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Résumé

Les glaciers de montagne ont un impact sociétal important que ce soit à l’échelle locale où ils
influencent les ressources en eau et l’attractivité touristique d’une région, ou à l’échelle mondiale en
contribuant au niveau des océans. Par ailleurs, les glaciers de montagne sont extrêmement sensibles
aux variations climatiques et sont donc des indicateurs pertinents des évolutions climatiques passées
et présentes, en particulier du réchauffement global. Une meilleure compréhension de la réponse dy-
namique des glaciers à ces changements est nécessaire afin d’estimer leur contribution au système
Terre et leur évolution future. Les satellites d’observation de la Terre, par leur couverture globale
et des acquisitions régulières, représentent un atout formidable pour suivre l’évolution des glaciers.
L’archive à disposition est considérable et celle à venir promet d’être encore plus importante. Il est
donc indispensable de développer des méthodes pour traiter cette masse de données.

L’objectif de cette thèse est de mieux comprendre la réponse dynamique des glaciers du Pamir-
Karakoram-Himalaya (PKH) et des Alpes aux changements climatiques actuels en mettant à profit 40
années de données satellitaires disponibles. Dans un premier temps, nous avons développé une chaine
de traitement semi-automatique qui permet de mesurer les vitesses annuelles de surface d’écoulement
des glaciers par corrélation d’images à partir d’une archive satellitaire. Grâce à la redondance des
acquisitions, il est possible d’obtenir des champs de vitesse plus complets, plus robustes et d’estimer
statistiquement l’incertitude. L’application de ce traitement à l’archive Landsat a permis d’obtenir
des champs de vitesse pour l’ensemble de la région du PKH (∼92 000 km2) sur la période 1998-2014
et sur les Alpes (∼2 000 km2, période 1999-2014) avec une couverture de 60-80 % et une incertitude
d’environ 4 m/an. Des champs de vitesse ont également été obtenus de manière moins systématique
sur la période 1972-1998 pour le PKH. Dans un second temps, l’analyse des variations de vitesse sur
ces périodes a montré un ralentissement des glaciers sur l’ensemble des deux chaines de montagne,
en lien avec un amincissement des glaciers sur la même période. Les variations de vitesse sont très
contrastées spatialement et sont cohérentes avec les motifs observés pour les variations d’épaisseur.
En particulier, les glaciers du Karakoram et du Kunlun qui sont stables ou gagnent de la masse sur
cette période montrent également des signes d’accélération, alors que les zones d’amincissement le plus
important (Himalaya occidental, Nyenchen Tangla, Alpes) sont celles où le ralentissement observé est
le plus fort. Il semble donc que les variations de vitesse observées soient conditionnées au premier
ordre par un signal climatique.

Mots-clefs : Glacier, Pamir-Karakoram-Himalaya, Alpes, Vitesse d’écoulement, Télédétection, Masse
de données
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Abstract

Mountain glaciers have a high societal impact, first at a local scale since they influence the water
ressources and the touristic attractivity of a region, but also at a global scale, being major contributors
to the present sea-level rise. Moreover, mountain glaciers are sensitive to climate forcing and are thus
relevant indicators of past and present climate change and particularly present global warming. It is
thus important to analyse the dynamic of these glaciers and quantify the changes that are affecting
them so that their contribution to the Earth system and their future evolution can be better estimated.
Satellite Earth Observation imagery, with its global coverage and repeated acquisition, represents a
unique tool to quantify temporal changes affecting glaciers. The available archive is huge and the flux
of new data will increase it even more. It is thus necessary to develop new methods to process this
large archive.

The objective of this thesis is to quantify the dynamic response of mountain glaciers in the Pamir-
Karakoram-Himalaya (PKH) and in the Alps to a changing climate, with the use of the 40-year long
satellite archive. We first developped a semi-automated processing chain to derive annual ice flow
velocities from feature-tracking of satellite images. The chain takes advantage of the redundancy in
the archive to obtain more spatially complete and robust velocity fields and to statistically estimate
the uncertainty. Application to the Landsat archive leads to the determination of an unprecedented
velocity field for the entire PKH region (∼92 000 km2) for the period 1998-2014 and over the Alps
(∼2 000 km2, period 1999-2014) with a coverage of 60-80 % and a mean uncertainty of 4 m/yr. Flow
velocities have been derived less systematically for the period 1972-1998 over the PKH. Secondly, the
analysis of velocity changes show a slow-down of the glaciers for most of the 2 regions. The velocity
changes are spatially contrasted and coherent with the patterns of elevation changes. In particular,
glaciers in the Karakoram and West Kunlun that are stable or advancing show also a clear speed-up,
whereas regions where thinning is the most important (Western Himalaya, Nyenchen Tangla, Alps)
show the most important slow-down. The observed velocity changes are thus primarily determined by
a climatic signal.

Keywords : Glacier, Pamir-Karakoram-Himalaya, Alps, Ice flow velocity, Remote sensing, Big data



Abbréviations et notations

Organismes

DLR Deutschen Zentrums für Luft und Raumfahrt. Agence spatiale allemande.
ESA European Space Agency. Agence Spatiale Européenne.
GLIMS Global Land Ice Measurements from Space. Projet ayant pour objectif l’inventaire

et le suivi des glaciers à partir d’images satellites optiques.
GLACIOCLIM Les GLACIers, un Observatoire du CLIMat. Service d’Observation (SO) géré par

le Laboratoire de Glaciologie et de Géophysique de l’Environnement de Grenoble.
NASA National Aeronautics and Space Administration. Agence gouvernementale en

charge de la majeure partie du programme spatial civil des États-Unis.
USGS United States Geological Survey. Institut des études géologiques des Etats-Unis.
WGMS World Glacier Monitoring Service. Organisme international en charge de la collecte

des observations des glaciers (inventaires et fluctuations).

Abbréviations

ASTER Advanced Spaceborne Thermal Emission and Reflection Radiometer
CS2 CryoSat-2
ETM+ Enhanced Thematic Mapper (capteur Landsat 7)
ERS European Remote Sensing
GLS Global Land Survey
GPS Global Positioning System
HMA High Mountain Asia
HR Haute Résolution (∼ décamétrique)
ICESat Ice, Cloud and land Elevation Satellite
InSAR Interferometric SAR
LASER Light Amplification by Stimulated Emission of Radiation
LOS Line Of Sight (Ligne de visée)
MNT Modèle Numérique de Terrain
MSS Multispectral Scanner (capteur Landsat 1-5)
NDVI Normalized Difference Vegetation Index
OLI Operational Land Imager (capteur Landsat 8)
PKH Pamir-Karakoram-Himalaya
RADAR RAdio Detection And Ranging (détection et télémétrie par radioélectricité)
RAR Real Aperture Radar (radar à ouverture réelle)
SAR Synthetic Aperture Radar (Radar à Synthèse d’Ouverture RSO)
SIRAL SAR Interferometer Radar Altimeter (capteur CS2)
SLR Side Looking Radar (radar à visée latérale)
SPOT Système Probatoire pour l’Observation de la Terre
SRTM Shuttle Radar Topography Mission
TDX TanDEM-X (TerraSAR-X add-on for Digital Elevation Measurements)
THR Très Haute Résolution (∼ métrique)
TIRS Thermal Infrared Sensor (capteur Landsat 8)
TM Thematic Mapper (capteur Landsat 4-5)
TSX TerraSAR-X
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Notations

b : Bilan de masse spécifique (généralement exprimé en m a−1 w.e.)
B : Bilan de masse total (généralement exprimé en m a−1 w.e.)
ǫ̇ : Tenseur du taux de déformation (s−1)
σ : Tenseur des contraintes (Pa)
τ : Tenseur des contraintes déviatoriques (Pa)
τd : Contrainte (souvent appelée force) d’entrainement (Pa)
τb : Contrainte de frottement basal (Pa)
ρi : Masse volumique de la glace (917kg.m−3)
g : Accélération de la pesanteur (9.81m.s−2)
u, v et w : composantes de la vitesse (en m/an) dans un repère avec un axe x horizontal orienté

dans le sens de la pente du glacier, un axe y horizontal perpendiculaire à l’axe x et un axe z orienté
verticalement

V ou v lorsque cela ne prête pas à confusion : norme de la vitesse (m/an)
IM : Image maître
IS : Image esclave
ΩM : Fenêtre de référence
ΩS : Fenêtre de corrélation
Ωr : Fenêtre de recherche
γ : taille de la fenêtre de corrélation
S : Fonction de similarité
SNR : Rapport entre le maximum de similarité et la valeur moyenne de similarité dans la fenêtre

de recherche (Eq. 4.4)
MAD : Median Absolute Deviation (Déviation absolue à la médiane), voir Eq. 4.5.
SR : success rate (taux de succès), c’est-à-dire le pourcentage de points sur les glaciers ayant une

estimation de vitesse.
CV V : cohérence des vecteurs vitesse (Eq. 4.8)
t95 : intervalle de confiance à 95% des composantes de vitesse
ACP : Analyse en Composantes Principales
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Introduction

Depuis plusieurs décennies, les glaciers font l’objet d’un regain d’attention. Ce sont en effet des
indicateurs très concrets qui permettent d’appréhender les effets du réchauffement climatique actuel
et les changements qui ont lieu à la surface de la Terre. Le déclin des glaciers depuis 150 ans est
particulièrement visible sous la forme du retrait du front ou de l’amincissement des langues glaciaires
(Leclercq et al., 2013). Leur distribution mondiale ainsi que leur réactivité aux évolutions du climat en
font des "indicateurs pertinents" du réchauffement climatique d’après le Groupe Intergouvernemental
d’experts sur l’Evolution du Climat (GIEC, Vaughan et al., 2013). Par ailleurs, leur retrait a des
conséquences mondiales puisque ce sont des contributeurs majeurs à l’élévation actuelle du niveau des
mers. En effet, bien que les calottes polaires représentent 99 % de la glace terrestre et vont proba-
blement dicter les variations du niveau des mers pour les prochains millénaires, les glaciers et petites
calottes ont une contribution actuelle au niveau des mers de 0, 71 ± 0, 08 mm/an entre 2003 et 2008
(Gardner et al., 2013), ce qui en fait les premiers contributeurs en terme de masse devant les calottes
antarctique et groenlandaise (0, 59 ± 0, 20 mm/an) (Shepherd et al., 2012) et ce probablement jusqu’à
la fin du siècle. La dilatation thermique des océans quant à elle serait responsable de 1, 6±0, 5 mm/an
(Meier et al., 2007). Avec un volume total de (166±10).103 km3, ils ont une contribution potentielle au
niveau des mers de 0, 41 ± 0, 03 m (Radić & Hock, 2010). Mais le risque associé au déclin des glaciers
se situe essentiellement à l’échelle locale. Ce sont en effet de formidables réservoirs d’eau douce, qu’ils
accumulent sous forme de neige et de glace lors de la saison humide et restituent à la saison sèche.
En l’absence de cet effet tampon, le risque d’inondation ou de sécheresse est accrû (Immerzeel et al.,
2010). Par ailleurs, ils représentent un danger important dans les vallées de montagnes, de plus en
plus urbanisées, en raison des risques de rupture de poches d’eau ou de lacs glaciaires et de chutes
de séracs (Gilbert et al., 2015). Enfin, ils contribuent à l’activité touristique d’une région par l’intérêt
qu’ils suscitent.

Les glaciers de montagne se forment par accumulation de neige en altitude, qui se tasse et se trans-
forme en glace. Celle-ci s’écoule dans la vallée aval sous l’effet de son poids, où elle retourne à l’état
liquide en raison des températures plus élevées. Les variations de masse d’un glacier sont sensibles
aux conditions climatiques, qui vont affecter les quantités de précipitations neigeuses et la fonte de
surface de la glace. Le bilan de masse des glaciers, différence entre l’accumulation et l’ablation (fonte
et sublimation), a atteint à l’échelle globale une valeur de -0,54 m/an en hauteur d’eau équivalent
sur la période 2001-2010, sans précédent depuis les premières mesures en 1910 (Zemp et al., 2015).
La réponse d’un glacier à ces changements, ou dynamique des glaciers, dépend, elle, de la vitesse
d’écoulement de la glace. C’est elle, en effet, qui dicte le flux de glace qui est transportée vers l’aval
et la géométrie du glacier. L’amincissement observé des glaciers est donc la somme des variations
climatiques et des variations de vitesse d’écoulement des glaciers. Une meilleure connaissance de cette
dynamique est donc nécessaire afin d’identifier, parmi les changements observés, la contribution cli-
matique et la réponse dynamique du glacier. Une telle connaissance permettrait également d’analyser
l’évolution actuelle des glaciers et de quantifier leur évolution future. Enfin, on peut supposer que les
variations de vitesse renseignent sur les variations de bilans de masse de glacier et permettre d’évaluer
l’évolution passée des glaciers en l’absence d’autres sources d’information.

Parmi les méthodes de suivi des glaciers de montagne, celles utilisant la télédétection spatiale
constituent un atout considérable. Elles offrent en effet depuis plusieurs décennies une couverture
spatiale conséquente avec une répétition régulière d’acquisitions allant de quelques jours à quelques
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mois. C’est un avantage important lorsque l’on sait que le nombre de glaciers sur Terre est estimé à
environ 198 000 (Pfeffer et al., 2014), un nombre bien trop important pour être suivi in-situ. L’archive
satellitaire permet par ailleurs d’étudier les glaciers sur plusieurs décennies, c’est-à-dire sur des périodes
significatives par rapport à la variabilité climatique (une climatologie est généralement estimée sur des
périodes de trente ans). Nous avons à disposition aujourd’hui une archive considérable de données de
télédétection. Les missions Landsat 5 et 7 ont acquis à elles seules 800 000 images de la surface de la
Terre entre 1984 et 2011 (Kovalskyy & Roy, 2013). La quantité de données acquises chaque jour par
la nouvelle génération des satellites Sentinel-1 et -2 est estimée à 1,6To. Par ailleurs, les politiques
actuelles des différentes agences spatiales internationales sont à la libre distribution des données pour
la recherche, comme le montre l’ouverture de l’archive Landsat en 2009 ou la distribution gratuite des
données Sentinel par l’ESA (Wulder & Coops, 2014).

Il est possible depuis les années 90 de suivre par télédétection spatiale des variables clés de l’évo-
lution des glaciers telles que leur étendue, les variations de volume ou les vitesses d’écoulement de
surface des glaciers sur des régions entières. Ainsi, Gardner et al. (2013) ont pu estimer les varia-
tions de volume de l’ensemble des glaciers grâce à l’utilisation combinée de données gravimétriques et
d’altimétrie laser et Gardelle et al. (2013) ont estimé les variations de volume des glaciers du Pamir-
Karakoram-Himalaya à partir d’images stéréoscopiques SPOT-5. Rignot et al. (2011) ont produit une
carte des vitesses d’écoulement de tout le continent Antarctique, Burgess et al. (2013a), Heid & Kääb
(2012b) ou Scherler et al. (2011a) ont produit des champs de vitesse pour plusieurs centaines de gla-
ciers. Toutefois, aucune étude n’a encore tiré profit de l’ensemble de l’archive satellite disponible afin
d’étudier l’évolution temporelle des vitesses d’écoulement à des échelles régionales, ni le lien qui existe
avec les variations de volume.

L’objet de cette thèse est de mieux comprendre la réponse dynamique des glaciers himalayens et
alpins aux changements climatiques actuels. Cette thèse s’est contruite autour des objectifs suivants :

1. développer des méthodes robustes de mesure de la vitesse d’écoulement de surface des glaciers
par télédétection spatiale à des échelles régionales ou globales,

2. appliquer ces méthodes à des archives satellites disponibles afin d’étudier la variabilité spatiale
et l’évolution temporelle de ces vitesses,

3. évaluer le potentiel de nouvelles méthodes de mesure des variations d’élévation des glaciers,

4. analyser les variations de vitesse en lien avec le bilan de masse des glaciers et les variables cli-
matiques.

Lors de cette thèse, nous nous sommes focalisés sur deux régions en particulier : le Pamir-
Karakoram-Himalaya et les Alpes.

Les glaciers du Pamir-Karakoram-Himalaya, qui s’étendent du Tadjikistan au Bhoutan, en passant
par le Pakistan, l’Afghanistan, la Chine, l’Inde et le Népal, représentent le plus grand volume de glace
en dehors des régions polaires. Néanmoins, une erreur grossière parue dans le rapport du GIEC de
2007 (Cruz et al., 2007), affirmant la disparition probable des glaciers himalayens d’ici à 2035 a montré
le manque flagrant d’observations de ces glaciers et contribué au regain d’intérêt pour cette région.
Cette thèse a contribué notamment à un projet Dragon, au sein d’une collaboration entre l’Agence
Spatiale Européenne (ESA) et le centre national chinois de télédétection (NRSCC), dont l’objectif est
le suivi des changements qui affectent les glaciers de l’Himalaya durant les dernières décennies.

Les Alpes ont été choisies car elles constituent un formidable site test afin de valider et calibrer
les méthodes utilisées. Des mesures de bilan de masse ou de vitesse d’écoulement des glaciers y sont
en effet effectuées depuis plus d’un siècle. Par ailleurs, les glaciers y jouent un rôle économique et
sociétal important en raison des risques accrus en zones urbanisées, des systèmes hydro-électriques et
de l’activité touristique qui s’y développe.
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Ce document se compose de 6 chapitres.

Le chapitre 1 décrit les notions de dynamique glaciaire qui seront abordées lors de cette thèse.
Il présente tout d’abord la distribution et les conditions de formation d’un glacier. Nous aborderons
ensuite les lois théoriques sur l’écoulement de la glace et la dynamique d’un glacier. Enfin, nous
décrirons les différentes variables qui permettent de mesurer l’évolution temporelle d’un glacier et qui
seront utilisées lors de cette thèse.

Le chapitre 2 est une synthèse de la contribution de la télédétection spatiale au suivi des glaciers.
Une première partie présente les différents systèmes dédiés à l’observation de la Terre. Les principales
méthodes de télédétection appliquées au suivi des glaciers sont abordées dans une seconde partie.

Le chapitre 3 présente les caractéristiques des glaciers des Alpes et du Pamir-Karakoram-Himalaya,
ainsi que les connaissances actuelles sur leur évolution sur les 150 dernières années.

Le chapitre 4 présente la méthodologie développée lors de cette thèse pour mesurer les vitesses
de surface des glaciers par corrélation d’images à partir d’une archive satellite complète (objectif 1).
Cette méthodologie est ensuite appliquée à l’ensemble de l’archive Landsat sur les Alpes et le Pamir-
Karakoram-Himalaya. Les résultats obtenus sur la période 1972-2015 sont présentés dans une troisième
partie (objectif 2). Enfin, les limites de la méthodologie sont examinées dans une dernière partie.

Le chapitre 5 présente l’analyse des variations de vitesse sur le Pamir-Karakoram-Himalaya et
les Alpes sur la période 1999-2015 (objectif 4). Il détaille tout d’abord la stratégie d’analyse utilisée
ainsi que les incertitudes et les limites associées. Les résultats seront présentés tout d’abord pour le
Pamir-Karakoram-Himalaya, où ils seront analysés au regard des variations d’élévation des glaciers
observées sur la même période. Les résultats sur les Alpes seront présentés dans une dernière partie.

Le chapitre 6 présente enfin une analyse exploratrice de deux systèmes récents de mesure d’élé-
vation, afin de produire des données complémentaires de variation d’élévation pour l’analyse de la
dynamique récente des glaciers (objectif 3). Le premier système étudié est le satellite radar altimé-
trique CryoSat-2 dont l’objectif primaire est la mesure de l’épaisseur de la glace de mer mais dont les
caractéristiques techniques en font un bon candidat pour le suivi des variations d’élévation des glaciers
de montagne. Le deuxième système est celui de la mission TanDEM-X qui a pour objectif de produire
un Modèle Numérique de Terrain (MNT) global à partir des deux satellites SAR TerraSAR-X et
TanDEM-X. Nous présenterons l’utilisation de ces données sur le massif du Mont-Blanc, les résultats
obtenus, ainsi qu’une estimation de la pénétration du signal radar dans la neige et la glace qui est une
des principales sources d’incertitude.

Le dernier chapitre résume les principales contributions de cette thèse avant d’aborder les pers-
pectives ouvertes par ces travaux.

Le manuscrit est complété par 3 annexes :

L’annexe A présente les cartes de champs de vitesse pour 12 régions du Pamir-Karakoram-
Himalaya et les périodes 1972-1981 (MSS), 1998-2003 (TM/ETM+ 30m), 1999-2003 (ETM+ 15m),
2008-2011 (TM 30m) et 2013-2015 (OLI 15m), ainsi que les variations relatives de vitesse pour les
périodes 2000-2010 et 2000-2014.

L’annexe B présente la distribution des glaciers, des mesures de vitesse et des mesures de varia-
tions relatives de vitesse, par bandes d’altitude, pour chaque région du Pamir-Karakoram-Himalaya
et la période 2000-2014.

L’annexe C présente les cartes de champs de vitesse pour 10 régions des Alpes et les périodes
1999-2003 (ETM+) et 2013-2015 (OLI), ainsi que les variations relatives de vitesse entre ces deux
périodes.





Chapitre 1

Etude des glaciers de montagne :
enjeux et intérêts

Pendant longtemps, la montagne n’attirait guère, en raison des dangers qu’elle représente ; encore
moins les glaciers. Le mot "glacier" ou encore "glaciaire" plus utilisé à l’époque n’existe même pas dans
le dictionnaire de 1690 (Rémy & Testut, 2006). Au XVIIIème siècle, en raison de l’avancée des glaciers
alpins à la fin du petit âge de glace, les peintres, naturalistes et géographes ont eu un regain d’intéret
pour ces structures de glace qui s’avançaient jusqu’au milieu d’une vallée fleurie. Il fallut néanmoins
encore de nombreuses années avant que l’on admette que la glace provenait des hautes altitudes et
qu’elle se mouvait. C’est au XXème siècle que les premières lois sur l’écoulement de la glace et des
glaciers voient le jour.

L’objectif de ce chapitre est de présenter les notions de dynamique glaciaire qui seront abordées
lors de cette thèse. Nous présenterons tout d’abord la distribution et les conditions de formation
des glaciers avant d’aborder les notions théoriques de l’écoulement de la glace et de la dynamique
des glaciers. Enfin, nous décrirons les différentes variables qui permettent de quantifier l’évolution
temporelle d’un glacier.

1.1 Les glaciers de montagne au sein de la cryosphère

La cryosphère est l’ensemble des portions de surface terrestre où l’eau est présente sous forme
solide. Elle inclut les lacs et les rivières gelés, le pergélisol, la banquise, les glaciers de montagne,
les calottes glaciaires et les inlandsis. Bien que l’eau solide ne représente que 2 % de l’hydrosphère
(Williams & Hall, 1993), elle constitue 87 % des réserves d’eau douce (?). Or, seule l’eau douce est
utilisable directement pour les besoins humains.

Figure 1.1 – Répartition des ressources en eau (tiré du site de Sylvain Coutterand –
www.glaciers-climat.com)
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Figure 1.2 – Répartition des glaciers sur le globe. Les ronds rouges représentent le bilan de masse
régional des glaciers sur la période 2003-2009 et les ronds bleus l’aire des glaciers, avec en bleu claire

la proportion de glaciers à terminaison marine (TW) (Gardner et al., 2013).

Par ailleurs, elle fait partie intégrante du système climatique, elle est influencée et influence simul-
tanément le climat mondial par de nombreuses interactions : échanges thermiques glace-atmosphère,
glace-océan ou encore modification de l’albédo. Il est donc important de comprendre son évolution
passée et future, notamment dans un contexte de changement climatique.

Au sein de la cryosphère, on distingue généralement :
– les inlandsis, qui sont une grande étendue de glace de surface supérieure à 50 000 km2. La glace

se forme par tassement de la neige dans la zone d’accumulation, mais le déplacement se fait par
fluage plutôt que par glissement, la pente étant généralement trop faible. Ils sont actuellement
au nombre de deux : Antarctique et Groenland.

– les calottes glaciaires, qui ont une superficie inférieure à 50 000 km2 mais dont les caractéristiques,
notamment l’écoulement radial de la glace, les rapprochent des inlandsis.

– les glaciers, qui peuvent exister à des latitudes beaucoup plus basses car ils se forment en haute
altitude (ex : les glaciers de l’Antisana dans les Andes sont situés sous l’équateur à 0°28S mais
culminent à 5704 m).

Les glaciers et calottes ne représentent que 1 % de la cryosphère, pour un volume total estimé à
(166±10).103 km3, ce qui correspond à une contribution potentielle au niveau des mers de 0, 41±0, 03
m (Radić & Hock, 2010). Ils se forment dans des régions froides, propices aux précipitations solides, par
accumulation de neige qui se tasse et forme de la glace. Celle-ci s’écoule alors sous l’effet de son propre
poids jusqu’à des régions où la température dépasse généralement 0 °C. Les facteurs qui permettent
l’existence d’un glacier sont nombreux : latitude, altitude, orientation, circulation atmosphérique, ap-
port de précipitations. La distribution géographique des glaciers est donc très diverse (cf. figure 1.2)
et ceux-ci sont soumis à des forçages climatiques différents, ce qui rend leur étude plus complexe mais
intéressante d’un point de vue climatologique.

On peut classer les glaciers selon leur morphologie (glacier de vallée, glacier suspendu, dôme...)
ou selon leurs caractéristiques thermiques. On distingue ainsi les glaciers froids, pour lesquels la tem-
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pérature de l’ensemble du glacier est toujours inférieure à la température de fusion de la glace (0 °C
à la pression atmosphérique, plus basse à la base du glacier), des glaciers tempérés pour lesquels la
température est homogène et proche de la température de fusion excepté pour la couche de surface
qui est soumise aux variations de température de l’atmosphère. Toutefois un glacier peut appartenir à
ces deux catégories à la fois. Un glacier de montagne, comme le glacier des Bossons dans le massif du
Mont-Blanc, prend "naissance" à 4810 m où la glace est à -18 °C et termine sa course quasiment dans
la vallée de Chamonix à 0 °C. Ces glaciers dits tempérés sont donc fortement sensibles aux variations
climatiques rapides (de l’ordre de la décennie) ; cela conjugué à leur large distribution géographique
en font des indicateurs pertinents des changements climatiques actuels (Oerlemans & Fortuin, 1992;
Church et al., 2001) c’est pourquoi ils font l’objet de nombreuses études et en particulier de cette
thèse.

1.2 Impacts et risques liés aux glaciers

Par leur rôle dans le cycle hydrologique ainsi que leur dynamique, les glaciers peuvent avoir un
impact aussi bien sur les activités humaines locales qu’à une échelle globale. Par ailleurs, ces risques
sont susceptibles d’augmenter avec le réchauffement global. Il est donc important de les connaitre et
c’est pour cela que nous en présentons une liste non-exhaustive ici.

1.2.1 Contribution au niveau des mers

Le principal apport de masse dans les océans provient de la glace terrestre, par fonte et vêlage
d’iceberg (Church et al., 2011). Bien que les calottes polaires représentent 99 % de la glace terrestre
et vont dicter les variations du niveau des mers pour les prochains millénaires, les glaciers et petites
calottes ont une contribution potentielle au niveau des mers de 0, 41 ± 0, 03 m (Radić & Hock, 2010).
De plus, leur contribution actuelle au niveau des mers est de 0, 71 ± 0, 08 mm/an entre 2003 et 2009
(Gardner et al., 2013), ce qui en fait les premiers contributeurs devant les calottes Antarctique et
Groenlandaise (0, 59 ± 0, 20 mm/an) (Shepherd et al., 2012). Le réchauffement des océans quant à
lui serait responsable de 1, 6 ± 0, 5 mm/an (Meier et al., 2007). Enfin, en raison de la vulnérabilité
particulière des glaciers de montagne aux variations climatiques, les modèles estiment leur impact
très important jusqu’à la fin du siècle avec une contribution totale en 2100 de 155 à 216 mm selon le
scénario d’émission de gaz à effet de serre (Radić et al., 2014).

1.2.2 Impact sur les ressources en eau

Les glaciers jouent un rôle tampon dans le cycle hydrologique, en stockant de l’eau sous forme solide
pendant les périodes de fortes précipitations qu’ils restituent sous forme liquide à la saison sèche. Ainsi,
en Himalaya, les 5 grandes fleuves que sont l’Indus, le Gange, le Brahmapoutre, le Yangtze et le Jaune
prennent leur source à partir de l’eau de fonte des glaciers et alimentent les besoins en eau de 1.4
milliard de personnes. Le déclin des glaciers pourrait entraîner dans les prochaines décennies des crues
importantes et des glissements de terrain (Church et al., 2001). En revanche sur le long terme, la
réduction de la taille et du nombre de glaciers empêchera qu’ils jouent leur rôle régulateur de débit.
L’Indus et le Brahmapoutre sont les plus dépendants des glaciers avec une contribution des eaux de
fonte au débit final de 150 % pour l’Indus (>100 % en raison des pertes par évaporation) et 27 %
pour le Brahmapoutre (Immerzeel et al., 2010). Les prévisions estiment que la réduction du débit de
ces fleuves pendant la saison sèche pourrait impacter les ressources en eau de 60 millions de personnes
d’ici 2050. Des conclusions similaires peuvent être faites pour d’autres massifs comme les Andes où
l’eau de fonte alimente les besoins en eaux de villes comme La Paz et les cultures de l’Altiplano en
Bolivie (Ribstein et al., 1995).

Il est donc évident que le retrait des glaciers aura un impact significatif sur les ressources mondiales
en eau douce et créera des déséquilibres. C’est pourquoi il est primordial pour la recherche en glaciologie
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Figure 1.3 – Conséquences d’une crue glaciaire dans le village de Halji, à l’ouest du Népal

de prévoir et anticiper ces changements.

1.2.3 Vidange de lacs glaciaires ou de poches d’eau

En s’écoulant, les glaciers emportent des blocs de rochers qui s’accumulent et constituent des
moraines (cf. Figure 1.5) qui créent des digues naturelles. L’eau de fonte des glaciers peut ainsi se
retrouver piégée et former des lacs en aval (ils sont alors dits pro-glaciaires) ou sur les glaciers (supra-
glaciaires). La rupture de la barrière morainique suite à la chute d’un bloc de glace ou la fonte de
la glace morte qui assure l’étanchéité de la moraine peut provoquer des vidanges rapides de ces lacs
qui inondent alors la vallée en aval en quelques minutes ou quelques heures (cf. Figure 1.3). Ainsi le
débordement de la lagune Palcacocha au Pérou a détruit une partie de la ville de Huaraz en 1941,
causant 7000 disparus.

De même, l’eau de fonte peut s’accumuler dans une poche d’eau sous le glacier (sous-glaciaire) ou
à l’intérieur (intra-glaciaire). Ce risque est donc propre aux glaciers tempérés ou polythermiques et il
est beaucoup plus difficile à prévoir puisque souvent la poche d’eau n’est détectée qu’au moment de
la vidange. En 1882, une poche d’eau de 200000 m3 d’eau au sein du glacier de la Tête-Rousse s’est
vidangée en emportant glace, rochers et débris. La crue torrentielle a détruit une partie du village du
Fayet près de Saint-Gervais, à une vitesse estimée à 14 m/s, faisant près de 200 morts (Vincent et al.,
2012).

Les glaciers se développant dans des régions montagneuses et souvent peu peuplées ou urbanisées,
ces risques sont nettement moins importants que les séismes ou les tsunamis, mais ils sont susceptibles
de s’accroître avec les changements climatiques et l’urbanisation des régions montagneuses.

1.2.4 Chute de séracs

Lors d’une forte rupture de pente, la rigidité de la glace implique que le glacier se fracture en
une succession de blocs de glace instables appelés séracs (cf. figure 1.4). Ils peuvent atteindre des
tailles impressionnantes comparables à un immeuble de plusieurs étages. Lors de leur chute, ils peuvent
entrainer avec eux des alpinistes ou randonneurs malheureux, ou dans les cas les plus graves, déclencher
des avalanches qui peuvent détruire des habitations, comme c’est le cas pour la zone de séracs du glacier
du Taconnaz dans le massif du Mont-Blanc.
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Figure 1.4 – Séracs sur le glacier de l’Argentière dans le massif du Mont-Blanc

1.2.5 Impacts économiques

Au delà du coût lié aux risques cités précédemment, les glaciers ont également un impact éco-
nomique important. De nombreux pays dépendent fortement de l’énergie hydro-électrique (Norvège,
Suisse, Islande, Canada, Bolivie, Népal) dont l’apport en eau est dû en partie à la présence des gla-
ciers. Avec le retrait des glaciers et la réduction des débits lors des saisons les plus sèches, c’est tout
le secteur qui est menacé avec les impacts énergétiques que cela implique. L’irrigation et l’agriculture
sont également menacées par ces réductions de débits.

Enfin, les glaciers attirent de nombreux touristes chaque année. Ainsi, le site du Montenvers et
la grotte de la Mer de Glace accueillent 300000 visiteurs par an et le site de la Vallée Blanche est
emprunté par 80000 skieurs par an. Le ski d’été est également menacé par le retrait des glaciers :
en Bolivie, l’unique station de ski sur le glacier de Chacaltaya (la plus haute du monde !) a fermé
sa remontée mécanique alors que le glacier disparaissait en 2009, six ans avant la disparition prévue
par la communauté scientifique ("Chacaltaya was my bride in white, now she’s dressed for a funeral"
Alfredo Martinez). En France, on comptait six stations de ski d’été dans les années 80 mais l’on n’en
compte dorénavant plus que 4 en 2015 après la fermeture de Val Thorens (1992) et La Plagne (2005).
En 2005, la station de ski d’Andermatt en Suisse a même décidé de couvrir d’une bâche le glacier du
Gurschen pour en réduire la fonte. Ceci est un exemple frappant de notre impuissance à limiter les
conséquences du réchauffement climatique dont nous sommes incapables de maîtriser les causes.

1.3 Formation d’un glacier

1.3.1 Accumulation

Les glaciers de montagne prennent naissance en altitude, dans les régions où l’apport de neige est
supérieur aux pertes, et où celle-ci persiste donc toute l’année. Cette zone où l’apport de neige est
supérieur à la fonte est appelée zone d’accumulation (Figure 1.5). L’apport de neige se fait principa-
lement par les précipitations mais également par avalanche depuis les pentes voisines, transport par
le vent ou encore le regel de la pluie. L’accumulation de neige à la fin de l’hiver est généralement
de l’ordre de plusieurs mètres (Benn & Lehmkuhl, 2000; Braithwaite, 2002). La neige, de densité ∼
0,1-0,2, va ensuite se transformer en quelques mois sous l’effet de la température, de la compaction
et des cycles de fonte-regel jusqu’à former un névé, de densité plus importante. La transformation en
glace sera plus lente et c’est sa densité (> 0, 83) et l’absence de circulation d’air qui distinguent la
glace du névé.
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Figure 1.7 – Composantes du tenseur des contraintes s’appliquant sur un cube élémentaire
(Schäfer, 2007)

à partir des dérivées spatiales des composantes de la vitesse u :

ǫ̇(u) =
1
2

(∇u + ∇ut) (1.3)

avec ∇ l’opérateur nabla. Dans un système de coordonnées cartésiennes, chaque composante de
cette matrice 3x3 s’écrit donc :

ǫ̇ij =
1
2

(

∂ui

∂xj
+

∂uj

∂xi

)

(1.4)

Le tenseur des contraintes, noté σ caractérise l’état de contrainte du volume. C’est également
une matrice 3x3 qui définit pour chaque volume élémentaire du milieu, les contraintes exercées dans
chaque direction. Considérons par exemple un cube élémentaire de glace comme celui représenté sur
la figure 1.7. Sur chaque face du cube s’exerce une contrainte normale d’étirement, notée σi, et deux
contraintes tangentielles de cisaillement, notées τij . Le tenseur des contraintes peut se décomposer en
deux éléments :

– la partie sphérique qui correspond à la contrainte normale ou pression isostatique :

P = −1
3

(σx + σy + σz) (1.5)

– le tenseur déviatorique qui décrit les déviations par rapport à l’état isotrope, de composantes :

τij = σij + Pδij (1.6)

avec δij le symbole de Kronecker qui vaut 1 si i = j et 0 sinon.

Par la suite, nous considérerons un repère avec un axe x horizontal orienté dans le sens de la pente
du glacier, un axe y horizontal perpendiculaire à l’axe x et un axe z orienté verticalement. On nomme
u, v et w les composantes respectives de la vitesse.

1.4.2 Vitesse à l’équilibre

Les variations de masse en chaque point d’un glacier sont donc la somme des échanges de masse
avec l’extérieur et du flux de glace. Considérons par exemple un bassin drainant d’aire A qui transite
à travers une section Y d’épaisseur H (cf. Figure 1.8). Les variations de masse de ce bassin sont la
somme des échanges de masse avec l’extérieur et du flux de glace :
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Figure 1.8 – Schéma d’une section de glacier (Cuffey & Paterson, 2010)

dM

dt
=
∫

A
ρibdA −

∫

Y
Qdy (1.7)

où M est la masse du bassin A, b le bilan de masse spécifique et ρi la masse volumique de la glace
en chaque point de A et Q le flux de masse par unité de longueur transverse :

Q =
∫ zs

zb

ρ(z)u(z)dz = ρ̄uH (1.8)

avec u(z) la vitesse du glacier à la profondeur z, zb et zs l’altitude respectivement du socle rocheux et
de la surface. En considérant une colonne de glace de densité uniforme Q = ρiūH, où ū est la vitesse
intégrée verticalement au point y.

Dans la plupart des cas, même lorsque le glacier répond à des variations climatiques, le terme de
variation de masse totale dM

dt
est faible et on peut supposer dM

dt
= 0. En combinant les équations 1.7

et 1.8, on obtient :

ρi

∫

A
bdA = ρib̄A = ρiHUBY (1.9)

avec b̄ le bilan de masse spécifique moyen sur le bassin d’aire A. Cette relation signifie que le flux
de glace à travers la section Y doit compenser l’accumulation sur le bassin A. Cela permet de définir
UB, appelée vitesse à l’équilibre, qui est la vitesse intégrée verticalement qui permet de redistribuer la
masse d’un glacier de l’amont vers l’aval. Cette relation a plusieurs implications :

– dans la zone d’accumulation b̄ > 0. Lorsque l’on progresse vers l’aval, l’aire A du bassin drainant
augmente et donc UB augmente.

– dans la zone d’ablation b̄ < 0 et UB diminue lorsque l’on progresse vers l’aval.
– la vitesse est modulée par l’épaisseur : le flux de glace peut être accomodé soit en faisant varier

UB, soit en variant l’épaisseur.
La figure 1.9 montre un exemple de profil de vitesse le long de la ligne centrale du glacier McCall

en Alaska, avec une augmentation progressive de la vitesse lorsque l’on progresse vers l’aval, jusqu’à
un maximum d’environ 20 m/an puis une diminution progressive de la vitesse vers la langue terminale.

Ce profil de vitesse a également une implication sur la vitesse verticale du glacier. Dans la zone
d’accumulation, puisque la vitesse augmente vers l’aval (∂u

∂x
> 0), la glace est étirée de façon longitu-

dinale. Pour un glacier de montagne, contraint par les bords de la vallée, cela est compensé par un
amincissement de la colonne de glace. De la même manière, en zone d’ablation, la compression lon-
gitudinale de la glace (∂u

∂x
< 0) s’accompagne d’un étirement vertical. Il existe donc une composante

verticale de vitesse qui doit respecter l’incompressibilité de la glace :

∂u

∂x
+

∂v

∂y
+

∂w

∂z
= 0 (1.10)
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Figure 1.9 – Vitesse de surface mesurée le long de la ligne centrale du glacier McCall en Alaska
(extrait de Rabus & Echelmeyer (1997))

La vitesse verticale est donc gouvernée par les gradients horizontaux de vitesse, en tout point z de
la colonne de glace :

w(z) = wb −
∫ z

zb

(

∂u

∂x
+

∂v

∂y

)

dZ (1.11)

où wb est la vitesse verticale à la base du glacier (souvent négligeable sauf si le glacier glisse rapidement
sur un socle très pentu). Elle est négative dans la zone d’accumulation et compense l’accumulation,
sans quoi le glacier s’élèverait sans arrêt. Elle est positive dans la zone d’ablation et compense la baisse
de la surface par ablation. On appelle vitesse d’émergence, la composante perpendiculaire à la surface
du glacier (c’est-à-dire en corrigeant des variations d’altitude liées à l’écoulement dans une pente) :

we = ws − us
∂zs

∂x
− vs

∂zs

∂y
(1.12)

avec (us,vs,ws) la vitesse d’un point de la surface du glacier. Dans la zone d’accumulation c’est en fait
une vitesse de submergence.

Mais la vitesse d’écoulement du glacier ne dépend pas que du flux de glace. Il existe une relation
entre la vitesse d’écoulement et l’épaisseur du glacier qui est contrainte par les forces qui s’exercent
sur le glacier et les lois de déformation de la glace.

1.4.3 Force d’entrainement

Quel est donc le moteur de l’écoulement des glaciers ? Puisque les glaciers s’écoulent de haut en
bas, vous l’aurez deviné, il s’agit de la gravité ! Pour s’en convaincre, considérons un glacier plan
d’épaisseur H, de masse volumique ρi, sur une surface inclinée de pente α (cf. Figure 1.10a). La force
gravitationnelle qui s’exerce sur une colonne perpendiculaire au plan du glacier, d’aire unité, a une
projection parallèle au plan :

τd = ρigHsin(α) (1.13)

Ce terme est appelé force d’entrainement. Cette force est compensée par le frottement de la glace sur
le socle rocheux ou frottement basal :

τb = f ′τd (1.14)

où f ′ ∼ 1.

Considérons maintenant un glacier avec une pente α reposant sur un socle plat (cf. Figure 1.10b).
Soit une colonne ABCD de largeur unité, elle est soumise à une force de pression hydrostatique
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Figure 1.10 – Forces gravitationnelles composant la force d’entrainement : (a) composante du
poids parallèle à la pente (b) gradient des forces de pression (c) combinaison des deux (Cuffey &

Paterson, 2010)

p = ρigz. L’intégration sur la paroi AB donne la force totale :

FAB =
∫ B

A
ρigzdz =

1
2

ρigH2 (1.15)

La force sur CD vaut :

FCD =
∫ D

C
ρigzdz =

1
2

ρigH2 +
d

dx

(

1
2

ρigH2
)

= FAB + ρigH
dH

dx
(1.16)

Ce gradient de force est compensé à nouveau par le frottement basal :

τd = −ρigH
dH

dx
= ρigHtan(α) =

τb

f ′ (1.17)

La gravité pousse donc le glacier dans le sens de la pente, vers le bas.

Considérons enfin le modèle complet (cf. Figure 1.10c). On somme les deux termes précédents qui
sont compensés par la force de friction basal :

τd = ρigHsin(β) − ρigH
dH

dx
=

τb

f ′ (1.18)

Pour des petits angles, sin(β) ∼ β et dH
dx

= tan(α − β) ∼ α − β, on obtient donc :

τd = ρigHα (1.19)

Cette relation implique que la contrainte de cisaillement est déterminée par la pente de la surface
uniquement. La glace s’écoule dans la direction de la plus grande pente, même si le socle à une pente
opposée (pour des distances plusieurs fois supérieures à l’épaisseur de la glace). De plus, à densité
constante, la force d’entrainement varie linéairement avec la profondeur, de 0 à la surface à τb à la
base :

τd(z) = τb

[

1 − z

H

]

(1.20)

1.4.4 Profil vertical

Loi de Glen et Glen généralisée
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Figure 1.11 – Bandes de Forbes sur la Mer de Glace, ces alternances de glace claire et sombre,
montrant la forme d’ogive typique de l’écoulement de la glace (Photo issue du site internet de

GLACIOCLIM)

La capacité de la glace à se déformer a été mise en évidence en observant la distribution des struc-
tures sur la surface des glaciers (par exemple les bandes de Forbes sur la Mer de Glace, Figure 1.11).
A des échelles de temps de l’ordre du mois, la glace se déforme comme un fluide visqueux incompres-
sible. Des études expérimentales menées par John Glen ont montré que pour une contrainte classique
d’un écoulement glaciaire (50-150kPa), la relation entre la contrainte de cisaillement dominante τ et
la déformation de cisaillement ǫ̇ s’écrit :

ǫ̇ = Aτn (1.21)

Loi de Glen

où n est généralement proche de 3 [1.5-4.2] et A, le coefficient de Glen, homogène à l’inverse d’une
viscosité, dépend de la température, des grains de glace, des impuretés... La glace est donc un fluide
non-newtonien et la valeur n=3 est justifiée notamment par le profil vertical de vitesse v (cf. Figure
1.12).

Seulement, la loi de Glen n’est valide que pour une seule composante de contrainte, ce qui est rare-
ment le cas dans un glacier. Nye a supposé que chaque composante de déformation était proportionnelle
à la même composante de tenseur déviatorique, hypothèse qui contient le critère d’incompressibilité
de la glace : ˙ǫjk = λτjk. En utilisant le 2ème invariant des tenseurs :

˙ǫE
2 =

1
2

(ǫ̇2
xx + ǫ̇2

yy + ǫ̇2
zz) + ǫ̇2

xy + ǫ̇2
xz + ǫ̇2

yz

˙τE
2 =

1
2

(τ2
xx + τ2

yy + τ2
zz) + τ2

xy + τ2
xz + τ2

yz

(1.22)

qui doivent vérifier la loi de Glen : ˙ǫE = Aτn
E et par hypothèse : ˙ǫE = λτE , on obtient :

˙ǫjk = Aτn−1
E τjk (1.23)

Loi de Glen généralisée
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Profil vertical de vitesse

On suppose l’écoulement laminaire (les lignes d’écoulement sont parallèles), la seule composante
du tenseur de contrainte non nulle est τxz (c’est la force d’entrainement vue plus haut), on a donc
τ2

E = τ2
xz. D’après la loi de Glen généralisée :

˙ǫxz =
1
2

du

dz
= Aτn

xz (1.24)

En utilisant l’équation 1.20, on obtient :

u(z) = ub +
∫ z

0
2Aτn

b

(

1 − z′

H

)n

dz′ (1.25)

avec ub la vitesse de glissement basal, soit :

u(z) = ub +
2A

n + 1
τn

b H

(

1 −
(

1 − z

H

)n+1
)

(1.26)

Avec n=3 et τb = ρigHα, on obtient :

u(z) = ub +
A

2
(ρigα)3H4

(

1 −
(

1 − z

H

)4
)

(1.27)

Le profil de vitesse théorique est bien validé expérimentalement (Figure 1.12).

La vitesse de surface théorique est donc :

us = ub +
A

2
(ρigα)3H4 (1.28)

C’est la somme de la vitesse basale et d’un terme de déformation, qui dépend des propriétés de
la glace (A), de la pente (α) et de l’épaisseur de glace (H). Pour un glacier tempéré, A peut être
considéré constant, de valeur 2.4×10−24s−1Pa−3. Si l’on connait la pente (qui est un paramètre facile
à mesurer), on peut relier la vitesse de surface à l’épaisseur du glacier, à condition de bien estimer le
glissement basal ub.

Figure 1.12 – Profil verticaux de vitesse théoriques pour différentes valeurs de n et mesurés (a)
pour le glacier de Worthington et (b) les régions polaires (Figure 8.8 de Cuffey & Paterson (2010))

Toutefois, on peut s’affranchir en partie du terme ub si l’on s’intéresse au flux de glace, qui est le
paramètre qui contrôle le profil du glacier. Le flux à travers une section transverse unitaire vaut en
effet :

q =
∫ H

0
u(z)dz = ubH +

2A

n + 2
τn

b H2 = ūH (1.29)
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avec ū la vitesse intégrée verticalement :

ū = ub +
2A

n + 2
τn

b H = ub +
n + 1
n + 2

(us − ub) (1.30)

où us est la vitesse de surface. Considérons les 2 situations extrêmes (en prenant n=3) :
– si le glacier évolue sans glissement, ub = 0 et ū = 0, 8us

– si le glacier s’écoule uniquement par glissement, ub = us et ū = us

Cela signifie que la vitesse intégrée verticalement est dans l’intervalle [0.8 − 1]us et donc sans
hypothèse sur le glissement basal, la vitesse de surface permet de connaitre le flux avec une erreur de
10 % maximum. C’est pourquoi il est intéressant de mesurer la vitesse de surface d’un glacier.

1.4.5 Forces résistantes

L’hypothèse selon laquelle la force d’entrainement est compensée par la force de frottement basal
n’est pas tout à fait exacte. En effet, une parcelle élémentaire de glacier comme représentée sur la
figure 1.7 est généralement entourée par des parcelles voisines, qui sous l’effet de leur poids exercent
une force de pression horizontale sur la parcelle centrale. Celle-ci est donc soumise à une contrainte
transverse τT et longitudinale τL. La contrainte d’entrainement est donc compensée par trois termes
(Cuffey & Paterson, 2010) :

τd = τb + τT + τL (1.31)

Afin de prendre en compte l’effet de ces forces résistantes, on introduit le facteur de forme f :

f = 1 − τT + τL

τb
(1.32)

qui dépend de la forme du glacier. Pour les glaciers de vallée, des mesures expérimentales ont montré
que ce facteur est généralement compris entre 0,5 et 0,9 (Cuffey & Paterson, 2010). La formule pour
la vitesse de surface (Equation 1.28) est donc remplacée par :

us = ub + f
A

2
(ρigα)3H4 (1.33)

Par ailleurs, la vitesse de glissement basal ub est reliée à la contrainte tangentielle à la base τb

par une loi de glissement, fonction de la nature et de la rugosité du socle basal. (Weertman, 1957)
a proposé un modèle de glissement basal sur un socle rocheux. (Alley et al., 1987) ont proposé un
modèle de glissement sur un socle sédimentaire. Ces deux modèles peuvent se résumer sous la forme
suivante (Tedstone et al., 2015) :

ub = Abτ
m
b (1.34)

où Ab est une constante et m ≤ 3.

Nous pouvons remplacer τb en utilisant les équations 1.20 et 1.14, ce qui donne :

ub = Cb(ρigHα)m (1.35)

avec Cb une constante qui dépend de la nature et de la rugosité du socle, de la température de la glace
et de la pression exercée par l’eau éventuellement présente sous le glacier. La vitesse basale dépend
donc du poids de la colonne de glace avec une loi en puissance, de manière similaire à la vitesse de
déformation mais avec une puissance qui peut être comprise entre 0 (pas de frottement, cas particulier
des glaciers émissaires dont la langue terminale flotte à la surface de l’eau) et 3.

La vitesse de surface théorique s’écrit donc :

us = Cb(ρigHα)m + f
A

2
(ρigα)3H4 (1.36)
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1.4.6 Relations de conservation de la masse

La conservation de la masse, ou équation de continuité, s’écrit pour une parcelle de glacier :

∂ρi

∂t
+ ∇(ρi~u) + µ̇i = 0 (1.37)

où µ̇i est le taux de gain/perte de masse en glace.

En intégrant cette équation sur une colonne de glace du socle basal (B) à la surface (S) :
∫ zs

zb

∂ρ

∂t
dz = −

∫ zs

zb

(

∂

∂x
(ρu) +

∂

∂y
(ρv)

)

dz − wsρs + wbρb −
∫ zs

zb

µ̇idz (1.38)

et en utilisant les conditions à la surface et au socle :

∂zs

∂t
=

bs

ρs
+ ws − us

∂zs

∂x
− vs

∂zs

∂y

∂zb

∂t
=

bb

ρb
+ wb − ub

∂zb

∂x
− vb

∂zb

∂y

(1.39)

on obtient :
∂

∂t

∫ zs

zb

ρdz = bs + be + bb −
(

∂Qx

∂x
+

∂Qy

∂y

)

(1.40)

avec b = bs +be +bb, le bilan de masse spécifique, somme des bilans de masse de surface, intraglacial
et basal.

En supposant la masse volumique constante ρi, on a :

∂H

∂t
=

b

ρi
− 1

ρi

~∇. ~Q (1.41)

Les variations d’épaisseur du glacier sont donc la somme du bilan de masse spécifique (la variable
climatique) et de la divergence du flux (la dynamique du glacier).

1.4.7 Réponse de la dynamique d’un glacier à un forçage climatique

Un glacier va donc répondre à un forçage climatique par une modification de son écoulement,
qui à son tour va impacter la géométrie du glacier. Considérons par exemple un glacier qui connait
un apport de masse important. Celui-ci va répondre en transportant cet excès de masse vers l’aval,
mais pas comme un simple tapis roulant. Tout d’abord, la surcharge va entraîner une accélération de
la partie plus massive, augmentant le flux de masse sur la zone directement en aval. Cette section
de glace va répondre en accélérant à son tour, mais aussi en s’épaississant. Enfin, cette perturbation
va se propager progressivement vers l’aval jusqu’à la partie terminale du glacier. Celle-ci n’étant pas
contrainte en aval, elle va avancer. Les effets de cet excès de masse sont donc une accélération, ainsi
qu’un allongement et un épaississement du glacier, jusqu’à un nouvel état d’équilibre (Figure 1.13). La
réponse serait similaire pour une diminution de l’ablation, mais se propagerait cette fois vers l’amont.
La réponse serait inverse dans le cas d’une diminution de l’accumulation ou une intensification de
l’ablation. Le temps que met le glacier pour passer d’un état d’équilibre à un autre est appelé temps
de réponse.

Temps de réponse : Le temps de réponse à une telle perturbation a été estimé par Johannesson
et al. (1989) pour un modèle simple de glacier :

Tr =
H

−bt
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Figure 1.13 – Réponse d’un glacier à une augmentation du bilan de masse (trait plein avant, tiré
après) : le glacier s’épaissit et le front avance (Cuffey & Paterson, 2010)

où H est l’épaisseur moyenne du glacier et bt le taux d’ablation (en m/an) au niveau de la langue
terminale. L’application de cette formule aux glaciers de montagne (H ∼ 150−300m, bt ∼ 5−10m/an)
donne une estimation du temps de réponse de 15-60 ans. Pour les glaciers des régions polaires, le
temps de réponse est plutôt de l’ordre de 150-600 ans et pour les calottes polaires de 1500-3000 ans.
Toutefois, une modification de la géométrie du glacier en réponse à une perturbation climatique va
également modifier son hypsométrie, c’est-à-dire son profil altimétrique, et donc son environnement
et le climat local. Ceci va impliquer une modification du bilan de masse spécifique qui aura en retour
un impact sur l’hypsométrie. Par exemple, la surface d’un glacier qui s’amincit va se retrouver à plus
basse altitude et donc l’ablation va augmenter localement. C’est ce que l’on appelle la rétroaction
altitude-bilan-de-masse (Cuffey & Paterson, 2010).

Dans une étude basée sur des modèles de 12 glaciers et petites calottes, soumis à des forçages
climatiques différents, Oerlemans et al. (1998) rapportent qu’il n’existe pas de relation simple entre
la taille d’un glacier et la réponse à une perturbation. L’hypsométrie des glaciers joue donc un rôle
important et la réponse de chaque glacier à une perturbation est donc unique.

1.4.8 Autres facteurs influant sur la dynamique d’un glacier

Surges

Certains glaciers sont sujets à ce que l’on appelle des surges, ou crues glaciaires. Il s’agit d’une
avancée rapide (généralement en quelques mois) et soudaine du front du glacier sur plusieurs kilomètres
(cf. figure 1.14). La surge est associée à des vitesses 10 à 100 fois plus rapides qu’en temps normal
et à un transport de masse important vers l’aval (Quincey et al., 2011). Il s’ensuit une période de
quiescence pouvant durer plusieurs années pendant laquelle le glacier retourne à un état d’équilibre
en accumulant de la masse sur sa partie amont, dans la zone dite réservoir. Les glaciers qui surgent se
trouvent dans des régions bien précises, mais éparses à travers le globe. Ces régions couvrent un spectre
de conditions climatiques et géologiques très vaste. On a observé des surges en Alaska, en Islande, au
Svalbard, dans l’arctique canadien, au Groenland, en Patagonie, au Pamir et au Karakoram notamment
(Sevestre & Benn, 2015). Aucune surge n’a été observée actuellement dans les Alpes. Aucun modèle
ne permet aujourd’hui de comprendre pourquoi certains glaciers surgent et d’autres pas, ni la durée
et l’initiation d’une surge, mais il est évident que des vitesses aussi importantes ne peuvent avoir
lieu qu’en raison d’un glissement basal. Par ailleurs, les surges se trouvent essentiellement dans des
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Figure 1.14 – Photographies aériennes du glacier de Varigated, Alaska, avant (29/08/1964) et après
(22/08/1965) une surge (Photographies de Austin Post, NSIDC)

zones actives tectoniquement ou sur des socles rocheux fragiles (volcanique ou sédimentaire) plus
prédéterminés à une érosion rapide (Cuffey & Paterson, 2010).

Couverture détritique

De nombreux glaciers, en particulier en Himalaya, sont également couverts de débris sur la zone
d’ablation (Figure 1.15). Ces débris proviennent des pentes abruptes qui entourent les vallées glaciaires,
en particulier lors des avalanches. Ces débris s’enfoncent avec la neige dans la zone d’accumulation
puis émergent dans la zone d’ablation (en raison de la composante verticale de vitesse d’écoulement),
c’est pourquoi ces débris ne se retrouvent que dans la zone d’ablation. Son épaisseur pouvant varier
de quelques centimètres à plusieurs mètres (Mihalcea et al., 2008), l’impact sur le glacier peut être
très différent. Si la couche est faible, elle aura tendance à capturer l’énergie solaire puis à la restituer
au glacier ce qui aura pour conséquence d’augmenter l’ablation. Au contraire, lorsque la couche de
débris est suffisante, celle-ci a un effet isolant, diminuant l’ablation dans les langues terminales qui
sont donc caractérisées par des vitesses très lentes, voire stagnantes (Scherler et al., 2011b; Quincey
et al., 2009a) et la présence de nombreux lacs glaciaires.

Lac glaciaires

Les lacs glaciaires peuvent également avoir un impact sur la dynamique d’un glacier (Carrivick &
Tweed, 2013). En particulier, les échanges thermiques eau-glace étant plus importants que les échanges
air-glace, et l’albédo de l’eau étant plus faible que celui de la glace propre, la présence de ces lacs peut
augmenter l’ablation ce qui aura un impact sur l’écoulement. De plus, la présence d’eau au niveau
de la langue du glacier peut entrainer une réduction de la friction basale et donc une accélération du
glacier (Tsutaki et al., 2011).
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Figure 1.15 – Zone d’ablation du glacier de Changri Nup, dans la région de l’Everest, entièrement
recouverte de débris dont la taille varie du millimètre à la dizaine de mètres.

1.5 Les observables

Plusieurs critères permettent de quantifier la réponse d’un glacier à une perturbation. Nous en
faisons une liste non-exhaustive ici, dans le but de montrer sur quels critères reposent les études sur
l’évolution temporelle des glaciers de montagne. L’évolution de ces paramètres sur les 150 dernières
années sera présentée pour les Alpes et le Pamir-Karakoram-Himalaya au chapitre 3.

1.5.1 Position du front du glacier

L’avancée ou le recul du front du glacier est le critère le plus facile à évaluer et on dispose donc
d’une archive d’observations de plusieurs siècles. Cette mesure peut être faite à partir d’observations
sur le terrain, de reconstruction à l’aide de photographies ou de peintures, de la datation d’ancienne
moraines ou par imagerie aéroportée et satellitaire. Toutefois, ce critère ne prend pas en compte
l’aspect dynamique du glacier, en particulier le temps de réponse du glacier au forçage climatique
qui peut être de plusieurs décennies (section 1.4.7). Il est donc nécessaire d’étudier de longues séries
temporelles. Enfin, les glaciers en surge qui voient leur front avancer brusquement sans augmentation
de masse sont un exemple flagrant pour lequel ce critère est incomplet.

1.5.2 Superficie

En étudiant les variations de superficie du glacier, on considère cette fois le glacier dans sa totalité.
Toutefois, le lien entre variations de superficie et variations de volume dépend de la réponse du glacier
et il est donc nécessaire de travailler avec de longues séries temporelles. Il est néanmoins intéressant
de disposer d’un inventaire et de contours de glaciers les plus complets possible pour effectuer des
bilans de masse régionaux et pour forcer des modèles. De nombreuses initiatives internationales se
développent pour répertorier et cartographier les glaciers. GLIMS (Global Land Ice Measurements
from Space) par exemple a pour objectif le suivi de l’ensemble des glaciers par imagerie optique et
fournit des informations sur les contours, la topographie ou la ligne d’équilibre des glaciers (Raup
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Figure 1.16 – Relation entre l’altitude de la ligne d’équilibre et le bilan de masse (1994-2002) pour
3 glaciers des Alpes (r2 : coefficient de détermination de la régression linéaire) Rabatel et al. (2005)

et al., 2007; Pfeffer et al., 2014).

1.5.3 Etat de surface

L’état de surface et en particulier l’albedo du glacier est un paramètre important puisqu’il condi-
tionne le bilan énergétique et l’ablation du glacier. Cette mesure d’albédo peut être effectuée sur le
terrain à partir de radiomètres ou de photographies terrestres (Dumont et al., 2011). La mesure de
l’albédo par imagerie optique n’est pas aisée car les satellites optiques mesurent la réflectance du sol
dans quelques gammes de rayonnements dans une direction donnée alors que l’albedo est la réflectance
intégrée sur toutes les longueurs d’onde et dans toutes les directions. Toutefois, des études ont montré
le potentiel de cette méthode sur les glaciers des Alpes (Dumont et al., 2012) ou de l’Himalaya (Brun
et al., 2015).

Une seconde variable intéressante est l’altitude de la ligne de neige à la fin de la période d’abla-
tion (septembre-octobre dans l’hémisphère nord), qui est un bon indicateur de l’altitude de la ligne
d’équilibre (ELA). Or il existe une relation forte entre l’ELA et le bilan de masse annuel d’un glacier
(Rabatel et al., 2005, Figure 1.16) et il est donc possible de mesurer ce dernier à partir d’images op-
tiques ou SAR. Toutefois, cette méthode repose sur la sensiblité du bilan de masse à une variation de
l’ELA et elle est donc difficile à appliquer sur des glaciers qui n’ont jamais été étudiés in-situ et pour
lesquels cette relation n’est pas connue. Il n’en demeure pas moins vrai que les fluctuations d’ELA
contiennent une information sur les variations climatiques.

1.5.4 Bilans de masse

Le bilan de masse est le critère le plus recherché car il permet d’estimer directement les gains/pertes
du glacier, il est en lien direct avec les variables climatiques (température, précipitations) et permet de
quantifier la contribution des glaciers à l’élévation du niveau des mers. Plusieurs méthodes permettent
de l’estimer.

Méthode glaciologique

La méthode glaciologique (ou directe) consiste à mesurer le bilan de masse par différence entre
l’accumulation et l’ablation. L’accumulation est mesurée par carottages qui permettent de relever la
hauteur et la densité de la couche de neige accumulée pendant la saison précédente (figure 1.17).
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Méthode gravimétrique

Enfin, il est possible de mesurer les variations de masse des glaciers grâce à des méthodes gravimé-
triques. Elles ont pris leur essor grâce aux données de la mission satellite GRACE (Gravity Recovery
And Climate Experiment) constituée de deux satellites en orbite proche, lancés en 2002, dont on peut
mesurer avec une précision de 10 microns les variations de distance qui les sépare, fonction du champ
de gravité terrestre, qui peut ainsi être cartographié à chaque revisite (Tapley et al., 2004). Les satel-
lites sont donc sensibles aux variations de gravité associées à la perte de masse des glaciers et on peut
estimer directement le bilan de masse, mais seulement sur de larges régions (plusieurs centaines de
kilomètres). Le problème de ces méthodes et qu’elles sont sensibles à de nombreux autres phénomènes.
Elle sont en particulier sensibles au rebond post-glaciaire, c’est-à-dire le soulèvement visco-élastique
des masses terrestres suite à la dernière déglaciation, qui est particulièrement important en Antarc-
tique, dans l’Arctique canadien et au niveau de la Scandinavie (voir par exemple Ramillien et al.
(2006)). Certaines études utilisent des modèles de rebond post-glaciaire pour corriger cet impact qui
est du même ordre que le signal glaciologique en Antarctique (Ramillien et al., 2006). Mais la signature
altimétrique et gravimétrique de ce phénomène est différente (Purcell et al., 2011) et il est possible
de combiner par exemple les données du satellite altimétrique IceSAT avec les données GRACE pour
filtrer cette composante (Riva et al., 2009). Dans les régions montagneuses, GRACE est en particulier
sensible au cycle hydrologique, aux séismes et au déplacement des masses atmosphériques...

En utilisant cette méthode, Ramillien et al. (2006) ont estimé le bilan de masse des calottes antarc-
tique et groenlandaise et Jacob et al. (2012) ont estimé le bilan de masse de l’ensemble des glaciers.
Les résultats pour les glaciers de l’Himalaya sont toutefois controversés en raison de l’importance
de la composante hydrologique (mousson, redistribution des eaux de surface et souterraine) et de la
sismicité dans les variations du champs de gravité (Bolch et al., 2012).

1.5.5 Volume

Le volume d’un glacier est un paramètre difficile à mesurer. Il peut être obtenu à partir de sondages
radio qui permettent d’imager la topographie du lit rocheux, mais cette méthode ne peut être appliquée
partout et peu de glaciers sont suivis. Plusieurs méthodes existent pour estimer le volume de glace au
sein d’une région à partir de quelques variables plus facilement mesurables telles que l’aire du glacier
et sa topographie. Quelques unes d’entre elles sont résumées ci-dessous.

Relation aire - volume

Dans cette méthode, le volume est calculé comme une fonction de l’aire, étant donné que les glaciers
les plus grands ont tendance a être plus épais. La relation est de la forme :

V = cAγ (1.43)

avec V et A, respectivement le volume et l’aire du glacier et c et γ des paramètres à déterminer.
De nombreuses études ont montré à partir de mesures de terrain que cette relation est robuste. Par
exemple, Bahr et al. (1997) ont montré à partir de 144 glaciers situés en Europe, Amérique du Nord,
Asie centrale et Arctique une relation de cette forme avec une valeur de γ = 1.36 et un coefficient de
détermination R2 = 0.99 (Figure 1.18).

Cette méthode a l’avantage d’être facile à mettre en place puisqu’une fois les deux paramètres c
et γ estimés, il suffit de connaitre l’aire des glaciers pour extrapoler le volume à une région entière.
Bahr et al. (1997) ont montré que le paramètre γ peut se déduire de considérations théoriques à partir
de la loi de conservation de la masse et des lois d’écoulement, en faisant certaines hypothèses sur la
relation qu’il existe entre la longueur d’un glacier et sa forme, sa pente ou encore son bilan de masse.
Ils obtiennent une valeur théorique pour γ de 1.25 pour les inlandsis et calottes et 1.375 pour les
glaciers. De nombreuses études ont utilisé cette relation pour estimer le volume des glaciers à l’échelle
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Figure 1.18 – Relation entre volume et aire de 144 glaciers (cercles). Cette relation est ajustée par
une relation de la forme V = cAγ avec γ = 1.36 et un coefficient de détermination R2 = 0.99 (trait

noir) (Bahr et al., 1997)

mondiale ou régionale, pour n’en citer que quelques unes : Meier et al. (2007) ont estimé le volume
de l’ensemble des glaciers et calottes, Radić et al. (2014) ont estimé le volume des glaciers par région,
Cogley (2011) et Frey et al. (2013) ont estimé le volume des glaciers de l’Himalaya.

Relation pente - épaisseur

Haeberli & Hölzle (1995) ont développé une approche permettant de déterminer le volume d’un
glacier à partir de sa pente moyenne et de son extension verticale, des variables très couramment
disponibles dans les inventaires de glacier. L’épaisseur est d’abord calculée pour la ligne centrale
d’écoulement :

hc =
τ

fρigsin(α)
(1.44)

où τ est la contrainte de cisaillement basal moyenne le long de la ligne d’écoulement, f un paramètre
de forme qui prend en compte les frottements, α la pente moyenne de la ligne d’écoulement et g
l’accélération gravitationnelle. τ est estimée à partir d’une relation empirique avec la gamme d’altitude
du glacier ∆H et l’épaisseur centrale hc est extrapolée à une valeur moyenne h̄ en faisant l’hypothèse
d’une surface semi-elliptique. Cette méthode a été appliquée par exemple par Hoelzle et al. (2007)
pour les Alpes européennes et néo-zélandaises et Paul & Svoboda (2010) pour estimer le volume des
glaciers de l’Arctique canadien.

Linsbauer et al. (2012) ont appliqué une méthode similaire, mais au lieu d’estimer une pente et une
épaisseur moyenne, ils calculent l’épaisseur le long de chaque branche du glacier à partir de la pente
locale, calculée sur une distance d’environ 5-10 fois l’épaisseur du glacier afin de limiter l’impact des
fluctuations de la surface à petite échelle. L’épaisseur est ensuite extrapolée à l’ensemble du glacier à
partir des points estimés et de la distance au bord du glacier.

Modèle de flux

Enfin, Farinotti et al. (2009) puis Huss & Farinotti (2012) ont développé un modèle qui permet
d’estimer l’épaisseur en chaque point du glacier en estimant les flux de glace. Les paramètres topogra-
phiques de chaque glacier sont estimés par bande d’altitude de 10 m (pente moyenne, largeur, aire)
puis les calculs sont effectués le long de ce modèle 2-D. Tout d’abord, un gradient de bilan de masse
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apparent (bilan de masse spécifique moins les variations d’élévation de la surface) est estimé pour
chaque glacier à partir de son caractère maritime/continental et de sa couverture détritique. Les flux
de masse assurant la conservation de la masse sont calculés pour chaque tranche d’altitude, puis en
utilisant la loi d’écoulement de Glen, les flux sont convertis en épaisseur de glace. Dans cette approche,
les paramètres f et τ sont des paramètres du modèle au lieu d’être estimés empiriquement. L’épaisseur
moyenne par tranche d’altitude est ensuite extrapolée en tout point du glacier en utilisant la pente
locale et la distance au bord du glacier. Cette méthode a donc l’avantage de ne nécessiter que des
contours de glaciers et un Modèle Numérique de Terrain (MNT) global. Ils ont appliqué cette méthode
pour déterminer le volume de l’ensemble des glaciers du globe.

1.5.6 Vitesse d’écoulement

On a vu dans la section 1.4 que la vitesse d’écoulement est un paramètre important car elle gouverne
la redistribution de la masse vers l’aval, ce qui a un impact sur le bilan de masse total du glacier.
Les mesures les plus anciennes d’écoulement de glacier ont été effectuées soit en déposant des pierres
peintes sur le glacier, soit en ancrant des balises dans la glace (par exemple Vallot (1900); Lliboutry
(1958); Lliboutry & Reynaud (1981)). Le déplacement de celles-ci avec le glacier est ensuite suivi,
d’abord avec un théodolite, et aujourd’hui grâce à un récepteur géodésique GPS. De nos jours, de
plus en plus d’études mesurent ces vitesses d’écoulement par télédétection, en utilisant des méthodes
présentées dans la section 2.2.1.

De nombreuses études se sont intéressées au lien entre bilan de masse et vitesse d’écoulement, en
particulier pour tenter de déduire le bilan de masse spécifique en chaque point du glacier. Plusieurs
méthodes ont été développées.

Conservation de la masse

Hubbard et al. (2000) ont utilisé la loi de conservation de la masse (voir Equation 1.41) pour déduire
le terme de bilan de masse spécifique b à partir des variations d’épaisseur ∂H

∂t
et de la divergence du flux

~∇. ~Q. Les variations d’épaisseur ont été mesurées par méthode géodétique tandis que la divergence du
flux a été calculée par un modèle 3D qui utilise en entrée la topographie de surface, la topographie du
socle rocheux et des mesures de vitesse de surface. Ils ont obtenu un bon accord entre le bilan de masse
estimé et les mesures in-situ de 14 balises, avec un coefficient de corrélation de 0.91. Malheureusement,
ce type d’étude est limité aux glaciers dont la géométrie simple est très bien connue afin de permettre
l’utilisation d’un modèle 3D et est coûteuse à mettre en place.

Conditions cinématiques aux bords

En utilisant la condition cinématique à la surface du glacier (Equation 1.39 haut), il est possible
de mesurer le bilan de masse spécifique b à partir des variations d’élévation de surface ∂zs

∂t
, de la pente

de surface (∂zs

∂x
et ∂zs

∂y
), des vitesses de surface horizontales (us et vs) et de la vitesse d’émergence

ws. Les 3 premiers termes peuvent être mesurés par télédétection, ce qui est l’avantage principal
de cette méthode. La vitesse d’émergence en revanche, doit être mesurée in-situ ou bien estimée en
faisant des hypothèses. Gudmundsson & Bauder (1999) et Kääb (2000) ont appliqué cette méthode
respectivement aux glaciers d’Unteraar et de Gruben en Suisse, en faisant une hypothèse sur le profil
vertical du taux de déformation (Equation 1.11). Ainsi, la vitesse d’émergence peut être estimée à
partir de l’épaisseur de glace et du gradient de vitesse de surface. Kääb (2000) compare le bilan de
masse calculé avec le bilan de masse obtenu par méthode glaciologique et observe des variations assez
importantes de ±0.9 m a−1 w.e.. Par ailleurs, dans les deux études, le bilan de masse spécifique calculé
ne présente pas de relation claire avec l’altitude, ce qui n’est pas réaliste. Cela provient d’une forte
sensibilité du modèle aux profils altimétriques. Toutefois, Kääb (2000) montre qu’en différenciant la
condition cinématique, il est possible de calculer les variations relatives de bilan de masse et donc
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Figure 1.19 – (a) Vitesse horizontale et variations d’épaisseur du glacier de Gruben sur la période
1973-92 (b) Bilan de masse calculé pour le glacier de Gruben à partir de la condition cinématique
(trait plein) et mesuré sur le glacier voisin de Gries (pointillé) pour comparaison, d’après (Kääb,

2000). On observe un bon accord entre les bilans de masse calculé et mesuré. Les variations
d’épaisseur sont concommitantes avec les variations de bilan de masse à haute fréquence, alors que la

tendance générale s’explique par une réduction de la vitesse d’écoulement.

de reconstruire la série temporelle du bilan de masse sur la période 1973-92 de manière satisfaisante.
Il montre également que les variations de bilan de masse gouvernent les variations haute fréquence
d’épaisseur, alors que la vitesse gouverne les variations basse fréquence (Figure 1.19).

Méthode des flux

Une méthode alternative est de calculer non pas le flux en chaque point du glacier, mais à travers
une ou plusieurs sections transverses du glacier (Equation 1.7). Elle ne permet la mesure que du bilan
de masse moyen sur la surface située en aval de la section, mais est moins coûteuse à mettre en place
et requière moins de données. Sakai et al. (2006) ont calculé le flux de glace Q à travers une section
transverse du glacier July 1st (Chine) à partir de la vitesse de surface (Equation 1.29) pour les périodes
1975-85 et 1986-2002, puis déterminé la vitesse d’émergence dans la zone en aval. En retranchant la
vitesse d’émergence aux variations d’épaisseur mesurées par méthode géodétique, ils ont pu calculer
l’ablation moyenne sur cette zone, sans toutefois pouvoir comparer les résultats avec des mesures de
terrain. En comparant l’ablation avec l’évolution des températures, ils ont pu conclure que ce glacier
est en recul en raison d’une augmentation de l’ablation, liée à une augmentation de la température sur
cette même période. Berthier & Vincent (2012) ont appliqué la même méthode pour la Mer de Glace en
utilisant des champs de vitesse et des variations d’épaisseur mesurées par télédétection. Ils comparent
les valeurs d’ablation estimée pour deux sections avec les mesures in-situ disponibles et obtiennent
des résultats en accord aux incertitudes près pour la section la plus basse, mais n’obtiennent pas un
bilan de masse équilibré pour la seconde section. Ils montrent néanmoins qu’une erreur dans la mesure
d’épaisseur de glace permettrait de corriger cette erreur. Cela montre encore une fois la nécessité de
connaitre avec précision le profil d’élévation du socle rocheux.
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1.6 Conclusions

Les glaciers sont donc des systèmes complexes qui dépendent à la fois du climat local, des propriétés
physiques de la neige et de la glace et de la topographie. Chaque glacier a donc un comportement unique
et une sensibilité particulière aux variations de forçage climatique. Par ailleurs, la vitesse d’écoulement
des glaciers joue un rôle important, car c’est elle qui dicte la géométrie des glaciers et leur réponse
à une perturbation. Dans le contexte de changement climatique actuel, les glaciers semblent subir
un amincissement et un retrait important. Cette thèse s’inscrit dans un objectif global qui est de
déterminer la réponse dynamique des glaciers à ces changements et les conséquences sur leur évolution
future. Afin d’être le moins sensible au comportement spécifique de chaque glacier, nous avons choisi
d’étudier la réponse des glaciers à des échelles régionales, pour extraire les variables communes à
l’ensemble des glaciers. Pour cela, nous avons voulu tirer profit au maximum de la couverture spatiale
offerte par l’utilisation de données satellitaires.
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Chapitre 2

Apports de la télédétection spatiale
pour l’étude de la dynamique des
glaciers

La télédétection spatiale, dans le sens plus restreint qui concerne cette thèse, est l’acquisition d’in-
formations d’une surface de la Terre depuis un capteur situé à bord d’un satellite, appelé satellite
d’observation de la Terre. Parmi les méthodes d’observation de la Terre, les techniques satellitaires
suscitent l’intérêt de la communauté scientifique car elles permettent une couverture quasi-globale
avec une très bonne répétitivité (temporelle mais aussi dans l’homogénéité des acquisitions) et une
bonne précision. On distingue deux principaux types de capteurs parmi les données de télédétection :
passif et actif. Dans le premier cas, le capteur mesure le rayonnement émis par une source extérieure
(principalement le Soleil), ce qui rend les acquisitions dépendantes des conditions d’éclairement et du
couvert nuageux. Dans le second cas, le capteur est dit actif car l’appareil émet une onde électroma-
gnétique dont il mesure l’écho renvoyé par la Terre. Le choix de la longueur d’onde d’émission permet
de traverser la couverture nuageuse et donc d’avoir une observation tous temps. Ce choix permet
également d’étudier des processus ou des objets différents car la profondeur de pénétration de l’onde
électromagnétique dans le milieu augmente avec la longueur d’onde émise.

Depuis l’avénèment des satellites Haute-Résolution (HR) dans les années 1980 avec des résolutions
de l’ordre de la dizaine de mètres puis de la Très-Haute-Résolution (THR) à la résolution métrique,
de nombreuses méthodes ont été développées pour le suivi des glaciers de montagne. Nous sommes
aujourd’hui en mesure de mesurer des variables clés telles que l’étendue spatiale, les propriétés phy-
siques de surface, le bilan de masse ou encore les vitesses d’écoulement des glaciers à l’échelle d’un
massif ou d’une région.

L’objectif de ce chapitre est de faire un inventaire des différents systèmes de télédétection dédiés
à l’observation de la Terre. Nous verrons ensuite quelles méthodes ont été développées à partir de ces
données pour le suivi des glaciers de montagne.

2.1 Les différents capteurs

2.1.1 Capteurs passifs (ou optiques)

Les premiers capteurs utilisés pour la télédétection étaient photographiques. La toute première
image acquise depuis les airs a été prise par le photographe et aéronaute français Gaspar Félix Tour-
nachon depuis une montgolfière en 1844, un exploit étant donné la complexité des appareils photo-
graphiques de l’époque. La télédétection a pris son envol avec l’utilisation de pigeons photographes
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Table 2.1 – Caractéristiques principales des différentes missions satellites avec capteur passif
abordées dans cette thèse

Mission Instrument Periode Fauchée Résolution Cycle orbital Stéréoscopique
- - - km m jours -

Landsat 1-3 MSS 1972-1993 185 79 18 Non

Landsat 4-5 TM 1982-2013 185 30-120 16 Non

Landsat 7 ETM 1999- 185 15-120 16 Non

Landsat 8 OLI 2013- 185 15-120 16 Non

Terra ASTER 1999- 60 15-90 16 Oui

SPOT 5 HRS 2002-2015 120 5x10 26 Oui

Pléiades - 2011- 20 0.7-2.8 26 Oui

en 1907, lorsque l’apothicaire allemand Julius Neubronner eut l’idée d’installer des appareils photo-
graphiques de 30 à 70 g sur des pigeons voyageurs et ce système fut fréquemment utilisé lors de la
Première Guerre Mondiale pour des missions de reconnaissance. Bien entendu, les avions ont ensuite
rapidement été mis à profit pour effectuer des acquisitions de la surface de la Terre. La télédétection
aéroportée est encore aujourd’hui le moyen le plus simple et le plus utilisé pour la cartographie et
la surveillance de l’environnement. Mais avec le développement des missions spatiales dans les an-
nées 1950, l’intérêt d’utiliser des satellites artificiels à des fins de reconnaissance à rapidement fait
ses preuves. Les premières photographies satellites de la Terre ont été réalisées le 14 aout 1959 par
le satellite américain Explorer, situé à 27000 km d’altitude. Les années 1960-70 virent l’avénement
des missions satellites de reconnaissance. Les missions américaines Corona et Hexagon "Big bird" par
exemple, prenaient des photographies à des résolutions métriques et submétriques puis éjectaient les
pellicules qui étaient récupérées par les forces de l’air.

Le premier satellite civil d’observation de la Terre est le satellite ERTS-1, lancé le 23 juillet 1972, de
la mission aujourd’hui rebaptisée Landsat. Les capteurs tout d’abord analogiques, sont remplacés par
des radiomètres numériques à partir des années 1980. Les radiomètres sont composés d’un détecteur
qui convertit l’énergie radiative, ou luminance, en courant électrique. Ils permettent ainsi d’imager la
radiométrie d’une portion de la surface ou tachèle. Le rayonnement parvient au détecteur au travers
d’un système d’optique qui permet de focaliser le signal et de séparer les différentes bandes spectrales.
Sur les capteurs dits "whisk-broom" (car le capteur balaie de gauche à droite comme un balai), c’est
l’oscillation d’un miroir qui permet d’imager des portions de la surface plus ou moins éloignées de
la ligne de vol du satellite (nadir) et de produire une ligne de l’image. Sur les systèmes dit "push-
broom", l’utilisation de barrettes permet l’acquisition simultanée d’une ou plusieurs lignes. La fauchée
est la taille perpendiculairement à la ligne de vol de l’empreinte du satellite. C’est le déplacement
du satellite qui permet ensuite d’acquérir les différentes lignes successives, ce type de capteur est
donc appelé radiomètre à balayage. Enfin, un radiomètre permet généralement l’acquisition d’une ou
plusieurs bandes spectrales dans le visible et le proche infra-rouge, voire plusieurs centaines de bandes
pour les systèmes hyper-spectraux.

Les caractéristiques des différentes missions avec capteur passif qui seront abordées dans la thèse
sont résumées dans le tableau 2.1.
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2.1.2 Capteurs actifs

L’utilisation de systèmes actifs, qui émettent leur propre rayonnement, a l’énorme avantage de per-
mettre de choisir la longueur d’onde utilisée ; on choisit donc généralement des très grandes longueurs
d’ondes (entre 0.8 cm et 1 m) pour lesquelles l’atmosphère, et en particulier les nuages, est complète-
ment transparente. Les sytèmes actifs utilisent le procédé radar (RAdio Detection And Ranging) qui
signfie détection et télémétrie par radioélectricité, procédé qui consiste à mesurer la distance radiale
(range en anglais) d’un objet par rapport au satellite grâce à l’émission d’ondes électromagnétiques
(radio et micro-onde) et la rétro-diffusion par l’objet en question. L’inconvénient de cette technique
est qu’elle ne permet qu’une mesure de distance et il existe une ambiguïté angulaire si plusieurs rétro-
diffuseurs situés à une même distance de l’antenne renvoient un écho. Le radar a connu son avènement
lors de la seconde guerre mondiale où il était utilisé pour détecter les engins ennemis.

Pour palier au problème d’ambiguïté angulaire, on utilise tout d’abord des satellites (ou avions)
à visée latérale (side-looking radar ou SLR), qui illuminent une portion de surface perpendiculaire à
la ligne de vol du porteur. Mais la résolution en azimut, c’est-à-dire la direction de déplacement du
satellite, est déterminée par la longueur de l’antenne et on utilisait donc des antennes physiquement très
grandes, ce qui a donné le nom de Real-Aperture Radar (RAR) ou Radar à Ouverture Réelle. L’avancée
qui donna tout son intérêt à l’imagerie radar est le développement du radar cohérent et l’enregistrement
de l’amplitude mais également de la phase de l’écho (Wiley, 1954). On peut ainsi combiner plusieurs
acquisitions successives d’un même point au sol et une longue antenne est synthétiquement créée, d’où
le nom de Radar à Synthèse d’Ouverture (ou Synthetic Aperture Radar, SAR, en Anglais). Le gain
en résolution azimutale des satellites augmente soudainement d’un facteur 103, passant de plusieurs
kilomètres à quelques mètres. L’instrument enregistre donc à la fois l’amplitude et la phase du signal
rétrodiffusé. L’intensité du rayonnement retour dépend à la fois des caractéristiques du capteur et des
propriétés du sol :
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(4π)3
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où Pe (resp. Pr) est l’intensité du rayonnement émis (reçu), λ la longueur d’onde, Ge (resp. Gr) le gain
de l’antenne d’émission (réception), R la distance entre le satellite et la cible, S l’aire de la surface
illuminée et σ0 le coefficient de rétrodiffusion de la surface.

En raison des deux derniers termes, sur des terrains accidentés, les versants face au radar appa-
raissent plus clairs que les versants opposés, ce qui donne l’impression de relief caractéristique des
images radar (cf. Figure 2.1). L’image en amplitude est souvent utilisée comme une image optique
pour effectuer de la détection de changement ou du déplacement dans le plan image. L’image en phase,
donne une information supplémentaire sur la distance au satellite et permet grâce à des méthodes in-
terférométriques de mesurer des déplacements dans la direction de la ligne de visée (ou Line of Sight,
abrégé LOS).

Le premier satellite SAR civil d’observation de la Terre a être lancé fut Seasat, en 1978 et dont
l’objectif était l’étude de l’océan. Mais un court-circuit au bout de 100 jours donna à cette mission une
fin prématurée. C’est le lancement d’ERS (European Remote Sensing Satellite) par l’Agence Spatiale
Européenne en juillet 1991, avec un excellent contrôle orbital et une politique de distribution des
données, qui permirent de grandes avancées scientifiques et techniques. L’agence spatiale japonaise avec
le lancement de JERS (Japanese Earth Resources Satellite) en 1992 et l’agence spatiale canadienne
avec le lancement de Radarsat en 1995 embarquent ensuite dans l’aventure SAR. Les principales
caractéristiques des capteurs radar utilisés lors de cette thèse sont résumés dans le tableau 2.2.

2.1.3 Avantages et inconvénients

Avantages

Les méthodes de télédétection sont complémentaires aux mesures in-situ. Ces dernières sont in-
dispensables car elles fournissent une vérité terrain avec une précision importante. Par exemple, une
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mesure GPS permet de suivre le déplacement du glacier avec une précision millimétrique à des fré-
quences horaires (Sugiyama & Gudmundsson, 2004; Ponton et al., 2014; Benoit et al., 2015) très
difficilement possible par télédétection. Elles sont donc indispensables pour estimer la fiabilité et la
précision des mesures obtenues par satellite qui permettent par la suite d’étudier un massif ou une
chaîne dans sa globalité. Le principal avantage des mesures de terrain est la possibilité de choisir
librement la résolution spatiale et la répétitivité des mesures. Enfin, la mesure de certaines variables
physiques telles que le bilan de masse spécifique ou l’épaisseur de glace sont encore impossibles à me-
surer en télédétection. Mais les mesures de terrain sont très coûteuses en terme de ressources humaines
et financières, en particulier lorsqu’il s’agit d’effectuer un suivi régulier sur une longue période et sont
donc dépendantes de la situation politique (financements, autorisation d’accès à la zone) et de la vo-
lonté de quelques individus. Par ailleurs, très peu de glaciers peuvent être suivis régulièrement et les
études basées sur les campagnes de terrain posent des problèmes de représentativité des glaciers (Zemp
et al., 2009). Enfin, la qualité et la quantité de données mesurées sur le terrain sont très variables,
malgré les efforts impulsés par le World Glacier Monitoring Service (WGMS) pour standardiser les
mesures (Haeberli et al., 1998).

Le principal avantage de la télédétéction satellite est sa couverture globale, avantage important
car on a vu que les glaciers sont distribués dans de vastes régions géographiques. Par exemple, les
glaciers de la chaîne du Pamir-Karakoram-Himalaya qui font l’objet de cette thèse s’étalent sur plus
de 3 000 km d’ouest en est. Par ailleurs, le nombre de glaciers sur Terre est estimé à 198 000 (Pfeffer
et al., 2014), bien plus que ce qu’il est concevable d’étudier in-situ. Actuellement seuls 2 % des glaciers
ont été étudiés in-situ (Braithwaite, 2002), principalement dans les Alpes et en Amérique du Nord.
En 2009, 228 bilans de masse glaciologiques sont disponibles, sur des périodes de 15 ans en moyenne,
mais seuls 30 glaciers ont des mesures continues depuis 1976 et sont utilisés comme références (Zemp
et al., 2009).

Ensuite, la plupart des glaciers se trouvent dans des régions souvent difficiles d’accès. De nombreux
glaciers himalayens sont situés dans des vallées encaissées, à plus de 4000 m d’altitude et souvent
accessibles seulement après plusieurs jours de marche. L’accès à certaines régions est parfois difficile
pour des raisons politiques ou parce qu’elles sont situées dans des zones de conflits. L’utilisation de
données satellites permet donc d’étudier ces régions de manière beaucoup plus aisée.

Enfin, les satellites d’observation de la Terre sont placés sur des orbites avec une répétitivité allant
généralement de quelques jours à quelques semaines. L’ensemble des acquisitions permet ainsi un
suivi temporel homogène et inégalé des régions glaciaires. Par ailleurs, l’acquisition systématique par
certains satellites permet d’avoir une archive de données et donc des informations sur la situation
avant et après un événement particulier (surge par exemple). Toutefois, tout n’est pas favorable à
l’utilisation des satellites.

Inconvénients

Résolution spatiale

Les glaciers sont des objets de petite taille lorsqu’on les observe de 700 km d’altitude ! Certains
glaciers, comme le glacier de Saint-Sorlin dans les Alpes s’étendent sur moins de 3 km2. Selon la
résolution du capteur, cela peut représenter seulement quelques pixels. Or pour les techniques telles
que la corrélation d’images (cf. 2.2.1), il est nécessaire de travailler avec des groupements d’au moins
16x16 pixels. La taille des objets responsables de la texture de l’image (roches, crevasses) est aussi
déterminante pour les algorithmes de corrélation. Cela impose donc de travailler uniquement avec des
données satellites haute résolution (<30 m pour les glaciers de montagne).

Géométrie

Les glaciers sont principalement situés dans des régions avec une topographie complexe et des
pentes élevées. Cela crée des distorsions géométriques qui sont difficiles à corriger lorsque l’on ne
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Figure 2.2 – Schéma des différentes distorsions géométriques dans la visée radar : (1) zone de
compression, (2) zone de recouvrement, (3) zone de repliement, (4) zone de dilatation et (5) zone

d’ombre (FG) et d’ombre portée (GH) (Fallourd, 2012)

connait pas avec exactitude la topographie de la zone d’étude.

Sur les images optiques, la présence d’un sommet aux abords du glacier peut créer des ombres, qui
sont d’autant plus importantes que l’image a été acquise loin du midi solaire et du solstice d’été. Pour
les satellites radar qui ont une visée latérale, les problèmes géométriques sont accrus. Pour les pentes
faces à la visée radar, on observe (cf. figure 2.2 pour les numéros) :

– des zones de compression (1) pour 0° < αpente < θSAR : l’image est comprimée dans la direction
de la ligne de visée.

– des zones de recouvrement (2) pour αpente = θSAR : tous les échos rétrodiffusés sont concentrés
en un seul point.

– des zones de repliement (3) pour θSAR < αpente < 90° : l’objet est imagé dans le sens inverse
donnant l’impression d’être l’image miroir de l’objet réel et vient recouvrir les points équidistants.

Pour les pentes opposées à la visée radar, on observe :
– des zones de dilatation (4) pour −θSAR < αpente < 0° : l’image est étirée dans la direction de la

ligne de visée.
– des zones d’ombre (5) pour 90° < αpente < −θSAR et les régions situées derrière : ces régions ne

sont pas éclairées par le satellite mais sont présentes sur l’image sous forme de pixels sombres.
Contrairement aux pentes face à la visée, ces deux dernières zones donnent naissance à des pixels
d’intensité moindre dans l’image SAR. Dans le cas des zones de dilatation, la surface utile à la ré-
trodiffussion est plus petite que pour les zones de compression, d’où la présence de pixels d’intensité
moins forte. Les pixels des zones d’ombre portée sont d’intensité quasiment nulle avec des variations
correspondant au bruit du capteur. Ce sont les parties les plus sombres des images.

Condition de surface

De par leur nature, les glaciers sont sujets à de fréquents changements d’état de surface : précipi-
tations, fonte, déformation... Selon le type de capteur satellitaire, la sensibilité à ces changements sera
différente. Les satellites optiques sont sensibles aux variations de couleur ou d’albédo de la surface
car le signal visible ou IR ne pénètre pas la neige. Les satellites radar eux ne sont pas sensibles à des
précipitations récentes car le signal pénètre la neige sèche. En revanche, la cohérence interférométrique
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du signal entre deux acquisitions espacées dans le temps diminue rapidement lorsque les propriétés de
surface du glacier sont modifiées (Strozzi et al., 2002b). Typiquement, pour les glaciers de montagne,
la cohérence du signal est trop dégradée au-delà de 1 à 5 jours selon la saison et l’altitude (Trouvé
et al., 2007).

Couverture nuageuse

Les masses atmosphériques qui se déplacent vers une région montagneuse sont contraintes à s’éle-
ver en altitude où la température diminue et donc le contenu en vapeur saturant diminue. Pour cette
raison, les régions de montagne sont fréquemment sous les nuages, compliquant l’utilisation des don-
nées optiques.

Saturation

Dans le domaine visible, la réflectance de la neige et de la glace est importante. Or le gain des
capteurs optiques est souvent calibré pour une utilisation sur des sols, des forêts, des zones cultivées...
Cela résulte en une image du glacier saturée, sans contraste, rendant impossible par exemple la corré-
lation d’images. Ces problèmes peuvent être évités soit en programmant des acquisitions avec un gain
plus faible, comme ce fut le cas pour SPOT 5 (projet SPIRIT), ou en augmentant la dynamique du
signal enregistré (Pléiades, Landsat 8).

Dans la suite nous présentons une synthèse des méthodes fréquemment utilisées à partir de ces
deux types de capteurs pour le suivi des glaciers.

2.2 Méthodes appliquées à la mesure de déplacement des glaciers

Dans cette partie, nous présentons les différentes méthodes fréquemment utilisées pour le suivi du
déplacement des glaciers. Dans un premier temps, nous nous focaliserons sur les méthodes permettant
de mesurer le déplacement de surface des glaciers, lié à leur écoulement. Dans un second temps,
nous présenterons les méthodes permettant de mesurer les déplacements verticaux, liés aux variations
d’épaisseur des glaciers.

2.2.1 Vitesse d’écoulement de surface

Corrélation d’images

La manière la plus intuitive de mesurer le déplacement d’un glacier est de suivre les structures
qui se déplacent avec lui (crevasses, débris...) entre deux images de la même région acquises à des
instants différents. Ainsi, Lucchitta & Ferguson (1986) ont pu, en suivant manuellement ces structures
sur une série d’images Landsat du glacier Bird en Antarctique, mesurer des vitesses de l’ordre de
1 km/an. Toutefois, des méthodes dites de corrélation d’images, permettent de mesurer de manière
automatique le déplacement de ces structures entre une première image, appelée image maître, et
une seconde image, appelée esclave, acquise après un intervalle de temps ∆t. Dans cette méthode,
des fenêtres (typiquement quelques dizaines de pixels de large) sont extraites de l’image maître et
comparées successivement à des fenêtres de même taille extraites de l’image esclave, dans un voisinage
spatial défini, grâce à une fonction de similarité. La position du maximum de similarité au sein de
ce voisinage spatial, interpolée à une fraction de pixels, donne une estimation du déplacement. La
méthode sera décrite plus en détail dans la section 4.2.3. Cette méthode peut s’appliquer à des images
optiques, ou bien à des images SAR, en utilisant soit le signal d’amplitude (appelé intensity tracking),
soit au signal de phase (coherence tracking) (Strozzi et al., 2002b).

Cette méthode a l’avantage d’être relativement simple et de permettre de mesurer un déplacement
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en deux dimensions, ce qui n’est pas le cas du traitement InSAR ci-dessous. Toutefois, cette méthode
ne fonctionne pas dans les zones de saturation ou en l’absence de texture sur les surfaces étudiées, ce
qui peut arriver fréquemment dans les zones d’accumulation des glaciers. Elle est également inefficace
dans le cas de la présence de nuages sur les images optiques. De plus, elle nécessite de travailler avec
des fenêtres de corrélation typiquement de plusieurs dizaines de pixels et le déplacement mesuré est
donc représentatif d’une zone étendue plutôt que d’un point précis. Enfin, bien que les algorithmes
de corrélation soient de plus en plus performants et aient des précisions bien inférieures à la taille
du pixel (1/5 de pixel pour Berthier et al. (2005), 1/20 pour Strozzi et al. (2002b)), la limitation
vient généralement des problèmes de coregistration de la paire d’image (Berthier et al., 2005; Scherler
et al., 2008). Pour des images haute-résolution comme celles utilisées lors de cette thèse (10-30m),
l’incertitude sur le déplacement mesuré est de plusieurs mètres (Scherler et al., 2008; Copland et al.,
2009; Dehecq et al., 2015), ce qui impose de travailler avec des images espacées dans le temps, avec
les risques de changements et de déformations de la surface que cela implique.

Scambos et al. (1992) ont appliqué une intercorrélation centrée-normalisée (cf. section 4.2.3) pour
mesurer les vitesses d’écoulement de glaciers en Antarctique à partir d’images Landsat. Kääb (2002)
et Berthier et al. (2005) ont montré que cette méthode peut s’appliquer aux glaciers de montagne, à
partir d’images ASTER et SPOT respectivement. La haute résolution des images ainsi que l’efficacité
de l’algorithme utilisé qui détermine le pic de corrélation de 1/2 à 1/20 de pixel permettent de suivre
des structures plus petites avec une précision de quelques cm/jour, qui se rapproche de la précision que
l’on peut obtenir avec l’interférométrie radar. Berthier et al. (2005) sont ainsi en mesure d’observer
une augmentation de vitesse de 10 % du glacier de la Mer de glace consécutive à la canicule d’août
2003. Copland et al. (2009) ont produit une carte de déplacement de toute la région du Karakoram
central (glacier de Biafo, Baltoro, Panmah, Skamri...) entre 2006 et 2007 à partir d’images ASTER
(cf. figure 2.3). Ils montrent que la corrélation optique est pertinente pour l’étude de la dynamique
des glaciers et valident la méthode à l’aide de données GPS. Cette méthode a été appliquée avec des
images SAR pour la région du Mont-Blanc (Fallourd et al., 2011), de l’Everest (Luckman et al., 2007),
du Baltoro (Quincey et al., 2009a) et récemment avec des images du satellite Sentinel-1a (McMillan
et al., 2014). Heid & Kääb (2012b) ont exploité la longue série temporelle offerte par la mission Landsat
pour analyser les variations d’écoulement de surface des glaciers dans 6 régions du globe sur la période
1985-2011. Enfin, des études de plus en plus nombreuses ont montré le potentiel des archives satellites
pour mesurer des champs de vitesse à des échelles de massifs entiers. Willis et al. (2012) ont traité
124 paires d’images ASTER sélectionnées manuellement pour produire des champs de vitesse pour
les 3593 km2 de glaciers du Nord de la Patagonie sur la période 2000-2011. Burgess et al. (2013b)
ont appliqué cette méthode à 344 paires d’images ALOS acquises entre 2007 et 2010 sur l’Alaska
mais seulement 60 sont sélectionnées manuellement pour produire une mosaique finale sur toute la
région. Enfin, Scherler et al. (2011a) ont produit des champs de vitesse le long des lignes centrales
d’écoulement de glaciers dans différentes régions de l’Himalaya à partir de 657 images ASTER et
SPOT sur la période 2000-2008.

Interférométrie SAR

L’interférométrie SAR, ou InSAR, consiste à soustraire la phase de 2 images SAR (modulo 2π)
pour mesurer les changements de distance entre la cible et le satellite. La cible doit être cohérente
entre les 2 acquisitions, c’est-à-dire qu’elle doit rétro-diffuser le signal de manière similaire lors des 2
acquisitions. En pratique, cela veut dire que la surface ne doit pas changer de propriétés physiques trop
rapidement et qu’elle doit être vue sous des angles très proches (ligne de base faible). Le résultat de
la différence de phase consiste en un système de franges, appelé interférogramme (cf. figure 2.4), dans
lequel la phase varie entre 0 et 2π (on dit que l’interférogramme est enroulé). Il est donc nécessaire
de dérouler la phase, c’est-à-dire estimer les sauts de 2π, pour produire un champ de déplacement
continu.

La différence de phase est sensible à différents facteurs : l’écart entre les orbites des 2 acquisitions,
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Figure 2.3 – Vitesse d’écoulement des glaciers du Karakoram obtenu par corrélation d’images
ASTER (Copland et al., 2009)
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Figure 2.4 – Exemple de franges d’interférences sur le glacier de Black rapids en Alaska (issu de
Rabus & Fatland (2000))

la topographie, le déplacement de la surface imagée, la densité et le contenu en eau atmosphérique, le
bruit du capteur... :

Φ = Φorbite + Φtopo + Φdépl + Φatmo + Φbruit (2.2)

Les orbites sont généralement très bien connues ou peuvent être calculées a posteriori. Si la topo-
graphie est connue, en utilisant un Modèle Numérique de Terrain (MNT) de référence (qui peut être
produit grâce à une seconde paire SAR) on peut soustraire la contribution topographique (on parle
alors d’intéférométrie différentielle) et mesurer le déplacement. Toutes les autres contributions (atmo-
sphériques, bruit) doivent être corrigées ou estimées pour déduire une mesure la plus précise possible.

Les principaux avantages de l’InSAR sont bien entendu sa capacité à imager par tous temps,
de jour comme de nuit. Par ailleurs, cette méthode permet une mesure précise, de déplacements
subcentimétriques (une fraction de la longueur d’onde utilisée, Prati et al. (2010)) et à la résolution
native du capteur (parfois pour réduire le chatoiement ou "speckle" des images SAR, on peut moyenner
le signal sur plusieurs pixels, mais ceci n’est pas indispensable comme dans le cas de la corrélation
d’images).

Mais l’InSAR a aussi son lot d’inconvénients. Le traitement des données est bien plus lourd que
dans le cas de la corrélation d’images, en particulier il nécessite un bon MNT et le déroulement de
phase peut s’avérer difficile. La géométrie est également plus complexe (repliement, zones d’ombre)
et le signal est sensible aux conditions atmosphériques (pression, température, humidité) difficiles à
modéliser en milieu montagneux. De plus, le déplacement est mesuré uniquement dans la ligne de visée
(LOS), ce qui rend la méthode insensible aux déplacements perpendiculaires à la LOS et requière des
hypothèses importantes sur la direction d’écoulement pour reconstruire le déplacement 3D à partir
d’une seule projection (au lieu de 2 pour la corrélation). Toutefois, il est possible de mesurer un dé-
placement 2 ou 3D à partir de plusieurs interférogrammes acquis dans des configurations différentes,
si la quantité de données le permet (Yan et al., 2012). Il est aussi possible d’obtenir deux projec-
tions à partir d’une seule paire grâce à la technique d’InSAR à ouverture multiple (Gourmelen et al.,
2011). Enfin, la perte de cohérence rapide sur les glaciers oblige à travailler avec des images acquises
à quelques jours d’intervalle seulement, ce qui limite grandement le nombre de données utilisables.

Les premières études InSAR appliquées aux glaciers ont été faites pour les glaciers polaires de
grande taille (Goldstein et al., 1993; Rabus & Fatland, 2000) à partir de données ERS à 3 jours
d’intervalle. Suite à l’amélioration du calcul des orbites satellitaires et la mission SRTM de la NASA
qui permet de simuler les franges topographiques et de les soustraire du signal, une application de
l’InSAR à la mesure de déplacement des glaciers de montagne devient possible comme le prouvent
Luckman et al. (2007) dans la région de l’Everest à partir de données ERS-tandem. Ils estiment
l’incertitude de mesure à 1,7 cm/jour. A la même période, Trouvé et al. (2007) effectuent une analyse
similaire sur les glaciers du massif du Mont-Blanc, de taille encore plus petite, à l’aide d’un MNT
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plus précis obtenu par photogrammétrie. Ils estiment cependant les incertitudes à plusieurs cm/jour.
Enfin, Quincey et al. (2009b) ont confirmé le potentiel de la méthode pour les glaciers de la région de
l’Everest, mais peut-être en raison de la taille réduite de l’archive SAR utilisable avec les contraintes
précisées plus haut, aucune étude n’a encore porté sur l’ensemble de la chaîne.

2.2.2 Variations d’épaisseur

Méthode géodétique

La méthode géodétique consiste à comparer deux MNT acquis à des instants différents pour en
déduire les variations de volume, et donc le bilan de masse des glaciers à partir d’hypothèses sur la
densité. Les MNT peuvent être issus de campagnes de cartographie, mais pour des études à grande
échelle, ils sont souvent produits à partir de données satellites, par les approches résumées ci-dessous.

Interférométrie SAR

L’InSAR peut également être utilisée pour produire des MNT à partir d’une paire d’images SAR. A
partir de l’équation 2.2, en faisant l’hypothèse que les termes de déplacement Φdépl et atmosphérique
Φatmo sont négligeables entre les deux acquisitions, on peut mesurer le terme topographique Φtopo.
C’est une hypothèse forte si les deux images ont été acquises à deux instants différents (repeat-pass)
par un même satellite après une ou plusieurs périodes de revisite. Il peut alors être nécessaire de
corriger les erreurs liées à l’atmosphère ou au déplacement de la surface entre les deux acquisitions.
Dans les cas les plus favorables, les images sont acquises au même instant (single-pass) comme ce fut
le cas de la Shuttle Radar Topography Mission (SRTM) : lors de cette mission de la NASA, la navette
spatiale américaine a survolé la Terre pendant 11 jours en février 2000 et a acquis des données en
bande C (5,7 GHz) et en bande X (9,7 GHz), simultanément sous la navette spatiale et à partir d’un
bras de 60m orienté perpendiculairement à la ligne de vol. Cette mission a permis la création d’un
MNT quasi-global (entre 57 °S et 60 °N) avec un échantillonnage horizontal de 30 m et une précision
verticale de 16 m (Farr et al., 2007). Plus récemment, le satellite TanDEM-X lancé en 2010 a été placé
sur une orbite située à environ 250 m de son jumeau TerraSAR-X (1 satellite émet et 2 reçoivent) afin
de produire un MNT global avec un échantillonnage horizontal de 12 m et une précision verticale de
2 m (Zink et al., 2007).

Photogrammétrie

L’acquisition stéréoscopique de deux images optiques d’une même zone avec un angle différent per-
met de produire des MNT par photogrammétrie. Plusieurs satellites ont des capacités stéréoscopiques :
les satellites français SPOT (Satellites Pour l’Observation de la Terre) depuis 1986, l’instrument AS-
TER de la mission américaine Terra ou plus récemment les satellites Pléiades.

De nombreuses études ont utilisé conjointement ces différentes sources de MNT. Ainsi, Bolch et al.
(2011) sont en mesure de calculer un bilan de masse pour les glaciers de la région de l’Everest sur
plusieurs décennies en comparant des données Corona de 1962 et 1970 avec des données plus récentes
Cartosat-1 et ASTER. La qualité médiocre des images Corona donne une incertitude finale sur les
variations d’altitude d’environ 2,5-2,7 m mais la grande période temporelle couverte permet de mesurer
des variations de volume significatives. En comparant des MNT produits à partir d’images stéréo SPOT
5 acquises entre 2008 et 2011 avec le MNT SRTM, Gardelle et al. (2013) mesurent le bilan de masse
de 9 régions du Pamir-Karakoram-Himalaya. Les incertitudes de ce type d’étude sont principalement
dominées par la mauvaise connaissance de la pénétration en bande C. Ce type d’incertitude peut
être réduit en comparant des données de même type, par exemple Neckel et al. (2013) comparant
des MNT produits à partir de données TanDEM-X et de la mission SRTM-X sur le plateau tibétain.
Enfin, Berthier et al. (2014) utilisent des données SPOT et Pléiades pour mesurer le bilan de masse
des glaciers de 5 régions du globe. La très haute résolution des images Pléiades permet d’obtenir des
MNT avec une précision verticale inférieure au mètre.
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Altimétrie

Le principe de l’altimétrie satellite est simple : le temps d’aller-retour d’une impulsion (laser ou
radar) émise au nadir est mesuré puis converti en distance. Connaissant l’orbite du satellite, on est
capable d’estimer l’altitude de la cible. Parmi les satellites altimétriques existants, seuls deux sont
exploitables pour les glaciers de montagne.

ICESat

L’altimètre GLAS à bord du satellite ICESat lancé en 2003 par la NASA est de type LIDAR, il
émet des pulses lasers de forte puissance aux longueurs d’onde 1064 nm (infrarouge) et 532 nm (vert)
réfléchis par la surface, il est donc stoppé par la couverture nuageuse. L’empreinte au sol est d’environ
70 m de diamètre répétée tous les 170 m et il permet une mesure de variation d’altitudes avec une
précision de positionnement de ±6 m horizontalement et ±15 cm verticalement (Schutz et al., 2005).
Il a fonctionné durant 7 ans avant que la défaillance du dernier laser en octobre 2009 ne mette fin à
la mission. Une mission ICESat II est prévue pour lancement en 2016.

Essentiellement conçu pour étudier les calottes polaires, ces données ont permis de mesurer les
variations d’épaisseur des calottes antarctique et groenlandaises (Pritchard et al., 2009; Howat et al.,
2008). Toutefois, le pas d’échantillonnage n’est pas tout à fait adapté à l’étude des glaciers de mon-
tagne. En particulier, les points de croisement, c’est-à-dire les points pour lesquels le satellite a mesuré
l’altitude deux fois au même lieu exactement (méthode des cross-over), sont très rares, ce qui n’est
pas un problème pour les calottes où la topographie régulière permet des interpolations faciles, mais
le devient dans les régions accidentées de montagne. Toutefois, en comparant les mesures d’ICESat
avec d’autres MNT comme celui de la mission SRTM, Kääb et al. (2012, 2015) ont pu estimer les
changements d’élévation et donc effectuer un bilan de masse de l’ensemble de la chaîne himalayenne
pour la période 2003-2008. Des études similaires ont été appliquées à l’ensemble des glaciers et calottes
polaires (Gardner et al., 2013). Toutefois, ce type de données ne permet pas d’estimer les processus à
fine échelle.

CryoSat-2

CryoSat-2 (CS2) a été développé par l’Agence Spatiale Européenne (ESA) et lancé en 2010 pour
fournir spécifiquement des mesures de l’élévation de la glace de mer, des calottes polaires mais aussi
des marges de calottes, petites calottes et glaciers de montagne.

L’altimètre SIRAL (SAR Interferometer Radar ALtimeter) à bord du satellite est l’un des plus
sophistiqués jamais lancé dans l’espace et peut fonctionner selon 3 modes. Dans le mode le plus
simple (LRM), il fonctionne comme un altimètre radar classique en mesurant le temps aller-retour
d’une impulsion radar à la fréquence 13,575 GHz (bande Ku, λ ∼ 2, 2 cm) avec une empreinte au sol
de 15 km de diamètre (Wingham et al., 2006). Le mode SARM inclut un traitement "delay Doppler"
(Raney, 1998) qui permet de réduire la résolution azimutale à 300 m. Enfin, en mode interférométrique
(SARIn), l’instrument effectue la différence interférométrique du signal cohérent reçu par 2 antennes
placées perpendiculairement à la ligne de vol afin de localiser la position perpendiculairement à la ligne
de vol de l’écho le plus proche. Ce mode n’est utilisé que lorsque la topographie est plus complexe :
marges d’inlandsis, calottes glaciaires, glaciers de montagne (Himalaya, Svalbard...).

CS2 présente donc l’avantage d’imager une région du sol beaucoup plus importante que ICESat
tout en permettant de localiser la mesure à une zone de diamètre inférieure à 300 m et ceci quelle que
soit la couverture nuageuse. Un objectif secondaire de la mission est l’étude des variations d’épaisseur
des glaciers de montagne, toutefois, aucune étude n’a encore porté sur l’analyse des données CS2 au
dessus des glaciers de montagne, c’est pourquoi une des contributions de cette thèse a été d’évaluer le
potentiel de CS2 à mesurer les changements d’élévation des glaciers himalayens et alpins.
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2.3 Conclusions

Nous avons montré dans ce chapitre que les données de télédétection sont nombreuses et permettent
le suivi de glaciers sur de larges régions géographiques avec une fréquence d’acquisition inégalée.
De nombreuses études ont montré le potentiel de ce type de données pour la mesure des variations
d’élévation ou de vitesse d’écoulement de surface des glaciers. Nous avons à disposition aujourd’hui
une archive considérable et pour une majorité librement accessible. Les missions Landsat 5 et 7 ont
effectuées à elles seules plus de 800 000 acquisitions de la surface de la Terre entre 1984 et 2011
(Kovalskyy & Roy, 2013). La quantité de données compressées acquises chaque jour par la nouvelle
génération des satellites Sentinel-1 et -2 est estimée à 1.6To. Par ailleurs, les politiques actuelles des
différentes agences spatiales internationales est à la libre distribution des données pour la recherche,
comme le montre l’ouverture de l’archive Landsat en 2009 ou la distribution des données Sentinel par
l’ESA (Wulder & Coops, 2014).

Toutefois, jusqu’à aujourd’hui, seule une infime partie de cette information a été traitée, puisque
la majorité des études tendent à se focaliser sur des régions restreintes, à partir d’images sélectionnées
manuellement. Les enjeux à venir consistent à montrer l’intérêt de produire une telle masse de données
et notre capacité à la traiter. Un des objectifs de cette thèse est donc de tirer profit de cette archive
pour analyser l’évolution de la dynamique des glaciers de montagne, à l’échelle de massifs entiers, sur
la quarantaine d’années d’archive disponible.

Références

Sur les principes de base de la télédétection :

https://www.rncan.gc.ca/sciences-terre/geomatique/imagerie-satellitaire-photos-aeriennes/

imagerie-satellitaire-produits/ressources-educatives/9310

http://www.geographie.ens.fr/IMG/file/kergomard/Teledetection/CTeledetection.pdf

Pour un historique de la télédétection aéroportée et en savoir plus sur les pigeons photographes :

http://optronique.net/defense/systeme/avionique/debuts-reconnaissance-aeroportee

Quelques références en matière de traitement SAR :

Massonnet, D., et J. C. Souyris. Synthetic Aperture Radar Imaging. EFPL Press, 2008.

Maître, H. Traitement des images de RSO. Traité IC2, série Signal et image, 2000.

http://perso.telecom-paristech.fr/~almansa/MVA-ISat/biblio/polyradar_TelecomParisTech_

2012.pdf

Quelques liens utiles :

http://database.eohandbook.com/index.aspx





Chapitre 3

Régions d’étude

Lors de cette thèse, nous nous sommes focalisés sur deux régions en particulier : les Alpes et le
Pamir-Karakoram-Himalaya.

Les Alpes ont été choisies car elles constituent un formidable site test afin de valider et calibrer les
méthodes utilisées. Des mesures de bilan de masse ou de vitesse d’écoulement des glaciers y sont en
effet effectuées depuis plus d’un siècle. Par ailleurs, c’est une région fortement urbanisée et les risques
liés aux glaciers y sont fortement accrus. Enfin, les glaciers y jouent un rôle économique important en
raison des installations hydro-électriques nombreuses et de l’activité touristique.

L’ensemble des glaciers présents du Tadjikistan au Bhoutan, en passant par la Chine, l’Inde et le
Népal, représente le plus grand volume de glace en dehors des régions polaires. Néanmoins, une erreur
grossière parue dans le rapport du GIEC (Groupe d’experts Intergouvernemental sur l’Evolution du
Climat) de 2007 (Cruz et al., 2007) et pointée par Cogley et al. (2010) a montré le manque flagrant
d’observations sur l’évolution de ces glaciers. Ils ont en effet affirmé que la disparition des glaciers
himalayens était très probable d’ici à 2035, ce qui signifierait un retrait des glaciers 25 fois plus rapide
sur la période 1999-2035 comparé à la période 1960-1999. Il semblerait que cette erreur provienne
d’une mauvaise interprétation d’un rapport qui aurait estimé le recul des glaciers de l’ensemble du
globe de 500 000 à 100 000 km2 d’ici à... 2350 (Kotliakov, 1996). Cette erreur a éveillé la curiosité de
la communauté scientifique, comme en témoigne la forte participation au congrés de l’International
Glaciological Society (IGS) sur la glaciologie dans les montagnes asiatiques en mars 2015. Le champ
de connaissances sur cette région s’est donc fortement élargi ces dernières années, en particulier grâce
à la télédétection satellite, mais de nombreuses observations sont encore nécessaires afin de mieux
évaluer l’évolution passée et future de ces glaciers.

L’objectif de ce chapitre est de présenter les caractéristiques des glaciers des Alpes et du Pamir-
Karakoram-Himalaya, ainsi que les connaissances actuelles sur leur évolution sur les 150 dernières
années.

3.1 Les glaciers alpins

3.1.1 Présentation

Les Alpes sont le berceau de l’alpinisme et de la glaciologie, c’est pourquoi on donne souvent
le nom de glacier alpin aux glaciers de montagne qui présentent des caractéristiques similaires. Les
glaciers des Alpes sont caractérisés par une accumulation importante en hiver, décalée par rapport à
la période d’ablation qui a lieu généralement de juin à septembre. Ils couvrent une surface d’environ
2000 km2 (soit environ 2 % de la surface des Alpes), parmi lesquels ∼300 km2 sont situés en France,
pour un volume total de 117 km3 (Huss & Farinotti, 2012). Ils ont donc une contribution potentielle
à l’élévation du niveau des mers de 0.3 mm. La ligne d’équilibre est située entre 2700 et 3300 m selon
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Figure 3.1 – Variations de longueur de plusieurs glaciers alpins de 1870 à 2002 (Vincent et al., 2005)

l’orientation du glacier et l’année étudiée (Rabatel et al., 2013).

3.1.2 Evolution depuis 150 ans

Front des glaciers

Les glaciers alpins sont observés depuis plus d’un siècle, ainsi le front de certains glaciers est suivi
depuis 1870 et certaines mesures plus anciennes peuvent même être déduites de peintures ou de textes
historiques (Vincent et al., 2004). Les observations sur l’évolution sont communes à tous les glaciers
des Alpes ainsi observés : la tendance est au recul du front des glaciers depuis la fin du petit âge
glaciaire, il y a environ 150 ans, avec des valeurs de 0.8 à 2.3 km (cf. figure 3.1). Avant cette période,
on observe une stagnation de la position du front depuis les premières estimations à la fin du XVIème
siècle jusqu’à 1850 avec des fluctuations de l’ordre de ±200 m (Vincent et al., 2004).

Il est à noter que des fluctuations observées pour les glaciers d’Argentière et des Bossons ne sont
pas observées sur les autres glaciers d’Aletsch et Saint-Sorlin (cf. figure 3.1). Celles-ci ne peuvent
s’expliquer ni par la taille (Aletsch ∼127 km2, Saint-Sorlin ∼3 km2), ni par le régime climatique
commun à ces glaciers. De même, les fluctuations observées pour Argentière et les Bossons ne sont
pas synchrones. Ceci traduit la complexité de la réponse du front du glacier au forçage climatique et
la nécessité d’analyser de longues séries temporelles.

Bilans de masse

D’après le World Glacier Monitoring Service (WGMS, 2013), des mesures de bilan de masse ont
été effectuées sur 54 glaciers des Alpes, dont les plus anciennes remontent à 1884 (glacier du Rhone
en Suisse, période 1884-1908). L’ensemble des mesures disponibles sur le site du WGMS (www.wgms.

ch/metadatabrowser.html) depuis 1945 1 sont représentées sur la figure 3.2. Huss et al. (2015) ont
observé que les bilans de masse des glaciers de Clariden, Silvretta et Aletsch sont majoritairement
négatifs sur la période 1920-1965, avec une accélération vers 1940. Des années 1960 jusqu’à la fin des
années 1980, le bilan est plus contrasté : certains glaciers perdent de la masse, d’autres ont un bilan

1. en excluant les premières mesures sur le glacier du Rhone et puisque malheureusement les mesures effectuées sur
les glaciers de Clariden, Silvretta, Aletsch et Tsanfleuron (Huss et al., 2015) n’ont pas encore été ajoutées à la base de
données au moment de la rédaction.
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Figure 3.3 – Bilan de masse cumulé de différents glaciers des Alpes suisses, classés par taille
décroissante (Huss et al., 2015)

170 m sur la période 1984-2010 dans les Alpes occidentales, concomitant avec une augmentation du
bilan énergétique de 14 W à 3000 m (soit une ablation de 0.5 m a−1 w.e. si toute l’énergie est dépensée
pour faire fondre la glace). Huss et al. (2015) estiment qu’une élévation de 100 m de l’ELA induit un
changement de bilan de masse de −0.3 m a−1 w.e. pour les glaciers d’Allalin, Hohlaub et Giétro, de
−0.7 m a−1 w.e. pour Silvettra et Schwarzberg et −1.3 m a−1 w.e. pour Clariden. Une telle différence
indique une sensibilité très différente des glaciers en raison de leur géométrie et du climat local.

Vitesses d’écoulement

Des mesures de vitesse pour les glaciers d’Hintereisferner (HEF) et Kesselwandferner (KWF) dans
les Alpes autrichiennes existent depuis 1894 et 1968 respectivement, de manière quasi continue, bien
que les points de mesure ne soient pas identiques d’une année à l’autre (Span et al., 1997; Span &
Kuhn, 2003). En Suisse, le glacier d’Unteraar est suivi depuis 1924 (Huss et al., 2007), alors que les
glaciers de Giétro et Corbassière sont suivis respectivement depuis 1967 et 1955 (Herren et al., 2001).
En Autriche, les glaciers de Pasterze, Vernagtferner et Ödenwinkelkees ont été suivis de manière
régulière pendant au moins la deuxième partie du XXème siècle (Span & Kuhn, 2003). En France,
4 glaciers sont suivis depuis 1993 dans le cadre du service d’observation GLACIOCLIM (http://

www-lgge.ujf-grenoble.fr/ServiceObs/) : Argentière, Mer de Glace, Gébroulaz et Saint-Sorlin,
mais des mesures de vitesse moins systématiques ont également été effectuées sur Saint-Sorlin depuis
1957 (Vincent et al., 2000), Argentière depuis 1975 (Vincent et al., 2009) et Mer de Glace depuis 1912
(Lliboutry & Reynaud, 1981). On observe pour ces glaciers une période d’accélération vers la fin des
années 1970-80, concomitante avec l’augmentation du bilan de masse observée dans les Alpes (Figure
3.5).

Par ailleurs, le glacier d’Argentière est un site unique puisque la vitesse basale y est mesurée de
manière continue tout au long de l’année, grâce à un tunnel creusé sous le glacier dans les années 1970
suite à l’aménagement hydro-électrique d’Emosson (Vivian & Zumstein, 1973). Le système, appelé
cavitomètre, est constitué d’un bras de 3m de longueur auquel est fixé une roue qui roule sur la base
du glacier. Un roulement sans glissement est assuré grâce aux impuretés ancrées dans la glace (sable,
fragments rocheux) et à un contre-poids de 70 kg situé à l’autre extrémité du bras. Ce système a
été installé en 1971 par R. Vivian (Vivian, 2005) et ré-installé par L. Moreau en 1986. Il est encore
utilisé aujourd’hui (Moreau et al., 2010; Benoit et al., 2015). Ce système est une opportunité unique
au monde de suivre la vitesse basale d’un glacier avec une grande précision et une haute résolution
temporelle.
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De nombreuses études se sont intéressées au lien entre dynamique et bilan de masse. Vincent et al.
(2009) observent de faibles fluctuations d’épaisseur (<30 m) et de vitesse (<10 m/an) sur la partie
haute (2730 m) du glacier d’Argentière en réponse aux variations de bilan de masse. Au contraire,
ils observent dans la partie basse (1800 m) des fluctuations importantes, avec une augmentation de
l’épaisseur de 40 m entre 1960 et 1985 puis un amincissement de 60 m jusqu’en 2007, alors que la
vitesse a été réduite de 150 à 30 m/an et que le front a varié d’une amplitude d’environ 600 m sur
la même période. Par ailleurs, la partie haute du glacier répond quasi instantanément et de manière
similaire aux variations de bilan de masse, alors que la partie basse répond après une période de 3 ans
et le front du glacier après 10 à 14 ans. Les variations d’épaisseur dans la partie haute (2730 et 2400 m)
sont dominées par le bilan de masse de surface, car les taux de déformation de la glace dans ces sections
n’ont pas changé significativement sur cette section. Dans la partie basse (1800 m) au contraire, les
variations d’épaisseur sont très peu sensibles aux variations de bilan de masse de surface et sont
dominées par les variations de flux, comme le montrent les changements de taux de déformation. Dans
cette zone, c’est la compression longitudinale qui compense une partie de l’augmentation de l’ablation.
Sur les 15 dernières années de l’étude, les variations de bilan de masse de surface sont inférieures à
1 m/an et n’expliquent pas l’amincissement de 4,4 m/an, contrairement aux variations de flux. On
peut donc dire que dans la zone d’accumulation, vitesse et épaisseur s’adaptent rapidement à des
variations de flux en raison de la largeur de celle-ci et de petites variations permettent de compenser
les déséquilibres. La zone d’ablation au contraire est située dans une vallée étroite et répond à des
changements de bilans de masse par de fortes variations d’épaisseur et de vitesse.

Bien que situés juste à côté, les deux glaciers d’Hintereisferner (HEF) et Kesselwandferner (KWF)
ont des réponses très différentes puisque KWF (4,3 km2, 2700-3500 m) a avancé sur la période 1965-
1982 alors que HEF (9,0 km2, 2200-3500 m) a continué son retrait (Span & Kuhn, 2003). Néanmoins, ils
ont eu également des variations de vitesse synchrones avec les autres glaciers des Alpes. Les variations
de vitesse observées d’une année à l’autre ne peuvent pas s’expliquer par une modification de la
vitesse de déformation de la glace, mais probablement par un changement important des propriétés
de glissement basal. De même que pour Argentière, des variations faibles d’épaisseur sont observées
dans la zone d’accumulation de KWF (<10 m) alors qu’elles atteignent 45 m dans la zone d’ablation.

Toutefois, l’étude de Vincent et al. (2000) montre que le glacier de Saint-Sorlin a acceléré de 80
% sur la période 1960-1983 alors que l’épaisseur du glacier a peu varié sur cette même période. Ces
variations de vitesse ne peuvent donc pas s’expliquer par une modification de la vitesse de déformation,
mais ne peuvent pas s’expliquer non plus par des modèles existants de glissement basal. Le glissement
basal réel est estimé en calculant la différence entre la vitesse observée et la vitesse de déformation
théorique (cf. équation 1.28). Celui-ci est comparé à l’ablation mesurée sur le glacier, indicateur de la
quantité d’eau qui s’infiltre sous le glacier. Aucune relation évidente n’apparait à des échelles annuelles,
mais on observe des variations similaires entre glissement basal et ablation, avec une augmentation de
1970 à 1990 puis une décroissance (Figure 3.6).

Enfin, des mesures horaires ont été effectuées sur le glacier de Lauteraar de juin à octobre 2001,
mettant en évidence un cycle diurne de vitesses, passant de 0,1 m/jour la nuit à 0,2 m/jour le jour
(Sugiyama & Gudmundsson, 2004). Les variations de vitesse sont synchrones avec une élévation de
la surface du glacier de quelques centimètres et avec l’augmentation du débit de l’eau à la base du
glacier, mesuré grâce à un forage dans la glace.

Depuis quelques années, des études se sont également intéressées à la dynamique des glaciers par
télédétection. Berthier et al. (2005) ont effectué les premières mesures de vitesse spatialisées pour les
glaciers du massif du Mont-Blanc à partir de données SPOT 5. Ils observent ainsi une accélération
de la Mer de Glace suite à la canicule de 2003. Strozzi et al. (2002a) ont produit des vitesses des
glaciers du massif autour de l’Aletsch par méthode InSAR. Il s’est également développé au laboratoire
LISTIC des compétences dans les mesures de déplacement par imagerie satellite à travers les projets
MEGATOR et EFIDIR qui ont donné lieu à des études sur les glaciers du Mont-Blanc par InSAR
à partir de données ERS tandem (Trouvé et al., 2007) ou corrélation d’images TerraSAR-X sur la
période 2008-2011 (Fallourd et al., 2011; Ponton et al., 2014). Néanmoins, jusqu’à présent aucune
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Figure 3.6 – Ablation observée sur le glacier de Sarennes (haut) et glissement basal estimé pour le
glacier voisin de Saint-Sorlin (bas) sur la période 1957-1997. Une relation semble exister entre les

deux à des échelles pluri-annuelles (Vincent et al., 2000).

étude n’a permis d’évaluer l’évolution de la dynamique des glaciers alpins sur les dernières décennies
et sur l’ensemble de la chaine.

3.2 Les glaciers himalayens

3.2.1 Une affaire de goût

De nombreux termes sont utilisés pour parler des régions situées en Asie centrale, c’est pourquoi
nous les définissons ici une fois pour toute. L’Himalaya est l’ensemble de chaines de montagnes qui
sépare le sous-continent indien du plateau tibétain au sud de l’Asie. Il est délimité à l’ouest par la vallée
de l’Indus et à l’est par la vallée du Brahmapoutre. Dans cette thèse, nous nous sommes intéressés à
la région généralement nommée Pamir-Karakoram-Himalaya (PKH), qui inclut l’ensemble des massifs
qui s’étendent de l’Hengduan Shan à l’est de la chaine jusqu’au Pamir et à l’Hindu-Kush au nord-ouest
de l’arc himalayen (figure 3.7). C’est la seule région au monde avec des sommets dépassant 7000 m,
le point culminant étant l’Everest avec 8848 m. Nous utiliserons toujours l’adjectif "himalayen" dans
un sens large, c’est-à-dire qui appartient à la région du PKH, dans le cas contraire, le terme sera
défini ponctuellement. Enfin, la région des Hautes Montagnes Asiatiques (HMA), inclut également les
massifs au nord du plateau tibétain tels que le Tien Shan et le Qilian Shan, non étudiés dans cette
thèse.

3.2.2 Présentation

Les glaciers des HMA couvrent environ 118 200 km2 (Gardner et al., 2013) et s’étendent sur plus
de 3000 km. Avec un volume total de 9579 ± 909 km3 (Huss & Farinotti, 2012), ils représentent le plus
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grand volume de glace en dehors des régions polaires. C’est pourquoi on nomme souvent cette région
le "Troisième pole". En raison de la grande étendue spatiale de cette région, les glaciers sont soumis à
des climats différents. La partie sud-est de l’Himalaya est sous influence de la mousson asiatique. Des
précipitations intenses ont donc lieu de juin à octobre alors que le reste de l’année est sec (Webster
et al., 1998). Les glaciers situés au sud de l’arc himalayen ont par ailleurs des précipitations plus
importantes que ceux situés au nord, en raison de la barrière orographique que représente la chaine
(Burbank et al., 2012). Les glaciers nord et sud ont donc des hypsométries différentes. Plus on se
déplace vers le nord-ouest de la chaîne, plus le climat est sous l’influence des perturbations d’ouest
(westerlies) provenant de la Méditerranée (Dimri & Mohanty, 2009). Cette région est plus aride et
caractérisée par 2 pics de précipitations, l’un à la période hivernale, l’autre un peu moins important
à la période estivale (cf. figure 3.8). Le terme "aride" est à nuancer car, au Karakoram notamment,
les précipitations les plus importantes ont lieu en haute altitude et la mesure de précipitations basée
sur des stations météorologiques en vallée peut fortement sous-estimer les véritables précipitations.
Ainsi, 1-2 m a−1 w.e. d’accumulation ont été mesurés dans la région du Biafo, entre 4500 et 5700 m
d’altitude (Hewitt, 2011). Enfin, le plateau tibétain situé à environ 5000 m d’altitude est caractérisé
par de très faibles précipitations et un climat froid. Ces différences de régime climatique expliquent
en partie les différences d’évolution des glaciers de l’Himalaya.

En raison de la mousson, la plupart des glaciers du PKH ont un régime d’accumulation en été et
donc en même temps que la période d’ablation. Vers le nord-ouest de la chaîne (Pamir, Karakoram),
on retrouve par contre un régime similaire à celui des Alpes. Cette caractéristique doit toutefois être
nuancée par le fait que de nombreux glaciers de ces régions sont dominés par des pentes très raides et
alimentés par des avalanches, ils peuvent donc avoir une accumulation tout au long de l’année (Hewitt,
2011). L’altitude médiane des glaciers est située à une moyenne de 5360 m avec un maximum de 5600
m pour le centre Himalaya et un minimum de 5150 m pour l’ouest de la chaîne (Bolch et al., 2012).

De nombreux glaciers himalayens sont couverts de débris, représentant environ 10 % de la surface
totale des glaciers (Bolch et al., 2012), avec une forte disparité entre les glaciers au sud (∼35 %) et au
nord (∼18 %) de l’arc himalayen et un minimum pour les glaciers du plateau tibétain, notamment le
West Kunlun Shan (∼3 %) (Scherler et al., 2011a). Parce que l’épaisseur de débris est généralement
bien supérieure à quelques centimètres, elle joue un rôle d’isolant et l’ablation est généralement plus
faible sur les zones couvertes que sur la glace propre (Shroder et al., 2000; Mihalcea et al., 2008).

Enfin, un nombre significatif de glaciers, principalement au Pamir, Karakoram et West Kunlun
Shan sont sujets à des surges (Quincey et al., 2011; Sevestre & Benn, 2015).

3.2.3 Evolution depuis 150 ans

Front des glaciers

Des études portant sur plus d’une centaine de glaciers (Mayewski & Jeschke, 1979; Bhambri &
Bolch, 2009) ont montré que le front des glaciers du PKH est en net recul depuis la deuxième moitié
du 19ème siècle (Figure 3.9), avec une accélération de ce recul à partir de 1960, et des taux de retrait
allant jusqu’à environ 40 m/an (Bolch et al., 2012, Tableau S3). Toutefois, certaines régions et certaines
périodes ont montré des évolutions plus contrastées. En Hindu-Kush, 76 % des glaciers ont été en retrait
sur la période 1976 à 2007, mais 16 % ont avancé (Sarikaya et al., 2012). Sur la période 2000-2008, les
concentrations de glaciers en retrait les plus élevés (79-86 %) sont situées en Himalaya occidental et
central (glaciers orientés au nord) et au Kunlun Shan où la courverture détritique est la plus faible,
avec des taux atteignant 60 m/an (Scherler et al., 2011b). Les glaciers couverts de débris, avec une
langue stagnante ont généralement un taux de retrait beaucoup plus faible. Au Karakoram en revanche,
58 % des glaciers étaient stables ou en progression sur cette même période. De même, Rankl et al.
(2014) ont délimité le front de 1219 glaciers du Karakoram à partir d’images Landsat sur la période
1976-2012 et ont observé 79 % de glaciers stables, 5 % de glaciers en progression et seulement 8 %
de glaciers en recul (les 8 % restants étant de type surge). Ce comportement différent des glaciers du
Karakoram a également été observé sur le terrain et dénommé "l’anomalie du Karakoram" (Hewitt,
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Figure 3.8 – (a) Répartition spatiale des précipitations annuelles dans la région du PKH, (b)
Distribution des précipitations mensuelles pour plusieurs zones (Gardelle, 2012). Données issues du

projet APHRODITE (Yatagai et al., 2012) et moyennées sur la période 1951-2007.
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Figure 3.11 – Tendance des variations d’épaisseur des glaciers du PKH sur la période 2003-2008.
Les données sont représentées sur une grille de 1°x1° avec une moyenne glissante de 2°x2°. Les points

noirs représentent les empreintes ICESat sur les glaciers. La taille des cercles est inversement
proportionnelle à l’erreur standard à 68 % et les cellules avec un rond gris ne sont pas

statistiquement significatives (Kääb et al., 2015).

une liste trop longue des études existantes, une liste (que j’espère exhaustive) est rapportée dans le
tableau 3.1. Les principaux résultats de ces études sont résumés ci-après.

Les vitesses les plus rapides sont observées pour les glaciers du Karakoram, avec des moyennes
souvent supérieures à 40 m/an et dépassant les 100 m/an pour les plus gros glaciers tels que le Baltoro,
le Biafo ou le Siachen (Scherler et al., 2011a). Des vitesses atteignant 1000 m/an sont également
observées localement ou dans le cas de surge. Pour la plupart des autres régions, les vitesse moyennes
dépassent rarement 40 m/an. Généralement, la vitesse de surface atteint un pic dans une bande de 1
à 1.5 km autour de la ligne d’équilibre des glaciers, qui correspond également au pic d’hypsométrie.
Elle se situe donc aux alentours de 4500 à 5500 m d’altitude pour les glaciers de l’Hindu-Kush,
du Karakoram et de l’Himalaya occidental et entre 5500 et 6500 m pour les glaciers de l’Himalaya
central et du Kunlun Shan occidental. On peut distinguer 3 types de dynamiques au sein des glaciers
himalayens :

– les glaciers situés dans des régions de faible relief (figure 3.12A), comme le Kunlun Shan ou sur
les versants nords de l’Himalaya central, ont des zones d’accumulation en pente douce et très
peu de couvert détritique. Leur vitesse est assez faible et plutot homogène le long du glacier.
Ces glaciers sont situés à haute altitude et probablement froids en majeur partie. Seule la partie
proche du terminus montre des variations importantes de vitesse et des signes de glissement
basal.

– Les glaciers situés dans des régions de plus fort relief (figure 3.12B), comme le Karakoram par
exemple, où la contribution des avalanches et la couverture détritique augmente. Ces glaciers ont
des zones d’accumulation importantes et descendent jusqu’à basse altitude, ils ont les vitesses
les plus élevées, sur toute la longueur du glacier et en particulier dans les zones de forte pente.
De fortes variations de vitesse interannuelles suggèrent un glissement basal important.

– Les glaciers quasi exclusivement alimentés par les avalanches (figure 3.12C), avec une zone
d’accumulation restreinte et un couvert détritique important (>30 %), en particulier sur les
versants sud de l’Himalaya central (Lhoste, Imja...) ont des vitesses maximales plus en amont,
dans la zone alimentée par les avalanches, et des langues stagnantes avec des vitesses de quelques
mètres par an.
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Table 3.1 – Liste des études rapportant des mesures de vitesse de surface de glaciers dans la région
du PKH (FT = corrélation d’image, A = vitesse annuelle, S = saisonnière).

Etude Glacier/Région Méthode - Mission Période Séparation

Mayer et al. (2006) Baltoro, Karakoram DGPS étés 2004-05 S

Azam et al. (2012) Chhota Shigri, Spiti Lahaul DGPS 2003- A

Wagnon et al. (2013) Mera-Naulek, Everest DGPS 2007- A

Berthier et al. (2007) Himachal Pradesh FT - SPOT5 2004-2005 A

Bolch et al. (2008) Everest FT - ASTER/Ikonos 2000-2003 A

Copland et al. (2009) Karakoram FT - ASTER 2006-2007 A

Gantayat et al. (2014) Gangotri FT - Landsat 2009-2010 A

Heid & Kääb (2012b) Pamir,Karakoram FT - Landsat 2000-2010 A

Kääb (2005) Bhutan FT - ASTER 2001-2002 S

Luckman et al. (2007) Everest InSAR - ERS1/2 1996-98 S

idem idem FT - ERS1/2 1992-2002 A

Quincey et al. (2009a) Baltoro, Karakoram FT - ERS/ENVISAT 1993-2008 S/A

Quincey et al. (2009b) Everest InSAR - ERS 1992-2002 S/A

Quincey et al. (2011) Karakoram FT - ALOS 1998-2010 S

Quincey & Luckman (2014) Khurdopin, Karakoram FT - Landsat 1979-99 S

Quincey et al. (2015) Karakoram FT - Landsat 2006-2014 S

Rankl et al. (2014) Karakoram FT - TSX/ALOS/ERS 1992-2013 S

Scherler et al. (2011a)[2008,2011b] PKH, 287 profils FT - ASTER/SPOT5 2000-2008 A

En Himalaya central, à pente similaire, les glaciers orientés au nord s’écoulent plus vite que ceux
du sud. La pente n’est donc pas le facteur déterminant expliquant ces différences de dynamique.
Des raisons plus probables sont une différence de glissement basal et une différence de flux de glace
(précipitations plus importantes, rapport zone d’accumulation/d’ablation différent).

Les glaciers du Karakoram qui ne sont pas sujets à des surges semblent quant à eux avoir une
dynamique beaucoup plus variable que les glaciers d’autres régions. Le Baltoro par exemple a accéléré
d’environ 25 % dans les années 2000, en aval de la confluence à Concordia (Quincey et al., 2009a). Cette
accélération est observée à la fois sur les vitesses estivales et hivernales. Les variations saisonnières
sont également très fortes avec des vitesses estivales jusqu’à 65 % plus importantes qu’en hiver. Enfin,
les profils transverses de vitesse indiquent que le glacier avance essentiellement "en bloc", ce qui signifie
que le glissement basal est important.

Peu d’études ont étudié l’évolution temporelle de la dynamique des glaciers himalayens. Quincey
et al. (2009b) ont montré que le glacier du Khumbu au Népal a ralenti de 30-40 % entre les années 1960
et 2000 à Gorak Shep, dans la zone d’ablation. Cela pourrait s’expliquer par la couverture détritique :
l’épaisse couche de débris réduit l’ablation sur la langue terminale et le gradient d’ablation se trouve
inversé (plus d’ablation sur la partie médiane que sur la partie basse du glacier) ce qui conduit à
une pente réduite. Heid & Kääb (2012b) ont comparé des champs de vitesse obtenus par corrélation
d’images Landsat dans différents massifs montagneux du globe, sur une période allant de 1985 à 2012
et concluent que les régions ayant un bilan de masse négatif montrent également un ralentissement
important, sans toutefois conclure sur une relation claire entre les variations de masse et les variations
de vitesse pour ces régions. Ils estiment que les glaciers du Pamir ont ralenti de 43 % par décennie sur
la période 2000-2010 alors que les glaciers du Karakoram sont plutôt stables (+5 %).
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3.3 Conclusions

Dans ce chapitre, nous avons résumé les observations existantes sur les régions des Alpes et du
Pamir-Karakoram-Himalaya (PKH). Les observations de terrain sont nombreuses dans les Alpes depuis
près d’un siècle, mais en comparaison, peu d’études basées sur la télédétection existent. Au PKH, très
peu de mesures de terrain existent étant donné la difficulté d’accès à ces glaciers. Mais ces dernières
années, de nombreuses études ont tiré profit de l’archive satellitaire et des bilans de masse géodétiques
ont été effectués sur des périodes de une à quelques décennies sur des régions plus ou moins étendues de
la chaine. Les vitesses d’écoulement ont également été mesurées pour certaines régions et des périodes
courtes.

L’analyse de ces variables sur les 150 dernières années montre que la majorité des glaciers dans ces
régions sont, comme la majorité des glaciers sur Terre, en net recul depuis environ 150 ans, avec une
accélération importante sur les deux dernières décennies. Les glaciers alpins semblent avoir un bilan
de masse légèrement plus négatif que la moyenne globale, alors que le PKH a un bilan plus contrasté.
Certains glaciers des régions du Karakoram, Pamir et Kunlun montrent des signes de progression
sur au moins la dernière décennie. Quelques études suggèrent que l’amincissement de ces glaciers
s’accompagne d’un ralentissement des glaciers, bien que quelques exceptions aient été reportées.

Toutefois, très peu d’études ont analysé les vitesses d’écoulement des glaciers sur l’ensemble de ces
deux régions. Rares sont les études qui ont évalué les variations de vitesse de glacier sur les dernières
décennies et le lien qui existe avec les variations de bilan de masse, et aucune ne l’a fait à une échelle
régionale. Un des objectifs de cette thèse est donc d’analyser les variations de vitesse des glaciers de
ces deux régions sur les dernières décennies et à une échelle régionale, puis de déterminer le lien qui
existe entre ces variations et les bilans de masse régionaux.



Chapitre 4

Mesure des vitesses de surface des
glaciers à partir de l’archive Landsat

Nous avons montré qu’un enjeu important pour la compréhension de l’évolution des glaciers est la
détermination des vitesses d’écoulement à des échelles régionales. Par ailleurs, de nombreuses méthodes
existent pour mesurer ces champs de vitesse à partir d’images satellites, dont l’archive est considérable
mais n’a encore jamais été traitée dans son ensemble. L’objectif de ce chapitre est de proposer une
méthodologie afin de mesurer des champs de vitesse annuels de glaciers à partir d’une archive satellite
complète. L’idée est de s’affranchir des interventions manuelles et de tirer profit de la redondance
dans l’archive afin d’estimer et de réduire l’incertitude tout en améliorant la couverture spatiale. Dans
un premier temps, nous présenterons l’archive Landsat, qui a été utilisée majoritairement dans cette
thèse et qui a influencé les choix de la chaine de traitement. Les deux sections suivantes, très proches
de l’article publié dans la revue Remote Sensing of Environment (Dehecq et al., 2015), présentent la
méthodologie développée, dans un cadre général, puis un exemple d’application sur 3 années d’archives
Landsat sur le PKH. Nous présenterons ensuite les résultats obtenus pour l’ensemble de l’archive
Landsat sur le PKH et les Alpes. Enfin, nous discuterons des limitations de la méthode et en particulier
de l’impact de la résolution sur les champs de vitesse obtenus.

4.1 Archive Landsat

Le programme Landsat est le premier programme spatial civil d’observation de la Terre. Il a permis
d’acquérir des images multi-bandes de la surface de la Terre de façon répétée (tous les 16 à 18 jours),
avec une couverture quasi-globale de 1972 à aujourd’hui. Les satellites ont une orbite héliosynchrone
basse et acquièrent donc des images exploitables uniquement lors de leur configuration descendante
(jour).

Les satellites des missions 1 à 3 ont embarqué à leur bord le capteur MSS (Multispectral Scanner)
qui pouvait acquérir des images dans 4 bandes visibles et proche infrarouge à 57x79 m2 de résolution,
rééchantillonnées à 60x60 m2 (cf. Tableau 4.1). Les missions 4 et 5 ont employé à la fois les capteurs
MSS et TM (Thematic Mapper), mais le capteur TM a été le plus fréquemment utilisé et rares sont les
acquisitions simultanées avec les deux capteurs. Le capteur TM a acquis des images dans 6 bandes avec
une résolution de 30 m et une bande thermique à 120 m. Notons également que la mission Landsat 5,
initialement prévue pour 3 ans, a fonctionné pendant 29 ans, faisant d’elle une des missions satellites
avec la plus grande longévité. Le satellite de la mission 6 ayant été perdu peu après son lancement
en 1993, il faut attendre 1999 pour le lancement de Landsat 7 et de son capteur ETM+ (Enhanced
Thematic Mapper), qui comme son prédécesseur enregistre 6 bandes à 30 m de résolution ainsi qu’une
bande infrarouge thermique à 60 m et une bande panchromatique à 15 m de résolution. Néanmoins, en
mai 2003, le Scan Line Corrector, l’instrument chargé de rétablir le parallélisme des images déformées
par l’avancement du satellite, tombe en panne et depuis toutes les images sont entachées de bandes
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noires en travers de l’image et environ 30 % de l’image est manquante (cf. Figure 4.1). Enfin, Landsat
8 est lancé en 2013, avec à son bord le capteur OLI (Operational Land Imager), qui enregistre 8 bandes
visible et infra-rouges à 30 m de résolution et une panchromatique à 15 m. Le capteur TIRS (Thermal
Infrared Sensor) acquiert lui 2 bandes thermiques à 100 m. Les images sont codées sur 16-bits contre
8-bits pour ses prédécesseurs, ce qui diminue fortement les problèmes de saturation sur les glaciers.

Figure 4.1 – Exemple d’image Landsat 7 après la panne du Scan Line Corrector en mai 2003
entrainant la présence de bandes noires sur les images

L’archive de données représente donc une opportunité unique d’étudier l’évolution des vitesses
d’écoulement de l’ensemble des glaciers alpins et himalayens sur les dernières décennies.

Lors de cette thèse, nous avons collecté l’ensemble des images disponibles sur les Alpes et l’Himalaya
avec une couverture nuageuse inférieure à 70 %, notamment grâce à l’aide précieuse de Pierre-Henri
Roche, lors de son stage de 6 semaines en 1ère année de cycle ingénieur. Elles ont été téléchargées
sur le site de l’US Geological Survey (USGS) qui est aujourd’hui responsable de la diffusion des
données Landsat (www.earthexplorer.usgs.gov). Cela représente plus de 10000 set d’images et 4 To
de données. Chaque image fait environ 8000x7000 pixels (4000x3000 pour MSS, 16000x14000 pour la
panchromatique) et chaque scène à un volume d’environ 60 Mo pour MSS, 150 Mo pour TM, 315 Mo
pour ETM+ et 670 Mo pour OLI. La distribution spatiale et temporelle des données disponibles est
représentée sur la figure 4.2 pour l’Himalaya et 4.3 pour les Alpes.

Des problèmes de rapatriement des données à partir des différentes stations recevant les données
sont la cause du manque de données important dans les années 80 - début 90 sur le PKH.

4.2 Méthodologie

Nous avons vu dans les chapitres précédents que de nombreuses études ont utilisé des méthodes
de corrélation d’images afin de mesurer les vitesses de surface d’écoulement des glaciers. Certaines
études ont permis d’améliorer les capacités et l’automatisation des algorithmes. D’autres études se
sont focalisées sur l’analyse de ces résultats sur quelques régions. Mais très peu d’études ont appliqué
ces méthodes sur une archive satellite complète afin d’analyser une région à l’échelle du continent. Dans
cette section, nous présentons la stratégie utilisée pour produire des champs de vitesse robustes sur de
larges régions à partir d’une archive satellitaire. Elle se base sur des méthodes de corrélation d’images
déjà éprouvées. La nouveauté réside dans l’optimisation de chaque étape de la chaine pour l’étude
des glaciers de montagne ainsi que dans l’utilisation de l’énorme archive de données pour réduire et
estimer l’incertitude. Dans cette stratégie, toutes les paires d’images possible sont formées, soumises
à des étapes de pré-traitement afin d’améliorer la qualité des images, puis corrélées afin de produire
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Table 4.1 – Caractéristiques des différentes missions Landsat

Caractéristiques Landsat 1-3 Landsat 4-5 Landsat 6 Landsat 7 Landsat 8

L1 : 1972-1978 L4 : 1982-1993
Période L2 : 1975-1981 L5 : 1984-2013 1993 (échec) 1999- 2013-

L3 : 1978-1983

Capteurs (radiomètres) MSS MSS & TM ETM ETM+ OLI (TIRS)

0,5-0,6 0,45-0,52 0,45-0,52 0,433-0,453
0,6-0,7 0,52-0,6 0,53-0,61 0,45-0,515
0,7-0,8 0,63-0,69 0,63-0,69 0,525-0,6

Bandes spectrales (µm) 0,8-1,1 0,76-0,9 0,78-0,9 0,78-0,9
1,55-1,75 1,55-1,75 0,845-0,885
2,08-2,35 2,09-2,35 1,56-1,66

1,36-1,39
2,1-2,3

Thermique (µm) 10.4-12.5 10.4-12.5 10.60-11.19
11.50-12.51

Panchromatique (µm) 0,52-0,9 0,5-0,68

Résolution (m) 57 x 79 (60) 30 30 30
Thermique 120 (30) 60 (30) 100 (30)

Panchro 15 15

Encodage (bits) 8 8 8 16

Taille de l’image (km) 170x185 170x183 170x183 170x183

Prise d’image Whiskbroom Whiskbroom Whiskbroom Pushbroom

Type Héliosynchrone Héliosynchrone Héliosynchrone Héliosynchrone
Altitude 917 km 705 km 705 km 705 km

Orbite Cycle 18 jours 16 jours 16 jours 16 jours
Inclinaison 99.2° 98.2° 98.2° 98.2°

Coupe l’éq. à 9h30 +/-15 min 9h45 +/-15 min 10h +/-15 min 10h +/-15 min

un nombre important de champs de vitesse. Ces champs de vitesse sont ensuite combinés pour réduire
l’incertitude et augmenter la couverture spatiale et l’incertitude est estimée statistiquement à partir
de tous ces résultats. Un schéma représentant le principe de la chaine de traitement est donné en figure
4.4.

4.2.1 Sélection des paires

L’idée principale de la méthode est de traiter toutes les paires disponibles, sans pré-sélection, pour
plusieurs raisons. Tout d’abord, sélectionner les images sur des critères de qualité de l’image demande
un travail manuel important et peut être subjectif, ce qui peut conduire à une perte d’informations
importante. Ici, au contraire, nous recommandons de traiter toutes les paires puis de sélectionner les
résultats en fonction de la qualité de la corrélation. Deuxièmement, une seule paire permet rarement
d’avoir une couverture complète de la région imagée, en raison d’ombres, de nuages ou de la saturation
dans certaines zones, qui vont induire des trous ou des mauvais appariements dans le résultat final.
Mais plusieurs paires peuvent être complémentaires, en raison des différences de conditions de surface,
d’éclairement, etc... ce qui permet d’augmenter la couverture spatiale du champs de vitesse. Enfin, en
exploitant la redondance d’acquisitions, on peut réduire et estimer l’incertitude.

Les images sont donc sélectionnées uniquement sur des critères de lieu et de date d’acquisition.
On forme des paires avec un écart temporel donné. Par exemple, pour produire des champs de vitesse
annuels, nous sélectionnons des paires séparées par des multiples d’un an, afin de minimiser l’impact
de la variabilité saisonnière sur le champ de vitesse. Cela augmente également la probabilité que les
deux images aient des conditions de surface similaires (couvert neigeux par example), ce qui augmente
les performances de l’algorithme de corrélation d’images. Enfin, un écart temporel d’un an ou plus
nous assure que le déplacement est significatif par rapport à la taille du pixel. Un glacier qui s’écoule
à une vitesse de 15 m/an par exemple, aura un déplacement correspondant à un pixel sur un an pour
une image panchromatique.

Ensuite, il faut fusionner les résultats de toutes les paires similaires. Etant donné que l’on a minimisé
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spectral. Heid & Kääb (2012a) ont utilisé la bande panchromatique de Landsat-7 en raison de sa
résolution plus élevée alors que Scambos et al. (1992) et Berthier et al. (2003) (qui n’avaient pas
de panchromatique disponible puisqu’ils ont utilisé des images Landsat-5) ont appliqué une ACP
des bandes visibles et proche infrarouge (1-5 pour TM et ETM+) et utilisé la première composante.
Cependant les choix des bandes utilisées pour l’ACP et de la composante retenue n’ont pas été justifiés.
Necsoiu et al. (2009) ont utilisé une combinaison linéaire des bandes ASTER 1 et 2 qui maximisaient
les performances de la corrélation avec des images panchromatiques SPOT. Enfin, Redpath et al.
(2013) ont determiné la meilleure bande ou combinaison de bandes en comparant les résultats de la
corrélation d’images ASTER avec des mesures de terrain.

L’ACP consiste à projeter un jeu d’observations d’une même grandeur (ici différentes bandes
spectrales), potentiellement corrélées, dans un espace vectoriel orthogonal. Elle est construite de telle
manière que la première composante maximise la variance, puis la seconde composante est choisie
orthogonale à la première tout en maximisant la variance, etc... Cela permet de fusionner le signal le
plus intéressant de chaque bande spectrale.

Voici la méthode que nous proposons pour le choix de la bande ou combinaison de bande à utiliser
pour la corrélation d’images. Tout d’abord, parce qu’il serait trop coûteux de définir des paramètres
spécifiques pour chaque paire d’image, nous suggérons d’utiliser quelques paires test, représentatives
des glaciers étudiés. Pour chacune de ces paires, la corrélation est appliquée pour chaque bande in-
dividuellement et la qualité du résultat est estimée par le taux de succès défini dans la section 4.2.5.
Une fois que la ou les meilleures bandes ont été déterminées selon ce critère, plusieurs combinaisons
de bandes peuvent être considérées. Enfin, les performances de chaque combinaison de bande sont
comparées aux autres en utilisant le même critère juqu’à ce que la bande ou combinaison de bandes
optimale soit déterminée. Les résultats de cette méthode appliquée aux images Landsat sont détaillés
dans la section 4.3.

Enfin, pour que la combinaison de bande soit similaire pour les deux images d’une paire, nous
effectuons l’ACP sur la concaténation des images, plutôt que pour chaque image séparément. Cela
permet de s’assurer que le même signal physique (radiométrie) est introduit dans l’étape de corrélation.

Images d’orientation

Des filtres de Sobel de taille 3x3 sont utilisés pour calculer les gradients d’intensité dans les di-
rections x et y, ce qui accentue les structures telles que les crevasses, les séracs ou les débris. Enfin,
les gradients sont normalisés afin de produire les images d’orientation (complexes) qui sont utilisées
en entrée de l’algorithme de corrélation. Les différentes étapes de pré-traitement sont illustrées sur la
figure 4.6.

4.2.3 Corrélation optique

La méthode de corrélation d’images vise à rechercher des motifs similaires entre une première image,
appelée image maître et une seconde image, appelée image esclave. Dans le cas décrit ici, l’objectif est
de mesurer le déplacement d’objets entre deux acquisitions faites à des instants différents. Pour cela,
une fenêtre, dite de référence, de taille ΩM est extraite de l’image maître Im, centrée autour du pixel
(i, j). Elle contient le motif que l’on cherche à retrouver dans l’image esclave. Une fenêtre de même
taille ΩS , dite de corrélation, est extraite de l’image esclave Is, mais translatée de (p, q) pixels au sein
d’une fenêtre de recherche ΩR et comparée à ΩM à l’aide d’une fonction de similarité S (Figure 4.7).

Cette opération est répétée pour toutes les valeurs de (p, q) permettant de couvrir la fenêtre de
recherche ΩR. La position du maximum de similarité (popt,qopt) au sein de cette fenêtre, interpolée à
une fraction de pixels, donne une estimation du déplacement.

Les fonctions de similarité les plus fréquemment utilisées sont les fonctions de corrélation, ce qui
explique que l’on nomme souvent cette approche corrélation d’images.
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Figure 4.6 – Exemple d’étapes de pré-traitement sur une image Landsat d’un tributaire du glacier
Baltoro (Karakoram) : la bande 5 infrarouge moyen (gauche) a les meilleures performances sur les

glaciers du Karakoram (voir section 4.3.2), en sélectionnant la première composante d’une ACP des
bandes 4 et 5, on obtient une image plus contrastée dans les zones d’accumulation (milieu),

l’orientation du gradient permet d’accentuer les structures du glacier (droite).

Fonction de similarité

Après avoir comparé 6 fonctions de similarité différentes, Heid & Kääb (2012a) montrent que la
méthode appelée "corrélation orientée" proposée par Fitch et al. (2002) a les meilleures performances
pour le suivi de structures sur les glaciers dans des images satellites optiques. Dans cette méthode, on
forme une image complexe, appelée image d’orientation, en attribuant à la partie réelle (respective-
ment imaginaire) le gradient de l’intensité I selon l’axe x (respectivement y). Cette image est ensuite
normalisée afin de s’affranchir des variations d’illuminations entre différentes scènes.

f =







gx+igy√
g2

x+g2
y

0, if gx = gy = 0
(4.1)

avec gx =
∂I

∂x
, gy =

∂I

∂y
, (4.2)

La fonction de similarité utilisée pour comparer les deux images est la corrélation complexe :

S(p, q) =
1
n

|
∑

(i,j)∈ΩM

fm(i, j)f∗
s (i + p, j + q)| (4.3)

où n est le nombre de points dans la fenêtre de référence ΩM , fm (fs) les images d’orientation de
l’image maître (esclave) et f∗

s est le complexe conjugué de fs (cette formule est simplifiée du fait que
fm et fs sont déjà normalisées). Cela revient en fait à comparer la direction des gradients entre les
deux images. L’avantage de cette méthode est que la direction des gradients d’intensité est invariante
par changement d’illumination, problème fréquent dans les images satellites où les images peuvent être
acquises à des heures ou des saisons différentes, avec des inclinaisons solaires différentes. En pratique,
nous avons utilisé la fonction de "coherence tracking" du logiciel GAMMA, habituellement utilisée
pour effectuer une corrélation entre deux images SAR complexes (Strozzi et al., 2002b). La cohérence
est calculée dans le domaine de Fourier, après un sur-échantillonnage par deux, puis le maximum est
interpolé à la fraction de pixel. Le programme retourne le rapport Signal à Bruit (Signal-to-Noise
Ratio, SNR) qui est le rapport entre le maximum de similarité et la valeur moyenne de similarité dans
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Figure 4.7 – Schéma illustrant le principe de mesure de déplacement par corrélation d’images
(Fallourd, 2012)

la fenêtre de recherche :

SNR(i, j) =
maxΩR(i,j)(S)

moyΩR(i,j)(S)
(4.4)

C’est un indicateur fréquemment utilisé pour quantifier la qualité de la corrélation (Strozzi et al.,
2002b; Quincey et al., 2009a).

Choix des paramètres de corrélation

Il y a deux paramètres à choisir dans la méthode de corrélation. Le premier est la taille de la fenêtre
de corrélation ΩM , notée γ. Le choix de γ est complexe puisque la fenêtre doit être suffisamment large
pour que l’information utilisée par la fonction de similarité soit représentative et distincte du bruit
(Figure 4.8A). Mais si la fenêtre est trop large, d’une part il y a des risques que l’objet dans la fenêtre
se déforme entre les deux acquisitions, d’autre part si il y a de forts gradients de vitesse sur l’objet
étudié (sur le bord du glacier par exemple), il est pratiquement impossible de déterminer quelle est la
structure qui est réellement suivie. Dans ce dernier cas, il est probable que la fonction de similarité ait
plusieurs maximums et c’est la structure la plus contrastée qui sera retenue. Pour estimer ce paramètre,
nous proposons d’effectuer une corrélation d’images pour quelques paires sélectionnées représentatives
et différentes valeurs de γ, puis de calculer les résidus dans les zones stables (cf. section 4.2.5). Ces
résidus convergent asymptotiquement vers une valeur minimale. Nous choisissons la valeur de γ la
plus petite possible qui approche ce minimum. C’est un compromis entre une fenêtre suffisamment
grande par rapport à la taille des structures visibles sur l’image et la résolution spatiale (la méthode
est appliquée aux images Landsat dans la section 4.3). En réalité, la taille de la fenêtre de corrélation
optimale dépend de la taille des glaciers, du bruit du capteur etc... Une fenêtre unique n’est donc pas
optimale pour toutes les conditions. Debella-Gilo & Kääb (2012) ont proposé une méthode qui permet
de déterminer la taille de fenêtre optimale en chaque point d’une image en fonction de la variance
et du bruit de l’image, mais ce type de méthode est trop coûteux à mettre en place pour traiter un
nombre d’images aussi important. Par ailleurs, l’algorithme de corrélation utilisé ne permet pas de
définir une fenêtre de référence de taille variable.

Le second paramètre à définir est la taille de la fenêtre de recherche. La fenêtre de recherche ΩR est
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Figure 4.8 – Exemple de cartes de similarité dans les cas suivants (A) la fenêtre de référence est
trop petite, tous les motifs se ressemblent et le maximum est élevé, mais le SNR est faible. (B)

absence de contraste, la fonction de similarité est faible et bruitée, maximum et SNR sont faibles.
(C) cas idéal, le maximum est important et distinct des autres valeurs, le SNR est élevé (modifié à

partir de Debella-Gilo & Kääb (2012)

choisie de manière a être plus large que le déplacement maximum attendu, sans augmenter excessive-
ment cette taille ce qui aurait pour effet d’augmenter le temps de calcul de manière importante. Pour
une vitesse maximale attendue Vmax et un écart temporelle ∆t entre les deux images de résolution R,
la taille de la fenêtre de recherche retenue est γs = 2Vmax∆t/R + γ.

4.2.4 Post-traitement

Après avoir traité toutes les paires sélectionnées, on se retrouve avec un jeu de champs de vitesse qui
couvrent une même région mais avec des périodes temporelles légèrement différentes et qui contiennent
des valeurs aberrantes. La figure 4.9 montre des champs de vitesse obtenus sur le glacier du Baltoro
pour deux paires différentes. On voit très nettement des valeurs aberrantes sous la forme de zones
sans cohérence du champs de vitesse (les valeurs oscillent entre 0 et 300 m/an entre pixels voisins)
liées à la présence de nuage ou au manque de contraste sur au moins une des images de la paire.
Il est donc nécessaire de filtrer ces valeurs aberrantes. On observe aussi un signal cohérent sur le
glacier avec des vitesses qui décroissent progressivement de plus de 120 m/an à 20 m/an. Mais bien
que similaires, ces signaux sont légèrement différents entre les deux paires. Il est donc nécessaire de
sélectionner/fusionner ces résultats pour améliorer le résultat final. Dans cette section, nous proposons
une méthode afin d’exploiter la redondance temporelle pour filtrer efficacement les valeurs aberrantes
et produire un champs de vitesse avec une meilleure couverture spatiale et une incertitude réduite.

Suppression des valeurs aberrantes

Les valeurs aberrantes (mauvais appariemment) peuvent être identifiées en grande partie par la
valeur de SNR. En effet, dans les zones de nuages ou de faible contraste, la fonction de similarité est
très faible et très bruitée ; bien que la position du maximum soit retenue, sa valeur n’est pas beaucoup
plus élevée que celle de ses voisins (Figure 4.8B) et le SNR est faible. Au contraire, dans une zone avec
des motifs très nets, le maximum de similarité est très élevé par rapport aux autres points et le SNR est
élevé (Figure 4.8C). Il suffit donc d’enlever tous les points avec une valeur de SNR inférieure à un seuil.
Le choix du seuil est un compromis entre le nombre de non-détection (absence de mesure) et de fausses
alarmes (valeurs aberrantes). Ce seuil peut être déterminé assez facilement en regardant la valeur des
vitesses dans les zones supposées fixes (résidus). Nous verrons dans la section 4.3.2 que la valeur des
résidus est importante pour un seuil faible mais diminue drastiquement et converge asymptotiquement
vers une valeur de l’ordre des erreurs de recalage entre les images. Nous recommandons donc d’estimer
ces résidus dans les zones fixes pour différents seuils de SNR et de sélectionner le plus petit seuil qui
permet d’approcher l’asymptote. Le nombre de valeurs aberrantes est fortement réduit, mais pas nul ;
elles seront efficacement eliminées grâce à l’étape suivante.
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d’images. Mais parce que ces erreurs ne sont pas cohérentes d’un paire à une autre, la médiane ne sera
pas affectée et le résultat de la fusion est robuste à ce type d’erreur. Enfin, comme mentionné plus
haut, en tolérant des estimations autour d’un certain voisinage spatial, cela permet de fusionner des
scènes voisines avec des projections différentes.

4.2.5 Indices de performance

Dans cette section, nous définissons les indices qui sont utilisés dans cette étude pour évaluer la
qualité des champs de vitesse. Comme l’ont remarqué Burgess et al. (2013a), en raison de la présence
fréquente de mauvais appariemments lors de la corrélation, la distribution des vitesses mesurées ne
suit pas une loi gaussienne. Il est donc important d’utiliser des estimateurs statistiques robustes à ces
valeurs extrêmes (Rousseeuw & Hubert, 2011). C’est la raison pour laquelle nous suggérons d’utiliser
la médiane et la déviation absolu à la médiane (MAD) au lieu de la moyenne et de l’écart-type.

Dans la suite, nous considèrons que les estimations de vitesse sont "valides" après avoir appliqué
le seuil de SNR. Les glaciers sont délimités en utilisant la version 3.2 des contours de glacier du
Randolph Glacier Inventory (Pfeffer et al., 2014) excepté pour certaines parties du Karakoram où
nous avons utilisé des contours de glacier édités manuellement en raison d’un mauvais alignement
entre les contours et la position réelle des glaciers.

Les indices de performance utilisés sont :

– le taux de succès SR, qui est le pourcentage de points sur les glaciers ayant une estimation de
vitesse.

– La MAD de la vitesse :
MAD = 1.483 × med(|V − med(V )|) (4.5)

qui est un équivalent robuste de l’écart-type. Lorsque rien n’est mentionné, elle est calculée pour
la norme de la vitesse V, ou pour chaque composante de la vitesse lorsqu’un comportement
différent peut être attendu des deux composantes. En particulier, dans les zones stables, c’est-
à-dire en dehors des contours de glaciers, là où la vitesse est supposée nulle, la MAD est :

MADoff = 1.483 × med(i,j)∈Ωoff
(|V (i, j)|) (4.6)

où Ωoff est l’ensemble des points hors glacier. C’est un indicateur de l’incertitude de mesure.
– La dispersion : lors de l’étape de fusion, la MAD peut être calculée en chaque point

σ(i, j) = 1.483 × medt∈T (|V (i, j, t) − V̄ (i, j)|) (4.7)

avec T le jeu de N estimées de la vitesse V (i, j, t) qui ont été fusionnées pour obtenir la vitesse
médiane V̄ (i, j) au pixel (i, j). Cet indicateur est représentatif de la variabilité entre les différentes
paires.

– La cohérence des vecteurs vitesse (CVV) qui ont contribué à la médiane, définie comme suit :

CV V (i, j) =
|| ∑

t∈T

~V (i, j, t)||
∑

t∈T

||~V (i, j, t)||
(4.8)

D’après l’inégalité triangulaire, la CVV est dans l’intervalle [0,1], et vaut 1 si tous les vecteurs sont
parfaitement alignés et tend vers 0 si ils pointent dans des directions aléatoires.

4.2.6 Incertitude

L’incertitude sur la vitesse pour les paires individuelles est dominée par les erreurs de recalage, la
variabilité temporelle de l’écoulement et la précision de l’algorithme de corrélation. Mais l’incertitude
sur la vitesse finale, c’est-à-dire la vitesse médiane sur la période considérée, décroit avec le nombre
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d’estimations. Supposons un échantillon de N points tirés d’une distribution normale avec une variance
σn, la médiane discrète converge asymptotiquement vers une distribution normale d’écart-type σm =
√

π
2

σn√
N

(Chu, 1955). Ici, nous ne pouvons pas faire l’hypothèse d’un distribution normale de la vitesse
car les distributions ont des queues lourdes en raison de la présence de nombreux outliers. Mais parce
que les mesures sont indépendantes et distribuées symétriquement, on suppose que l’intervalle de
confiance à 95 % de chaque composante de la vitesse suit une loi similaire :

t95 = k
σ

Nα
(4.9)

où σ est la MAD de N estimations de vitesse utilisées pour calculer la vitesse médiane, t95 l’intervalle
de confiance à 95 %, c’est-à-dire la différence entre le quantile 97.5 et le quantile 2.5, et k et α
des paramètres à déterminer. En appliquant le logarithme à cette équation, on obtient une relation
linéaire :

log

(

t95

σ

)

= log(k) − α log(N) (4.10)

Nous proposons de calculer l’intervalle de confiance à 95 % dans les zones stables, où la vitesse
réelle est nulle, pour chaque valeur de N . La relation entre t95, σ et N est ajustée à l’équation 4.10 en
utilisant une régression par moindre carrés. La relation est ensuite extrapolée aux régions englacées
pour calculer l’intervalle de confiance à 95 % pour chaque composante de la vitesse finale. L’incertitude
sur la norme de la vitesse est alors :

tv
95 =

|vx|
v

tx
95 +

|vy|
v

ty
95 (4.11)

où tx
95, ty

95 et tv
95 sont les intervalles de confiance à 95 % respectivement de la composante selon x, vx,

composante selon y, vy, et la norme, v, de la vitesse.

4.3 Application à la région du Pamir-Karakoram-Himalaya

4.3.1 Données

Nous avons testé les capacités de cette méthode pour produire des champs de vitesse annuels
de glaciers sur une large région. Pour cela, nous avons traité toutes les paires Landsat disponibles
entre 1999 et 2001 sur la région du PKH qui s’étend sur plus de 3000 km. Nous avons apparié
toutes les images avec un écart temporel de 368-16, 368, 368+16, 736-16, 736 and 736+16 jours.
Cela représente 1382 images, 1536 paires, et un total de 68 vignettes Landsat. Le traitement d’une
paire prend approximativement 15 min sur un ordinateur de bureau avec 6 processeurs, le traitement
complet a pris environ 16 jours.

4.3.2 Choix des paramètres

Nous avons séléctionné 3 paires test avec un faible couvert nuageux et un bon contraste afin de
déterminer les paramètres optimaux pour toutes les scènes. Nous les avons choisies représentatives
des différents types de glaciers dans les Alpes et l’Himalaya (Tableau 4.2). Une première vignette
(148/35) couvrant une large zone du Karakoram est choisie parce qu’elle contient des glaciers parmi
les plus grands de l’Himalaya et représente donc un cas idéal. Une seconde vignette (140/41) couvrant
la région de l’Everest, avec des glaciers plus petits et un couvert détritique important et donc une
texture importante, ce qui est une propriété intéressante pour la corrélation d’images. Enfin, la dernière
vignette couvre le Kunlun avec des glaciers blancs et donc très peu de contraste, ce qui représente
le cas le plus difficile. Enfin, deux capteurs, LE7 et LT5, ont été choisis afin de prendre en compte
d’éventuelles différences.
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Table 4.3 – Taux de succès de la corrélation d’images sur les glaciers pour chaque bande Landsat
individuellement (haut) et pour la première composante d’ACP pour différentes combinaisons (bas).
La meilleure valeur de chaque colonne est indiquée en gras et la meilleure bande initiale en italique.
Pour la bande 8 à 15 m de résolution, la fenêtre de référence a été choisie à 16x16 et 32x32 pixels

pour garder une taille de fenêtre identique en terme de pixel/mètre respectivement.

Everest Karakoram Kunlun
Bande 1 8 7 4
Bande 2 10 13 10
Bande 3 9 8 8
Bande 4 24 9 15
Bande 5 42 40 9
Bande 8 (r16) 19 14
Bande 8 (r32) 25 17
1,2,3,4,5 37 48 15
1,2,3,4 24 14 15
4,5 44 48 15

Séléction des bandes

Nous avons sélectionné la ou les bandes optimales en suivant la méthode décrite dans la section
4.2.2, pour les trois paires test. Le taux de succès est résumé dans le tableau 4.3, partie haute, pour
chaque paire et les bandes 1 à 5 (et panchromatique lorsqu’elle existe), avec un seuil SNR de 5. On
observe que les bandes 1 à 3 ont de faibles performances. Ceci est dû à la saturation sur la neige
et la glace propre. Ensuite, la bande 5 donne les meilleurs résultats pour les régions de l’Everest et
du Karakoram, tandis que la bande 4 est plus intéressante pour les glaciers du Kunlun. La bande
panchromatique a de meilleures performances que les bandes 1 à 3 mais est encore très saturée et ne
donne pas les meilleurs résultats sur la neige et la glace. Ce classement n’est pas affecté par le choix du
seuil SNR. Ces résultats s’expliquent par la différence dans les types de glaciers. La scène du Kunlun
contient essentiellement des glaciers propres, qui ont un signal très faible et uniforme dans la bande
5 (proche infrarouge) et explique les faibles performances pour cette bande. Au contraire, les régions
de l’Everest et du Karakoram ont de nombreux glaciers couverts de débris, qui ont une réponse plus
homogène entre les bandes, mais la bande 5 a un meilleur contraste dans les zones d’accumulation. En
résumé, la bande 5 a les meilleures performances dans les zones d’accumulation où toutes les autres
sont saturées, à l’exception des zones d’ombre et de débris où elle a un signal très faible (Figure 4.6).
Dans ces zones, la bande 4 a un meilleur contraste, donc les bandes 4 et 5 semblent complémentaires.

Nous avons ensuite effectué les mêmes tests pour la première composante de l’ACP pour les com-
binaisons suivantes : la combinaison 1-5 qui est utilisée par Scambos et al. (1992) et Berthier et al.
(2003), une combinaison qui exclut la bande 5 et une combinaison des bandes 4-5. Les résultats sont
résumés dans le tableau 4.3, partie basse. Ils montrent que les meilleures performances sont atteintes
pour la combinaison 4-5 pour toutes les régions et elle surpasse constamment les performances des
bandes individuelles. Elle semble tirer profit de la complémentarité des bandes 4 et 5. Ce n’est pas le
cas de la combinaison 1-5 qui a parfois de plus mauvaises performances que la meilleure des bandes
(pour l’Everest par exemple). Cette combinaison n’est donc pas le choix idéal pour l’étude des glaciers
de montagne avec des couverts différents. Les mauvais résultats pour la combinaison 1-4 confirment
que la bande 5 apporte une information différente et ne doit pas être exclue. En fait, c’est la seule
bande qui diffère significativement des autres sur la neige et la glace et permet d’augmenter la variance
de l’ACP. Encore une fois, ces résultats sont robustes quel que soit le choix du seuil SNR (nous avons
testé 3, 5 et 7).

En conclusion, la première composante de l’ACP(4,5) est la combinaison de bande qui a les per-
formances les plus robustes sur les glaciers de montagne.
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Table 4.6 – Paramètres utilisés pour le traitement de l’ensemble de l’archive Landsat sur les Alpes

Période Capteur Bandes Espacement Fenêtre de réf. pas seuil SNR
- - - cycle (16 ou 18 jours) pixels pixels -

1999 - 2003 ETM ACP(4,5) 22-24 16 1 4
1999 - 2003 ETM 8 22-24 16 2 4
2013 - 2015 OLI 8 22-24 16 2 4

Une sélection manuelle des paires, avec éventuellement une séparation supérieure à 2 ans, permet-
trait peut-être d’obtenir des résultats plus satisfaisants. Néanmoins, comme nous le montrerons dans
la section 4.5, ces résultats peuvent difficilement être comparés avec des vitesses plus récentes obtenues
avec des images à plus haute résolution.

Figure 4.19 – Exemple d’artefacts visibles sur de nombreuses images du capteur MSS

TM/ETM+ 30 m : Période 1984-2011

Ces images sont les plus nombreuses et donnent des résultats satisfaisants pour le PKH comme
nous l’avons vu dans la section précédente. En tout, 8172 paires d’images ont été traitées sur la période
1984-2011. Néanmoins, très peu d’images sont disponibles avant 1998 sur le PKH, car certaines images
n’ont pas encore été rapatriées depuis les stations terrestres, mais il est possible que de nouvelles images
soient ajoutées à l’archive USGS dans un futur proche, permettant une analyse sur une période plus
longue.

Quelques dizaines de paires d’images sur la période 1984-1994 ont été fusionnées pour donner un
champs de vitesse pour cette période, mais les résultats sont de mauvaise qualité et très éparses.

Sur la période 1998-2011, nous avons pu produire des champs de vitesse par période de 3 ans, mais
qui ne couvrent pas l’ensemble du PKH. Nous avons donc choisi de fusionner les résultats obtenus
avec les données TM et ETM+ sur la période 1998-2003 pour obtenir une carte complète des vitesses
sur cette période. Une deuxième carte de vitesse complète a été obtenue en fusionnant les paires TM
sur la période 2008-2011, soit environ 10 ans après la première période.
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La première composante de l’ACP des bandes 4 et 5 donne les meilleurs résultats dans la zone
d’accumulation et permet d’obtenir la meilleure couverture spatiale. Néanmoins, la résolution de 30 m
peut être insuffisante pour les glaciers de petite taille (<500 m de large). Enfin, ces images donnent des
résultats sensiblement différents de ceux obtenus avec les images à 15 m comme nous le montrerons
dans la section 4.5.

ETM+/OLI 15 m : Période 1999-2015

Les images panchromatiques (bande 8) acquises par les missions Landsat 7 et 8, ont une résolution
de 15 m, ce qui a plusieurs avantages. Tout d’abord, cela permet d’utiliser des fenêtres de corrélation
plus petites et de mesurer les champs de vitesse avec une meilleure résolution. Par ailleurs, la texture de
l’image est plus élevée et les structures suivies peuvent être de taille plus petite, ce qui limite l’impact
de certaines erreurs de corrélation (cf. section 4.5). L’image panchromatique a l’inconvénient d’avoir
généralement plus de zones de saturation que les bandes infrarouges sur les glaciers, mais ce problème
est fortement réduit par l’utilisation d’un encodage en 16 bits pour les images Landsat 8. Comme
pour les Alpes, seules les paires annuelles ont été traitées et fusionnées pour deux périodes : 1999-2003
et 2013-2015. Le taux de couverture sur les glaciers pour chacune des périodes est respectivement de
63.5% et 83.2%.

4.4.2 Vitesses saisonnières

Nous avons également testé l’applicabilité de la méthode à des paires saisonnières. Le principe est
simple, au lieu de former des paires d’images espacées d’un multiple d’un an, nous avons formé des
paires espacées de quelques mois. Nous avons ensuite fusionné toutes les paires centrées sur l’hiver et
toutes les paires centrées sur l’été.

Nous avons appliqué cette méthode à l’ensemble des images TM/ETM+/OLI sur le PKH. Pour
les paires estivales, nous avons traité les paires espacées de 4 à 11 cycles Landsat (64 à 176 jours),
situées entre mai et octobre. Pour les paires hivernales, nous avons traité les paires espacées de 8 à 15
cycles (128 à 240 jours) entre novembre et mai.

Les champs de vitesse obtenus sont généralement de qualité bien moindre que pour les vitesses
annuelles, pour plusieurs raisons :

– l’écart-temporel entre les acqusitions est plus court et donc le déplacement plus faible par rapport
à la résolution de l’image,

– les conditions de surface (neige) sont différentes entre deux images acquises au début et à la fin
de la période de précipitations neigeuses, ce qui rend la corrélation moins efficace,

– la présence de neige sur de nombreuses images augmente les risques de saturation. Ce risque est
très présent pour les images TM et ETM+, mais ne pose plus problème pour les images OLI
codées sur 16 bits (Figure 4.20).

4.5 Impact de la résolution

Les vitesses mesurées par corrélation d’image vont dépendre de la résolution de l’image, qui impacte
la taille des motifs suivis, et de la taille de la fenêtre de corrélation. Nous cherchons ici à quantifier
l’impact de ces paramètres sur l’estimation de vitesse de surface mesurée par corrélation d’images.
L’idée est de déterminer si oui on non il est pertinent de regarder les changements de vitesse observés
entre des mesures de vitesses effectuées avec des images de différents capteurs, avec des résolutions
différentes, pour le suivi à long terme de la dynamique des glaciers.
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Chapitre 5

Analyse de la dynamique des glaciers

Ce chapitre présente l’analyse de l’ensemble des vitesses et des variations de vitesse obtenues sur
les Alpes et le PKH et les deux périodes 1999-2003 et 2013-2015. Nous avons analysé ces vitesses selon
deux perspectives :

– par glacier, afin d’analyser les caractéristiques des glaciers qui influencent la vitesse et les varia-
tions de vitesse.

– par altitude, afin d’étudier les variations spatiales au sein d’une région et le lien entre climat,
variations d’épaisseur et variations de vitesse.

Dans un premier temps, nous présentons les méthodes d’analyses utilisées, ainsi que les problèmes
méthodologiques soulevés par l’analyse de variations relatives de vitesse et l’incertitude associée. Nous
présentons ensuite le résultat de ces analyses pour le PKH et enfin pour les Alpes.

5.1 Méthode

5.1.1 Probématique

Nous avons vu au chapitre 1 que la vitesse de surface est de la forme (équation 1.33) :

us = ub + f
A

2
(ρgα)3H4 (5.1)

C’est la somme d’un terme de glissement basal et d’un terme de déformation. Le terme de dé-
formation dépend de la pente, de l’épaisseur et de la température (à travers le paramètre A) ainsi
que d’un facteur de forme, qui varient tous spatialement. Le terme de glissement basal dépend de
ces paramètres et également des propriétés du socle et de l’hydrologie sous-glaciaire. Une variation de
vitesse de 5 m/an n’aura donc pas la même signification pour un glacier qui s’écoule à 10 m/an et un
glacier qui s’écoule à 150 m/an. Il est donc plus intéressant d’étudier les variations relatives de vitesse
entre deux périodes t1 et t2 :

ddv = 100 × v2 − v1

v1
(5.2)

où v1 (resp. v2) est le module de la vitesse en chaque point pour la période t1 (resp. t2). L’étude
d’une variation relative permet de s’affranchir de la géométrie locale du glacier. Cela a néanmoins
un inconvénient important. Lorsque le dénominateur v1 est de l’ordre de l’incertitude, c’est-à-dire
quelques m/an, la variable ddv est très bruitée.

Très peu d’études ont porté sur l’analyse des variations de vitesses spatialisées comme celles que
nous avons obtenues. Heid & Kääb (2012b) et Mouginot & Rignot (2015) ont analysé des variations de
vitesse le long de la ligne centrale d’écoulement (CFL). Cependant, ces lignes sont difficiles à obtenir ;
quelques méthodes existent pour les générer automatiquement à partir de contours de glaciers et d’un
MNT (Machguth & Huss, 2014; Kienholz et al., 2014), mais la plupart du temps, ces lignes ne suivent
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pas la ligne de vitesse maximale. Les études de Heid & Kääb (2012b) et Scherler et al. (2011a) ont
pris le parti d’utiliser quelques centaines de CFL tracées manuellement, mais cette méthode n’est pas
envisageable si l’on souhaite réellement étudier les milliers de glaciers présents dans les Alpes et au
PKH. Par ailleurs, on se prive d’une grande partie de l’information disponible si l’on étudie uniquement
la ligne centrale.

Afin d’analyser les variations relatives de vitesse, nous avons envisagé deux approches :
– analyse par glacier : le principe de cette approche est de calculer une vitesse moyenne pour

l’ensemble d’un glacier, pour chaque période, puis de calculer ddv avec les valeurs moyennes.
– analyse par altitude : dans cette approche, le ratio est calculé en chaque point, puis on calcule les

moyennes par tranche d’altitude, afin d’étudier par exemple le lien avec les variables climatiques

5.1.2 Analyse par glacier

Principe

Dans cette approche, nous avons calculé pour chaque période t1 et t2 la vitesse moyenne par
glacier v̄1 et v̄2, en utilisant les contours de glacier du Randolph Glacier Inventory (RGI) version 5
(Pfeffer et al., 2014). Parce que la corrélation d’image donne des résultats plus incertains dans la
zone d’accumulation en raison de l’absence de motifs à corréler, et puisque les variations de vitesse
attendues dans les zones stables sont faibles, nous avons en réalité sélectionné uniquement les points
situés sous l’altitude médiane de chaque glacier (indication donnée par RGI), qui est un indicateur de
la ligne d’équilibre (Rabatel et al., 2013; Braithwaite, 2015). L’analyse ne concerne donc que la partie
basse des glaciers, là où nous avons la plus grande confiance dans les données. Par ailleurs, nous avons
conservé uniquement les glaciers d’aire supérieure à 2 km2, car les glaciers de petite taille ont un petit
nombre d’estimations de la vitesse et généralement des vitesses faibles, deux critères qui tendent à
augmenter grandement l’incertitude sur les variations de vitesse.

Pour calculer la vitesse moyenne, nous avons d’abord éliminé les points pour lesquels l’incertitude,
calculée grâce à la méthode présentée dans la section 4.2.6, est supérieure à 10 m/an, ce qui permet
d’éliminer la plus grande partie des valeurs aberrantes. Ensuite, nous avons retenu uniquement les
points pour lesquels il existe une mesure pour les deux périodes, afin d’assurer la même distribution
spatiale des données sur les deux périodes. Nous calculons la moyenne de ces points pour chaque
glacier et chaque période, ainsi que la fraction de glacier couverte par les mesures. Les glaciers pour
lesquels cette fraction est inférieure à 0.5 sont exclus car les points mesurés pourraient ne pas être
représentatifs de l’ensemble du glacier.

Nous calculons ensuite la variation relative de vitesse par glacier :

ddv = 100.
v̄2 − v̄1

v̄1
(5.3)

L’avantage de cette méthode est que le dénominateur a une incertitude réduite et on obtient des
résultats moins bruités. Malheureusement, elle ne permet pas d’observer les variations spatiales qui
existent au sein d’un glacier. Par ailleurs, on dépend de la représentativité des glaciers mesurés. Par
exemple, si les glaciers les plus larges sont mieux estimés, on aura tendance à donner plus de poids à
ces glaciers.

Incertitude

La détermination de l’incertitude sur la vitesse moyenne et sur la variation de vitesse moyenne par
glacier est un sujet délicat en raison (1) de la distribution non-gaussienne de la norme de la vitesse,
(2) du caractère non linéaire du calcul des variations de vitesse ddv. En supposant que, pour une
surface donnée, chaque composante de la vitesse (vx et vy) ayant contribué à la vitesse moyenne ait
une distribution gaussienne de même écart-type σ et centrée autour d’un point à la distance µ de
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La variation relative de vitesse a une incertitude :

σddv =
102.1σ√

Nµ̄
(5.14)

L’incertitude est donc sensible à la fois au nombre de points N et à la vitesse moyenne du glacier
µ̄. Plus un glacier est de taille importante et sa vitesse élevée par rapport à l’incertitude de mesure,
plus nous avons une confiance élevée dans la valeur de ddv mesurée.

5.1.3 Analyse par altitude

Dans cette approche, nous avons calculé les variations de vitesse ddv pour chaque pixel. Néanmoins,
comme le résultat est très bruité dans les zones de faible vitesse v1, il est nécessaire de filtrer les mesures.
Comme précédemment, nous avons éliminé les points pour lesquels l’incertitude est supérieure à 10
m/an. Nous avons également éliminé les points pour lesquels v1 ≤ σ1 et v2 ≤ σ2 où σ1 (resp. σ2) est
l’incertitude du pixel considéré à la période t1 (resp. t2). Cela permet d’éliminer les points pour lesquels
la vitesse n’est pas significative étant donné l’incertitude. Cela implique que l’on biaise les mesures
vers les vitesses importantes ; c’est la limitation de la précision de mesure qui empêche d’analyser ce
qui peut se passer pour les zones les plus lentes, mais comme ce sont celles qui ont la dynamique la
plus faible, ce ne sont pas celles qui nous intéressent de prime abord.

Ces mesures sont ensuite moyennées par tranche d’altitude, afin de prendre en compte les diffé-
rences de variations climatiques en fonction de l’altitude. Plus exactement, nous utilisons une altitude
normalisée par l’extension verticale du glacier. Pour chaque glacier, on remplace la valeur d’altitude
absolue z, par la variable :

ż =
z − zmin

zmax − zmin
(5.15)

où zmin et zmax sont l’altitude minimale et maximale du glacier considéré. Cette variable est comprise
entre 0, pour le terminus du glacier, et 1, pour le sommet du glacier. Elle permet de prendre en
compte la position relative d’un point par rapport au glacier. Par exemple, au sein d’un même massif,
à précipitations égales, un glacier exposé au nord aura une extension verticale plus grande qu’un glacier
exposé au sud, car l’ablation y est moins importante à altitude égale. Cette renormalisation permet de
minimiser les variations climatiques locales, puisqu’un glacier est (plus ou moins) en équilibre avec le
climat et que son étendue reflète les conditions climatiques locales. Cette variable a déjà été proposée
par Arendt et al. (2006) pour extrapoler des mesures de variation d’élevation en Alaska à des glaciers
non mesurés.

L’avantage de cette approche est de pouvoir analyser les variations spatiales de vitesse. Toutefois,
cette approche nécessite d’éliminer un nombre important de points pour lesquels l’incertitude n’est
pas négligeable par rapport aux variations attendues. Elle est donc sensible à la représentativité des
points mesurés. En particulier, le lien avec l’altitude est susceptible de varier d’une région à l’autre,
nous calculons donc la moyenne des ddv par région. L’écart-type des valeurs par tranche d’altitude
est utilisé comme indicateur de l’incertitude.

5.1.4 Lien entre les variations de vitesse et d’épaisseur

Nous avons montré que la vitesse de surface théorique est la somme d’une vitesse de glissement
basal et d’une vitesse de déformation (Equation 1.36) :

us = ub + ud

= Cb(ρigHα)m + f
A

2
(ρigα)3H4

(5.16)

Elle dépend donc de la pente α, de l’épaisseur H du glacier et des paramètres Cb, m, f et A. Ces derniers
paramètres sont mal connus et sont susceptibles de varier spatialement. Nous faisons l’hypothèse
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Table 5.1 – Paramètres topographiques issus de RGI utilisés dans cette étude

Paramètre Définition
CenLon Longitude du centre du polygone
CenLat Latitude du centre du polygone

aire Aire du glacier en km2

zmin Altitude minimale du glacier (m)
zmax Altitude maximale du glacier (m)
pente Pente moyenne du glacier (degré)
aspect Aspect (orientation) moyen du glacier (degré)

qu’ils ne varient pas sur la période de temps considérée et que m est compris entre 1 et 3. Cette
première hypothèse est forte puisqu’elle suppose que le paramètre A, et donc la température de la
glace, n’a pas changé significativement et que la pression de l’eau sous-glaciaire n’a pas changé non
plus significativement.

Nous introduisons à présent le paramètre λ (compris entre 0 et 1) qui représente la fraction de la
vitesse de surface qui est expliquée par la déformation :

ud = λus, ub = (1 − λ)us (5.17)

Une faible variation de pente δα << α et une faible variation d’épaisseur δH << H induisent une
variation de vitesse δus qui obéit à la formule :

δus

us
=
(

mub + 3ud

us

)

δα

α
+
(

mub + 4ud

us

)

δH

H
+ O(δH2, δα2)

= (m(1 − λ) + 3λ)
δα

α
+ (m(1 − λ) + 4λ)

δH

H
+ O(δH2, δα2)

(5.18)

où la notation O indique les termes négligeables dans le développement limité.

Sachant que m est compris entre 1 et 3 et que λ est dans l’intervalle [0,1], il existe deux cas limites
pour les variations de vitesse :

{

δus

us
= δα

α
+ δH

H
δus

us
= 3 δα

α
+ 4 δH

H

(5.19)

Ces relations théoriques seront comparées aux observations lorsque cela est possible.

5.1.5 Données topographiques sur les glaciers

Dans les sections suivantes, nous ferons référence à de nombreuses données topographiques des
glaciers. La plupart proviennent de l’inventaire RGI ; la liste des paramètres utilisés est indiquée dans
le tableau 5.1.

A partir de l’aire des glaciers, nous estimons également l’épaisseur moyenne du glacier H grâce aux
relations aire-volume (voir section 1.5.5). Nous utiliserons les valeurs c = 0.2055m3−2γ et γ = 1.375
utilisées par Radić et al. (2014). Cette valeur sera notamment utilisée pour estimer les variations
relatives d’épaisseur.

Enfin, pour estimer l’altitude en chaque point des glaciers, nous avons utilisé un MNT de résolution
spatiale de 3” construit à partir de SRTM et complété et corrigé à partir des meilleures sources
alternatives disponibles (http://www.viewfinderpanoramas.org/).
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Figure 5.7 – Carte de la région du Pamir-Karakoram-Himalaya, en noir les régions pour lesquelles
des mesures de variations d’élévation sont disponibles (Gardelle et al., 2013)

5.2 Application au Pamir-Karakoram-Himalaya

5.2.1 Données

Vitesses

Pour les vitesses, nous avons utilisé les résultats présentés dans la section 4.4. Nous avons analysé
uniquement les vitesses obtenues avec les images panchromatiques sur les périodes 1999-2003 et 2013-
2015.

Variations d’épaisseur

Nous utilisons les variations d’élévation obtenues par différence de MNT produits avec SPOT-5 et
le MNT SRTM, sur la période 1999-2011 (Gardelle et al., 2013). Des mesures sont disponibles sur 9
sous-régions du PKH distribuées le long de la chaine (Figure 5.7) à un pas de 40 m et une précision
verticale de ±4 m à ±10 m selon les régions.

Afin d’analyser le lien entre variations d’épaisseur et variations de vitesse dans l’analyse par glacier,
une variation d’épaisseur moyenne dh est calculée pour la partie basse des glaciers, de la même manière
que pour le calcul des vitesses moyennes. Nous avons ensuite estimé de manière approximative la
variation de pente associée à ces variations d’épaisseur. La pente moyenne α d’un glacier de longueur
L et d’extension verticale ∆z est (pour α petit) :

tan(α) =
∆z

L
∼ α (5.20)

En supposant que les variations d’épaisseur varient linéairement avec l’altitude et que les variations



5.2. Application au Pamir-Karakoram-Himalaya 105

Figure 5.8 – Masque des glaciers (marron) et glace/neige/névé (bleu clair) superposés à une image
Landsat bande 4 acquise en 2000 sur la région de l’Everest. Les zones de glacier couvertes de débris

apparaissent en marron, alors que les zones de glacier propre apparaissent en bleu-vert.

d’épaisseur sont proches de 0 au sommet du glacier, la pente moyenne avec la nouvelle géometrie vaut :

tan(α′) =
∆z + dh

L
∼ α′ (5.21)

En combinant les équations précédentes, on obtient la variation relative de pente :

δα

α
= − dh

∆z
(5.22)

Couverture détritique

Nous avons estimé la fraction de couvert détritique pour chaque glacier. Pour cela, nous avons utilisé
les masques de glace/neige/névé distribués en tant que suppléments de l’article de Kääb et al. (2012),
obtenus à partir d’images Landsat TM ou ETM acquises vers l’année 2000 et avec une couverture
neigeuse minimale. Le ratio des bandes 3 et 5 (rouge et infra-rouge moyen) TM3/TM5, seuillé avec
une valeur de 2.2, permet de délimiter les zones de glace/neige/névé (Paul et al., 2013). Ces masques
sont disponibles pour l’ensemble du PKH excepté le Kunlun, Nyenchen Tangla et Hengduan Shan.
Comme ces masques ne couvrent pas les surfaces de glacier couvertes de débris, la différence avec les
masques RGI permet d’estimer la fraction de couvert détritique pour chaque glacier (Figure 5.8).

5.2.2 Analyse par glacier

Vitesses annuelles

Les cartes de vitesse annuelle sont représentées pour 12 régions et pour les deux périodes en
Annexe A. Sur 5484 glaciers d’aire supérieure à 2 km2, nous avons pu estimer la vitesse moyenne de
3420 glaciers (plus de 50 % de couverture) sur les deux périodes, dont 142 glaciers de type surge. Par
la suite, tous les glaciers de type surge sont écartés. La vitesse moyenne pour tous les glaciers sur la
période 1999-2003 est représentée sur la figure 5.9.
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moyennes. Le résultat est représenté pour la région du Bhoutan (similaire à la région de l’Everest,
mais les résultats sont plus visuels) sur la figure 5.21 (haut). On observe une réponse différente selon le
type de glacier, les glaciers couverts ayant un ralentissement plus prononcé vers la zone de transition
que les glaciers blancs. Ce motif est également observé pour les variations d’épaisseur (figure 5.21,
bas). Il est probable que dans la partie basse des glaciers, la couverture de débris soit suffisamment
épaisse pour jouer le rôle d’isolant, c’est pourquoi on observe une ablation plus faible sur les glaciers
couverts que les glaciers blancs à basse altitude. Néanmoins vers la zone de transition, l’ablation plus
importante sur les glaciers couverts doit s’expliquer par une couche plus mince de débris, qui n’isole
plus la glace mais au contraire diminue l’albédo et augmente l’ablation. Cette hypothèse est cohérente
avec d’autres études qui ont observé en Himalaya central que les langues glaciaires ont une ablation
plus faible que la zone de transition (Bolch et al., 2011). En raison de ce gradient d’ablation, la pente
entre la zone de transition et la langue terminale diminue, ce qui a pour impact de réduire la vitesse
de manière importante, ce qui est observé sur la figure 5.21 (haut). Cette réduction du flux implique à
son tour un amincissement de la langue terminale, raison pour laquelle on observe un amincissement
tout de même important des langues terminales.

5.2.4 Représentativité

Nous avons analysé la représentativité des estimations de vitesse en fonction de leur localisation
et des propriétés des glaciers. Les figures de l’annexe B montrent le pourcentage de point estimés
sur les glaciers en fonction de l’altitude pour chaque sous-région. On observe que les mesures sont
plus nombreuses à basse altitude, avec des taux de couverture de 60 à 100 % (les taux les plus élevés
étant atteints pour les régions avec un fort couvert détritique comme l’Himalaya central). Ce taux
de couverture décroit avec l’altitude jusqu’à environ 10-40 % alors que la présence plus fréquente de
neige diminue la texture de la surface du glacier et donc le nombre de motifs à corréler. Les taux
de couverture, toute altitude confondue, s’étalent de 35 % pour le Nyenchen Tangla à 54 % pour
l’Himalaya central. Les mesures pixeliques de variation relative de vitesse ddv, qui excluent les points
de vitesse faible, sont encore plus éparses, avec un minimum de 5 % d’estimations pour le Kunlun et
un maximum de 16-18 % pour l’arc himalayen. C’est ce constat qui nous a conduit à exclure les zone
de haute altitude dans l’analyse par glacier.

En ce qui concerne les glaciers pour lesquels une mesure de vitesse moyenne est disponible, dans
l’approche par glacier, les glaciers à basse altitude sont légèrement plus représentés que les glaciers
les plus hauts (Figure 5.22a). Les glaciers de petite taille (2-10 km2) sont moins bien représentés
par rapport aux glaciers plus larges (Figure 5.22b), car ces glaciers ont généralement des vitesses plus
faibles et il existe moins de points de mesure, deux critères qui tendent à augmenter l’incertitude sur ces
glaciers, qui sont donc éliminés lors de l’analyse. Il n’existe pas de biais important dans la distribution
de l’orientation des glaciers (Figure 5.22c). Enfin, les glaciers avec une couverture détritique importante
sont plus représentés que les glaciers blancs, car la corrélation est plus performante sur les surfaces
texturées telles que les zones couvertes de débris (Figure 5.22d).

5.3 Application aux Alpes

5.3.1 Données

Pour les vitesses, nous avons utilisé les résultats présentés dans la section 4.4. Nous avons analysé
uniquement les vitesses obtenues avec les images panchromatiques sur les périodes 1999-2003 et 2013-
2015.

















Chapitre 6

Mesure des variations d’élévation des
glaciers

Au cours de cette thèse, nous avons également analysé le potentiel de méthodes de mesure d’élé-
vation qui avaient été encore peu appliquées à des glaciers de montagne. Nous avons vu au chapitre 2
que les méthodes qui ont donné jusqu’ici des résultats intéressants pour le suivi à l’échelle régionale
des glaciers des Alpes ou du PKH sont :

– la photogrammétrie à partir d’images satellites optiques : par exemple Bolch et al. (2011) et
Gardelle et al. (2013) sur le PKH, Berthier et al. (2014) sur le massif du Mont-Blanc. Cepen-
dant, la majorité des missions utilisées requièrent de programmer les acquisitions à l’avance et
couvrent des régions assez restreintes (à l’exception des données ASTER qui représentent encore
un formidable jeu de données). Par ailleurs, elles sont dépendantes de la couverture nuageuse,
contrainte qui peut être forte en Himalaya en raison de la mousson.

– l’altimétrie laser à partir de données ICESat (Kääb et al., 2012; Gardner et al., 2013; Kääb
et al., 2015) : ces mesures ne permettent pas d’obtenir des informations précises à l’échelle d’un
bassin glaciaire et ces données ne couvrent que la période 2003-2008 (en attendant le lancement
de ICESat 2 dans un futur proche). Elles sont également sensibles à la couverture nuageuse.

Nous avons donc porté notre attention sur deux missions qui reposent sur le système radar : l’altimètre
radar CryoSat-2 et le satellite SAR TanDEM-X.

6.1 CryoSat-2

Les mesures altimétriques satellites sont délicates sur les glaciers de montagne. Les altimètres radar
classiques (ERS-1/2, Topex/Poseidon, Jason, Envisat...) ont une empreinte de plusieurs kilomètres,
trop large comparée aux dimensions des glaciers étudiés. Seuls les altimètres laser tels que ICESat,
avec une empreinte de 70 m, présentent potentiellement un intérêt pour ce type d’étude. Néanmoins
l’échantillonnage des points n’est pas adéquate pour des objets dispersés et le nombre d’acquisitions
sur les glaciers est limité. Il n’est donc pas possible de mesurer des variations d’élévation à l’échelle de
bassins.

Avec son empreinte réduite et sa capacité à suivre les surfaces topographiques, CryoSat-2 (Win-
gham et al., 2006) a comme objectif secondaire l’observation des glaciers de montagne. Nous présentons
ici une analyse préliminaire du potentiel de cette source d’informations.

6.1.1 Fonctionnement

L’instrument à bord du satellite CryoSat-2 (CS2), mission de l’Agence Spatiale Européenne (ESA)
et lancé en 2010 (après un échec au lancement de CS1 en 2005) est un altimètre radar, c’est-à-dire
qu’il mesure le temps d’aller-retour d’une onde radar émise au nadir afin de calculer la distance du
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Table 6.1 – Caractéristiques du satellite CryoSat-2 et de l’instrument SIRAL en mode SARIn

Altitude 717,2 km
Temps aller-retour de l’onde ∼ 4,8 ms
Empreinte au sol 15 km x 15 km
Résolution azimutale après focalisation 300 m
Fréquence de la porteuse 13,575 GHz (bande Ku)
Durée d’une impulsion 49 µs
Chirp bandwidth 320 MHz
Résolution en distance 0,469 m
Fréquence de répétition des pulses 18,182 KHz
Nombre de pulse par burst 64
Fréquence de répétition des bursts 24,4 Hz
Fenêtre d’acquisition 240 m

sol au satellite. La connaissance précise des orbites permet de mesurer l’élévation d’un point du sol
par rapport à un ellipsoide de référence avec une précision verticale d’environ 15 cm (Wingham et al.,
2006). La position des orbites est mesurée avec une précision de 30 cm grâce à un récépteur DORIS,
qui permet de mesurer la vitesse dans la ligne de visée par rapport à des balises situées à la surface de
la Terre par effet Doppler (Wingham et al., 2006). Ce système est complété de miroirs réflecteurs laser
qui permettent de mesurer la position du satellite depuis le sol indépendemment du système DORIS.
Le satellite est situé sur une orbite quasi-polaire à 717,2 km avec un cycle de répétition de 369 jours.
Les traces au sol sont espacées de 7,5 km au niveau de l’équateur, contre 15 km pour ICESat.

L’instrument SIRAL (SAR Interferometer Radar ALtimeter) est un altimètre radar qui utilise la
compression d’impulsion "full deramp" (Macarthur, 1976) et peut opérer selon 3 modes (Wingham
et al., 2006).

Dans le mode le plus simple (Low Resolution Mode LRM), il fonctionne comme un altimètre
radar classique en mesurant le temps aller-retour d’une impulsion radar à la fréquence 13,575GHz
(bande Ku, λ ∼ 2, 2 cm) avec une empreinte au sol de 15 km de diamètre (Figure 6.1 gauche). L’écho
reçu est enregistré après un délai, appelé "window delay", d’environ 4,8ms correspondant au temps
moyen d’aller-retour de l’onde. Ce délai est calculé après chaque cycle de 91 échos afin d’enregistrer
uniquement le signal correspondant à l’écho par la surface (appelé tracking). En effet, l’instrument
n’enregistre que 2x128 entiers de 8 bits (amplitude et phase), par intervalles de 0,35 µs, correspondant
à une distance de 60 m, il est donc nécessaire d’ajuster ce "window delay". Ce mode est utilisé sur les
océans et les plateaux antarctique et groenlandais.

Dans le mode SARM, les impulsions sont émises par séries (bursts) de 64 pulses avec une fréquence
de répétition de 18,182KHz. Lors d’une série, d’une durée de 3,6ms, la phase de la porteuse est bloquée
afin de conserver une cohérence de la phase, ce qui permet un traitement "delay Doppler" (Raney,
1998) afin de réduire la résolution azimutale à 300 m (Figure 6.1 centre). La durée entre deux séries
est de 11,7ms ce qui permet à une série d’être réceptionnée avant émission de la série suivante. Ce
mode est utilisé sur la glace de mer.

Enfin, en mode interférométrique (SARIn), l’instrument effectue la différence interférométrique du
signal cohérent reçu par 2 antennes placées perpendiculairement à la ligne de vol afin de localiser la
position "across-track" de l’écho le plus proche (Figure 6.1 droite). A réception, le signal est enregistré
à un intervalle de 0,0875 µs sur 2x512 entiers de 8 bits, ce qui correspond à une fenêtre radiale de 240
m. L’ajustement du "window delay" se fait différemment pour ce mode. Entre deux séries, un pulse de
largeur de bande 40 MHz est émis puis réceptionné sur une durée de 67,6 ms, permettant d’imager
une bande radiale de 480 m à une résolution de 3,75 m. Cet écho est utilisé afin de déterminer la
position de la fenêtre d’acquisition suivante. Le mode SARIn est utilisé dans les régions de topographie
complexe : marges d’inlandsis, calottes glaciaires, glaciers de montagne (Himalaya, Svalbard...). Les
caractéristiques de l’instrument SIRAL en mode SARIn sont résumées dans le tableau 6.1.
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Figure 6.1 – Les trois fonctionnements de l’altimètre SIRAL à bord du satellite CS2 : gauche, le
mode LRM fonctionne comme un altimètre radar à pulse limité ; au centre, le mode SARM permet

de réduire l’empreinte azimutale grâce à un traitement "Delay Doppler" ; à droite, le mode
interférométrique SARIn permet également de mesurer la position de l’écho perpendiculairement à la

ligne de vol grâce à la réception par deux antennes (Adapté de Raney (1998)).

CS2 présente donc l’avantage d’imager une région du sol beaucoup plus importante que ICESat
tout en permettant de localiser la mesure à une zone de diamètre d’environ 300 m et ceci quelle que soit
la couverture nuageuse. Toutefois, aucune étude n’a encore porté sur l’analyse des données CryoSat au
dessus des glaciers de montagne, c’est pourquoi il a été décidé d’évaluer le potentiel de CS2 à mesurer
les changements d’élévation des glaciers himalayens et alpins.

6.1.2 Analyse générale

Les données sont distribuées par l’ESA à 2 niveaux de traitement possibles :
– le niveau L1b : il fournit principalement la forme d’onde de l’écho (amplitude, différence de

phase 1 et cohérence 1), la position et l’attitude du satellite et le window delay pour chaque
pulse.

– le niveau L2 qui fournit principalement la position du point de plus proche approche (POCA),
c’est-à-dire le premier écho reçu, et l’altitude mesurée.

Nous avons dans un premier temps analysé les données L2 sur l’ensemble de la chaîne himalayenne.
La figure 6.2a représente l’ensemble des données brutes sur une partie du Karakoram pour l’année
2012. Elle permet d’appréhender la couverture importante du satellite, toutefois celle-ci comporte de
nombreux points erronés. En effet, la figure 6.2b) représente la différence entre les mesures CS2 et
SRTM après avoir filtré les points pour ne garder que ceux ayant un écho d’amplitude significative (les
points pour lesquels le paramètre "backscatter", coefficient de rétrodiffusion en dB/100, délivré dans
les données L2, est inférieur à 0). Le premier constat est que beaucoup de points ne sont en fait pas
significatifs.

1. Pour le mode SARIN
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Table 6.2 – Paires d’images TanDEM-X utilisées dans cette étude.

Date Orbite base perpendiculaire (m) Altitude d’ambiguité (m) Incidence
13/05/2012 Ascendante 176,3 30,3 44°
24/05/2012 Ascendante 170,8 31,0 44°
01/02/2013 Ascendante 122,8 58,8 44°
21/10/2013 Descendante 80,4 63,7 37°
12/11/2013 Descendante 95,0 62,3 37°

Toutefois, dans les zones de montagne, la géométrie d’acquisition des images SAR rend l’utilisation
de la technique InSAR difficile à implémenter. Dans ces régions, la mission TanDEM-X prévoit de
combiner des acquisitions avec différentes lignes de base et des angles de visée différents afin de réduire
le risque d’erreurs de déroulement de phase et limiter les trous liés aux ombres et recouvrements (Zink
et al., 2007). La stratégie choisie pour le déroulement de phase est une approche "dual-baseline" basée
sur l’utilisation combinée d’une première année d’acquisitions avec une altitude d’ambiguité (HoA) de
40-55 m et une seconde année avec une altitude d’ambiguité plus faible d’environ 35 m (Rossi et al.,
2012; Lachaise et al., 2012), afin de produire un MNT final de bien meilleure qualité. Néanmoins, la
combinaison de plusieurs scènes acquises à des dates différentes n’est pas adaptée à des applications
glaciologiques où des changements d’élévation rapides et saisonniers peuvent avoir lieu. A ce jour, la
plupart des études glaciologiques utilisant les données TDX se sont focalisées sur des calottes, avec une
topographie peu accidentée en comparaison des Alpes ou de l’Himalaya, et aucune étude n’a permis
d’évaluer les limites et la précision du traitement D-InSAR des données TDX pour le suivi des glaciers
de montagne. En particulier, la pénétration radar dans la neige et la glace est la source d’incertitude
principale lorsque des données radar sont utilisées pour déduire des bilans de masse de glacier et peu
d’informations sont disponibles à ce sujet.

Dans cette section, nous présentons les résultats du traitement interférométrique différentiel (D-
InSAR) de scènes TanDEM-X, acquises entre mai 2012 et novembre 2013, pour produire cinq nouveaux
MNT de la région du Mont-Blanc. Nous évaluons ensuite les incertitudes en comparant la variabilité
entre les MNT multitemporels et un MNT haute résolution obtenu à partir d’images Pléiades acsquises
en 2012. Enfin, nous estimons la pénétration radar en bande X dans la neige et la glace et discutons
la possibilité d’estimer des variations d’élévation saisonnières.

6.2.2 Données

La région étudiée est le massif du Mont-Blanc, qui contient des glaciers parmi les plus larges des
Alpes, tels que la Mer de Glace (30 km2) et Argentière (Figure 6.7). La forte topographie qui caractérise
cette région nous place dans des conditions très difficiles pour le traitement InSAR. Entre mai 2012 et
octobre 2013, cinq paires d’images TDX ont été acquises sur cette région, avec des configurations à la
fois ascendantes et descendantes, et des lignes de base différentes (Tableau 6.2). Nous avons utilisé les
images de niveau "Co-registered Single look Slant range Complex" (CoSSC), qui sont déjà focalisées
et dont l’image esclave est déjà recalé sur l’image maître. En raison de la topographie, l’étape de
déroulement de phase est difficile et nous avons donc utilisé un MNT de référence à 4 m de résolution
obtenu par photogrammétrie d’images Pléiades (Berthier et al., 2014) acquises en août 2012 (appelé
Pléiades 2012 par la suite). Un autre MNT Pléiades acquis en septembre 2013 et le MNT SRTM-C
à 30 m de résolution (Farr et al., 2007) ont également été utilisés pour l’analyse multitemporelle.
L’ensemble des MNT utilisés est résumé dans le tableau 6.3. La précision verticale du MNT Pléiades
est estimée à ±1 m.

Une image Landsat 8 (LC81950282013188LGN00), acquise le 8 juillet 2013, a été utilisée pour
masquer les zones de végétation pour l’alignement des MNT.
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Table 6.3 – MNT de référence utilisés dans cette étude

Données/Mission Date Pas d’échantillonnage (m)
Pléiades 19/08/2012 4
Pléiades 20/09/2013 4
SRTM-C Février 2000 90

TSX TDX

INT

INTf

cohérence > 0,7

TDX - phase TDX - ampl

MNT Ref

MNT Ref
en géom.

radar

Ref - ampl Ref - phase

Look-up table

Coregistration

DIFF

phase déroulée

MCF

dh +

altitude MNT final

Figure 6.6 – Schéma présentant la méthode D-InSAR utilisée pour traiter les paires TDX.
TSX/TDX : paire d’images TDX, INT(f) : interférogramme (filtré), ampl : amplitude, MNT Ref :

MNT de référence, DIFF : interférogramme différentiel, dh : variations d’élévation (m)

6.2.3 Méthode

Génération des MNT

Les paires TDX ont été traitées par interférométrie radar différentielle (D-InSAR) avec le logiciel
GAMMA (Werner et al., 2000). Les étapes de la méthode sont les suivantes (résumées sur le schéma
6.6) :

– un interférogramme est calculé à partir des scènes TDX et filtré en éliminant les points de
cohérence inférieure à 0,7,

– une table de conversion (look-up table) est déduite des informations orbitales afin de convertir
les coordonnées de la géométrie radar à la géométrie sol,

– une image en amplitude et un interférogramme sont simulés à partir du MNT de référence
Pléiades 2012, puis recalés aux scènes TDX en utilisant le module de corrélation en amplitude
offset_pwr_tracking. Cette étape permet de raffiner la look-up table,

– l’interférogramme simulé est soustrait, modulo 2π, à l’interférogramme TDX afin de produire
un interférogramme différentiel,

– la phase de celui-ci est déroulée en utilisant un algorithme de Minimum Cost Flow (MCF,
Costantini (1998)),

– les différences de phase sont converties en mètres, ajoutées au MNT de référence et géocodées à
l’aide de la look-up table.
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Alignement des MNT

Les MNT produits sont ensuite alignés, verticalement et horizontalement, au MNT Pléiades 2012
en utilisant les points dans les zones stables. Tout d’abord, un décalage horizontal est corrigé en
utilisant la méthode proposée par Nuth & Kääb (2011) en utilisant tous les points exceptés les zones
de glacier. Afin de corriger une possible rampe résiduelle, due par exemple à une mauvaise correction
des franges orbitales, nous calculons un polynome de degré 1 à partir des résidus dans les zones stables :

dh(X, Y ) = a0 + a1X + a2Y (6.1)

avec dh les variations d’élévation mesurées dans les zones stables, (X,Y) la position en ligne/colonne
du pixel considéré et ai les paramètres à ajuster par moindres carrés. Ce polynome est ensuite soustrait
en chaque pixel.

Les zones stables excluent les glaciers, la végétation et les points d’altitude supérieure à 2000 m
pour les paires de février/mai et 3000 m pour les paires d’automne, c’est-à-dire des zones potentiel-
lement recouvertes de neige. Enfin, les mesures qui dévient de plus de 100 m du MNT Pléiades sont
éliminées.

Pour masquer la végétation, nous avons d’abord calculé le Normalized Difference Vegetation Index
(NDVI) à partir des bandes Landsat 4 (B4) et 5 (B5) :

NDV I =
B5 − B4
B5 + B4

(6.2)

Cet indice est compris entre -1 et 1 et caractérise la densité de la végétation. Nous avons masqué tous
les points avec un NDV I > 0.3.

Enfin, en raison des nombreuses valeurs extrêmes dans la distribution des variations d’élévation,
nous utilisons la médiane et la MAD comme estimateurs statistiques plutôt que la moyenne et l’écart-
type, trop sensibles aux valeurs extrêmes.

6.2.4 Résultats

Tendances décennales

La différence entre le MNT TDX du 01/02/2013 et SRTM (Figure 6.7) permet d’observer l’ablation
sur les langues terminales des principaux glaciers sur la période de 13 ans entre les deux acquisitions.
Les résidus dans les zones non-englacées ont une MAD de 8,4 m, de l’ordre de l’incertitude du MNT
SRTM-C (Farr et al., 2007). Afin d’estimer l’erreur propre aux MNT TDX, nous avons calculé la
différence entre chaque MNT TDX et Pléiades 2012 dans les zones non-englacées, résumées dans le
tableau 6.4. Il y a un biais entre les MNT TDX acquis en février et mai et le MNT Pléiades acquis en
août, probablement en raison du couvert neigeux. La MAD des résidus est de l’ordre de 3 m, similaire
aux résultats obtenus par de précédentes études sur des glaciers (Neckel et al., 2013). Les paires du
21/10/2013 et du 12/11/2013 ont des biais et une MAD plus faibles, cohérent avec le fait que les
acquisitions ont une ligne de base plus petite et ont été effectuées à une période de l’année plus proche
du MNT Pléiades.

Estimation de la pénétration

Grâce à des acquisitions proches de TDX 21/10/2013 et Pléiades en 2013 (29 jours de différence),
nous avons pu estimer la pénétration du signal radar par différence entre les MNT optique et radar.
La figure 6.8a montre que les deux MNT ont un très bon accord globalement, excepté dans les zones
de végétation dense (bande rouge en haut à gauche de l’image) et en haute altitude (>3500 m), en
particulier près du sommet du Mont-Blanc, où la pénétration peut atteindre 5-6 m. La pénétration
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(>2500 m), en raison des conditions plus sèches. En dessous de cette altitude, TDX mesure la surface
de la glace/neige et semble adapté à l’étude des variations saisonnières. Cela nous a permis d’observer
les variations d’élévation sur les langues terminales des glaciers à des périodes intra-annuelles, mais
une comparaison avec des données de terrain est nécessaire pour valider ces observations. Néanmoins,
la couverture neigeuse et la pénétration rendent l’alignement entre les MNT plus difficile et il peut
être intéressant d’utiliser des points de controle obtenus à partir de mesures GPS ou ICESat pour
raffiner l’alignement. Enfin, cette étude a été conduite avec l’utilisation d’un MNT Pléiades haute
résolution et limite l’application à d’autres régions du globe. Nous avons montré que l’utilisation d’un
MNT de référence plus basse résolution impactait peu la qualité du résultat final, mais rend l’étape
de déroulement de phase plus complexe et nécessite de développer une méthodologie plus robuste.

6.3 Conclusions

Dans ce chapitre, nous avons analysé le potentiel de deux systèmes satellites récents pour l’étude
des variations de volume des glaciers de montagne : CryoSat-2 et TanDEM-X. Ces deux systèmes
radars ont l’avantage de fonctionner quelle que soit la couverture nuageuse et d’avoir une couverture
annuelle quasi-globale.

Concernant CryoSat-2, nous avons montré que le système de tracking de la surface n’était pas
adapté aux fortes variations d’altitude de massifs montagneux tels que les Alpes ou l’Himalaya. La
plupart des mesures enregistrées par CS2 au-dessus de ces régions sont donc sans intérêt pour l’étude
des glaciers. Néanmoins, quelques mesures existent et un meilleur traitement de ces données en amont
pourrait permettre d’obtenir quelques données intéressantes sur la période 2010-2015 où aucun autre
satellite altimétrique n’est en activité.

Concernant TanDEM-X, nous avons obtenu de très bons résultats en utilisant un MNT de référence
haute résolution obtenu à partir d’images Pléiades. Nous avons estimé la pénétration du radar dans
la neige et glace jusqu’à 7 m en haute altitude (>2500-3500 m selon la saison) dans les Alpes. Celle-ci
doit donc être prise en compte dans le calcul des bilans de masse de glacier utilisant ces données. Nous
n’avons pas pu obtenir de résultats satisfaisants en utilisant uniquement un MNT global moyenne
résolution comme SRTM. Mais en utilisant les résultats obtenus avec Pléiades, nous avons tout de
même pu estimer l’incertitude d’élévation liée au choix du MNT de référence à moins de 3 % de
l’altitude d’ambiguité.
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Au cours de cette thèse, nous nous sommes attachés à développer des méthodes qui mettent à profit
les archives satellites disponibles afin d’analyser l’évolution temporelle de la dynamique des glaciers
de montagne. La contribution de cette thèse s’articule donc autour de deux éléments :

– une contribution méthodologique au développement de stratégies permettant de mesurer des
champs de vitesses annuelles à des échelles régionales à partir d’une archive complète,

– une contribution glaciologique par l’analyse des variations de vitesse de l’ensemble des glaciers
des Alpes et du Pamir-Karakoram-Himalaya (PKH) sur les 15 dernières années.

Synthèse méthodologique

D’un point de vue méthodologique, nous avons proposé une stratégie permettant de produire des
champs de vitesse robustes sur de larges régions à partir d’une archive satellitaire complète. Elle se
base sur des méthodes de corrélation d’images satellites mises en oeuvre par la communauté scien-
tifique depuis une dizaine d’années (Kääb, 2005; Berthier et al., 2005; Scherler et al., 2008; Heid &
Kääb, 2012a). La contribution de cette thèse réside dans l’optimisation de chaque étape de la chaîne
pour l’étude des glaciers de montagne ainsi que dans l’utilisation de l’ensemble de l’archive de données
pour réduire et estimer l’incertitude, alors que les études précédentes ont utilisé des paires d’images
sélectionnées manuellement. Dans cette stratégie, toutes les paires d’images possibles sont formées,
soumises à des étapes de pré-traitement afin d’améliorer la qualité des images, puis corrélées afin de
produire un nombre important de champs de vitesse. Ces champs de vitesse sont ensuite combinés
en utilisant la redondance temporelle et spatiale des mesures afin d’augmenter la couverture spatiale
et de réduire l’incertitude des champs de vitesse obtenus. Nous avons également pu estimer statisti-
quement l’incertitude sur le résultat final, qui permet de sélectionner efficacement les résultats pour
une utilisation ultérieure. La réduction et l’estimation de l’incertitude est particulièrement importante
pour l’étude des variations de vitesse puisque les variations que l’on cherche à observer peuvent être de
l’ordre de grandeur de l’incertitude de mesure. Cette stratégie a été appliquée avec succès à l’ensemble
de l’archive Landsat sur les Alpes et le PKH pour produire des champs de vitesses annuelles. Au delà
de cette thèse proprement dite, cette stratégie de traitement a donné lieu à des collaborations sur les
régions du Svalbard (McMillan et al., 2014) et du Groenland (Tedstone et al., 2015). Cette straté-
gie peut également être facilement implémentée à d’autres archives telles que les données ASTER et
Sentinel-2. Elle peut également être envisagée pour les données TerraSAR-X, SPOT ou Pléiades bien
que l’acquisition non-systématique limite les bénéfices de la stratégie proposée.

Nous avons mis en évidence que la qualité et la résolution des 43 ans d’archive Landsat donnent
des résultats très inégaux. Les images des missions 1 à 3, avec une résolution de 60 m et de nombreux
défauts ne permettent pas d’estimer quantitativement les vitesses pour une majorité de glaciers. Par
ailleurs, la résolution de l’image a un impact important sur les vitesses obtenues. Pour cette raison, les
résultats obtenus avec les images Landsat à 30 m de résolution ne sont pas directement comparables
avec les résultats des images à 15 m.

Nous avons ensuite développé deux approches d’analyse des variations relatives de vitesse des
glaciers à des échelles régionales. Nous avons déterminé un critère permettant de discriminer les varia-
tions significatives par rapport à l’incertitude de mesure. Ce critère montre que de manière générale,
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l’incertitude actuelle ne permet pas d’observer les variations de vitesse pour les glaciers de petite taille
(<5 km2) et de vitesse faible (<10 m/an). Une résolution d’images plus élevée est très probablement
nécessaire pour observer efficacement la dynamique de ces glaciers.

Enfin, nous avons étudié le potentiel de deux systèmes satellitaires récents susceptibles de produire
des mesures de variations d’élévation des glaciers : CryoSat-2 et TanDEM-X. Ces deux systèmes radar
ont l’avantage de fonctionner quelle que soit la couverture nuageuse et d’avoir une couverture annuelle
quasi-globale. Concernant CryoSat-2, nous avons montré que le système de tracking de la surface n’était
pas adapté aux fortes variations d’altitude de massifs montagneux tels que les Alpes ou l’Himalaya.
Ces considérations ont été prises en compte par l’ESA et des solutions ont été envisagées. Néanmoins,
quelques mesures existent et un meilleur traitement de ces données en amont pourrait permettre
d’obtenir quelques données intéressantes sur la période 2010-2015 où aucun autre satellite altimétrique
n’est en activité. Concernant TanDEM-X, nous avons pu produire cinq nouveaux Modèles Numériques
de Terrain du massif du Mont-Blanc avec une précision de ±3 m grâce à l’utilisation d’un MNT de
référence haute résolution obtenu à partir d’images Pléiades. Nous n’avons pas pu obtenir de façon
systématique des résultats satisfaisants en utilisant uniquement un MNT global moyenne résolution (30
m) comme SRTM. Un développement méthodologique est donc nécessaire afin de produire des MNT
robustes à partir d’une paire SAR et d’un MNT global. Nous avons toutefois montré que le résultat
final dépend peu du MNT de référence, avec des variations de ±1-2 m, inférieures à l’incertitude de
mesure.

Synthèse glaciologique

D’un point de vue glaciologique, nous avons produit les premiers champs de vitesse de surface des
glaciers pour l’ensemble du PKH et des Alpes sur une période d’environ 15 ans. C’est un résultat
précieux pour de nombreuses applications. Les vitesses de surface permettent de contraindre des
modèles de glaciers afin d’estimer par exemple le volume (Huss & Farinotti, 2012) ou l’évolution
future des glaciers (Jouvet et al., 2011; Shea et al., 2015) et leur contribution au cycle hydrologique
(Immerzeel et al., 2013). Ce sont également des variables importantes pour l’estimation de l’érosion
sous-glaciaire (Scherler et al., 2011a) ou de l’évaluation du risque associé aux glaciers (Bolch et al.,
2008).

L’analyse des variations de vitesse sur la période 1999-2015 a montré que la majorité des glaciers
des Alpes et du PKH ont ralenti sur cette période. Les variations spatiales observées sont très cohé-
rentes avec les motifs observés pour les variations d’épaisseur. Il semble donc que les variations de
vitesse soient conditionnées au premier ordre par un signal climatique. En particulier, les glaciers du
Karakoram et du Kunlun qui sont stables ou gagnent de la masse sur cette période montrent également
des signes d’accélération, alors que les zones d’amincissement le plus important (Himalaya occidental,
Nyenchen Tangla, Alpes) sont celles où le ralentissement observé est le plus fort. Toutefois, le lien
avec les variations d’épaisseur n’est pas suffisamment fort pour estimer avec une précision suffisante
le bilan de masse des glaciers à partir des variations de vitesse. En effet, ces variations de vitesse sont
également sensibles à des paramètres intrinsèques des glaciers tels que la taille, la pente, la nature du
socle rocheux ou le régime thermique, bien que nous n’ayons pas pu mettre en évidence de relation
claire entre ces différents paramètres.

Enfin, le fait que les glaciers ralentissent majoritairement est un résultat important. Avec l’aug-
mentation de l’ablation de surface des glaciers, deux scénarios sont envisageables. Soit l’eau de fonte,
présente en plus grande quantité, s’infiltre sous le glacier où elle tend à lubrifier le socle rocheux et
augmenter le glissement basal, donc la vitesse d’écoulement du glacier. Soit, en raison d’une diminution
de la masse, la force d’entrainement qui contraint le glacier à s’écouler vers l’aval diminue et donc le
glacier ralentit. Il semblerait que ce soit le deuxième scénario qui se produise, ce qui a été également
observé par d’autres études sur d’autres régions (Heid & Kääb, 2012b; Burgess et al., 2013b). Avec
le ralentissement des glaciers, c’est donc le flux de glace vers l’aval qui diminue, ce qui signifie que la
quantité de glace à basse altitude, où l’ablation est plus élevée, s’en trouve réduit. Les glaciers ont
donc une résistance plus importante aux changements climatiques que dans le cas du premier scénario.
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Perspectives

Lors de cette thèse, nous avons contribué à répondre à un certain nombre de problématiques, mais
de nombreux points restent encore à développer ou à élucider, que ce soit sur un plan méthodologique
ou glaciologique.

En ce qui concerne la méthodologie, nous avons fait le choix d’utiliser des méthodes relativement
simples tant à l’étape de corrélation d’images qu’à l’étape de fusion des champs de vitesse, pour des
raisons de temps de calcul et de contraintes logicielles.

Au niveau de l’étape de corrélation, il serait intéressant d’utiliser des fenêtres de corrélation adap-
tatives, comme proposé par exemple par Debella-Gilo & Kääb (2012), qui prennent en compte le bruit
intrinsèque et la résolution de l’image ou encore la taille et l’orientation des glaciers. Les vitesses
mesurées sont très dépendantes de la taille de la fenêtre de corrélation et il est important d’avoir une
fenêtre la plus petite possible afin de suivre les structures les plus stables possible dans le temps. En
choisissant des fenêtres dont la taille et la forme sont paramétrables indépendemment, il serait possible
d’ajuster les fenêtres de corrélation de manière optimale en chaque point de l’image. Enfin, au prix
d’une charge de calcul importante, une approche multi-résolution à l’aide de transformées en onde-
lettes permettrait d’optimiser la corrélation dans un espace de représentation qui épouse les formes et
tailles variables des glaciers. Nous avons également choisi de ne pas masquer les zones en dehors de
glaciers lors de la corrélation, ce qui peut induire des erreurs pour les fenêtres de corrélation situées à
cheval sur et en dehors du glacier. Ce choix a été fait en raison de la qualité insuffisante des masques
disponibles au moment de la thèse, en particulier sur le PKH. Avec l’amélioration de ces masques, il
serait souhaitable de masquer les zones hors-glaciers, bien que cela nécessite de connaitre les contours
de glaciers pour chaque période de temps. Par ailleurs, nous avons montré que les images Landsat
infrarouge et proche-infrarouge donnent les meilleurs résultats en raison d’une faible saturation sur
les glaciers, mais que la résolution de l’image panchromatique donne des résultats plus proches des
mesures de terrain. Utiliser des techniques de pansharpening (Song et al., 2015) afin d’améliorer la
résolution des bandes infrarouges permettrait de conserver les meilleures caractérstiques de chaque
bande. Enfin, les images orthorectifiées (comme les images Landsat de niveau L1T) ont été rééchan-
tillonnées lors de l’étape d’orthorectification, ce qui a nécessairement modifié la radiométrie initiale. Il
serait donc préférable de travailler directement sur les images superposées, mais non rééchantillonnées,
puis d’effectuer les étapes de correction du terrain et de géocodage ensuite.

Lors de l’étape de fusion, nous avons misé sur la quantité de données afin d’éliminer efficacement les
valeurs aberrantes, toutefois des méthodes plus avancées sont envisageables. Pour commencer, il serait
intéressant de déterminer la taille des fenêtres à la fois spatiales et temporelles de manière adaptatives
plutôt que des fenêtres fixes (généralement 3 ans et un voisinage spatial de 170 ou 340 m dans notre
étude). Ce choix pourrait être effectué en fonction du nombre de paires disponibles, de la qualité de
la corrélation et de l’incertitude maximale souhaitée. Ensuite, en ne conservant qu’une valeur finale
(la médiane), nous perdons une quantité importante d’information. Des méthodes d’inversion en série
temporelle, comme celles utilisées en InSAR (Lanari et al., 2007), permettraient de sélectionner les
déplacements qui sont cohérents le long de la série temporelle plutôt que de sélectionner les points sur
un critère technique (seuil en SNR). Ceci permettrait, de plus, d’estimer les variations intra-annuelles
des champs de vitesse.

D’un point de vue glaciologique, nous sommes dans une situation plutôt favorable puisque pour
la première fois, nous disposons à la fois de variations de vitesse et d’épaisseur de glaciers sur une
ou plusieurs décennies et sur des régions entières. Toutefois, ces variations sont étroitement liées à
l’épaisseur du glacier et à la vitesse de glissement basal pour le calcul des flux de masse, variables qui
sont actuellement inconnues à des échelles régionales.

L’épaisseur pourrait potentiellement être mesurée grâce à des sondages radar aéroportés (Fretwell
et al., 2013) ou héliportés (Gilbert et al., 2015) utilisant des grandes longueurs d’onde (λ ∼1-10
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m), bien que la présence fréquente d’eau liquide et de crevasses dans les glaciers tempérés limite
la faisabilité de telles méthodes. Afin d’estimer un paramètre en fonction des autres, il est donc
nécessaire de faire des hypothèses, soit sur le bilan de masse spécifique (Huss & Farinotti, 2012), soit
sur la contrainte de cisaillement basal (Haeberli & Hölzle, 1995), soit sur le profil vertical du taux
de déformation (Gudmundsson & Bauder, 1999; Kääb, 2000). La connaissance des vitesses de surface
permet de mieux contraindre ces modèles et de relâcher les hypothèses sur les flux ou le glissement
basal. Par ailleurs, une meilleure connaissance des données météorologiques (en particulier température
et précipitations) permettrait de mieux estimer l’accumulation et l’ablation et donc les flux de glace.
Les données actuelles ne sont pas disponibles à des résolutions spatiales suffisamment fines et surtout
à l’altitude des glaciers. Il est donc primordial de développer le réseau de stations météorologiques
dans les régions où sont situés les glaciers.

Il n’existe actuellement aucune méthode pour mesurer le glissement basal par télédétection. Seuls
quelques systèmes comme celui installé sous le glacier d’Argentière permettent de mesurer ce pa-
ramètre. Néanmoins, si l’épaisseur et la vitesse du glacier sont connues, il est possible d’estimer le
glissement basal à partir de modèles théoriques (Vincent et al., 2000).

Après une première analyse régionale des vitesses et variations de vitesse présentée dans cette
thèse, il sera donc indispensable d’étudier les résultats à des échelles plus petites, pour quelques
glaciers particuliers où les observations sont en nombre suffisant pour en comprendre la dynamique.
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