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Résumé

La contribution des calottes polaires a I'augmentation du niveau marin est un sujet de
préoccupation majeure. Dans le cadre du réchauffement climatique, la dynamique de leurs
glaciers émissaires évolue et ceux-ci accélerent leur décharge de glace vers 'océan. En tant
qu’exutoires des calottes polaires et régulateurs de leur perte de masse, la prise en compte
de leur fonctionnement dans les prévisions d’augmentation du niveau marin est capitale.
Cependant, les processus qui régissent leur dynamique sont mal contraints et il convient
alors de réduire les incertitudes qui y sont liées. Les rétroactions entre la dynamique du front
et la dynamique du glacier en sont un exemple représentatif.

Dans ce cadre, cette these se concentre sur la modélisation de la dynamique du front
de vélage, et vise a proposer une nouvelle approche physique des mécanismes aboutis-
sant au vélage d’iceberg. Le travail réalisé ici couple la mécanique de I'endommagement
et la mécanique de la rupture. Il integre ainsi la dégradation progressive des propriétés
rhéologiques de la glace aboutissant a la formation d'un champ de crevasses et modélise
ensuite la propagation des fractures caractéristiques de 1’évenement de vélage. Ce modele
nouvellement créé est contraint sur une géométrie 2D en ligne d’écoulement du glacier Hel-
heim, au Groenland, dont on parvient a reproduire un comportement cohérent de la partie
terminale. Les tests de sensibilité menés sur chacun des parametres introduits dans le modele
contraignent 'importance de chacun d’eux.

On évalue ensuite I'impact sur la dynamique du front de deux forcages naturels cou-
ramment observés dans les fjords groenlandais : la fonte de la partie immergée du front
et 'impact mécanique d’'un mélange de glace (mélange de glace de mer et d’icebergs). Les
résultats suggerent que si la fonte affecte légerement la dynamique du front, le mélange de
glace provoque une réponse saisonniere d’'une amplitude similaire aux variations observées
dans la réalité. En frottant contre les parois du fjord, il empéche le vélage et favorise I’avancée
du glacier. On montre également que la fonte ne modifie pas le bilan de masse du glacier,
mais que l'effet du mélange de glace est plus marqué. Enfin, nos résultats suggerent que
lorsque le glacier présente une extension flottante, un forcage élevé peut modifier I’équilibre

du glacier et affecter plus considérablement son bilan de masse pluriannuel.

Mots clés : Glaciers émissaires, vélage, processus, modélisation, éléments finis.






Abstract

Ice discharge from polar ice sheets and subsequent sea-level rise cause a major concern.
The reason is that climate warming affects the behaviour of tidewater outlets glaciers and
significantly influences their ice discharge. As these glaciers drain into the ocean, it is pivotal
to incorporate their dynamics when modelling the ice-sheet response to global warming.
However, tidewater glacier dynamics is complex as many processes on various scales are
involved and mutually interact. The feedback between the dynamics of the calving front and
the general glacier dynamics is fundamental.

This PhD thesis focuses on modelling the calving front of outlet glaciers in order to
improve the representation of physical processes at play there. For this purpose, we suggest a
new framework for calving based on damage mechanics and fracture mechanics. This twofold
approach allows a representation of the slow degradation of ice rheological properties from
a virgin state to high crevassing, as well as the rapid fracture propagation associated with
calving events. Our 2D flowline implementation of this calving framework is then applied to
Helheim Glacier, Greenland. We constrain the choice of intrinsic parameters so that changes
in frontal position agree with maximal retreat and advance observed in the past century.
Sensitivity tests are carried to assess the influence of each model parameter on the model
behaviour.

This new calving law is then employed to study the impact of submarine frontal melting
at the ice front and ice mélange (heterogeneous mixture of sea-ice and icebergs) on glacier
dynamics. To this day, it remains controversial which of these two mechanisms is responsible
for the seasonal variations of the calving margin. Our results show that both mechanisms
exert control on frontal dynamics. The melting, however, influences the front position only
secondarily. The ice mélange can force the glacier front to migrate by a few kilometers.
Additionally, melting at the front is not sufficient to affect the inter-annual glacier mass
balance, but this is not the case for the ice mélange. Finally, our model highlights a feature
which is specific to floating glaciers: when the intensity of the applied perturbation is the
most significant, the glacier equilibrium may be modified, as well as its pluri-annual mass

balance.

Keywords: Tidewater outlet glaciers, calving, processes, modelling, finite-element.
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CHAPITRE 1

Introduction générale

1.1 Contexte de I’Etude

1.1.1 Calottes polaires dans le contexte climatique actuel

La cryosphere constitue I’ensemble des portions de la surface de la Terre ou 1'eau est
présente sous forme solide. Elle se décompose sous la forme de neige, de glace de riviere et de
lac, de glace de mer, de glaciers, de calottes polaires et de plateformes flottantes, ainsi que
de sols gelés (pergélisol). Elle joue un role majeur dans le systéme climatique terrestre, via
les échanges d’énergie avec le sol ou I'atmosphere, et dans le cycle de 'eau (Church et al.,
2013).

Parmi les composantes de la cryosphere, les calottes polaires représentent 90% du sto-
ckage de glace sur Terre et recouvrent 9,5% de la surface terrestre, sous forme de masses de
glace posées sur le socle rocheux. Elles se forment a partir de précipitations de neige qui se
compactent en glace, s’écoulent sous l'effet de la gravité depuis un sommet (appelé dome)
jusqu’a l'océan et s’évacuent par fonte ou par vélage d’iceberg. L’Antarctique et le Groen-
land constituent les deux calottes polaires présentes actuellement et sont divisés en plusieurs
bassins versants qui canalisent chacun I’écoulement de glace vers un ou plusieurs exutoires.
La vitesse de cet écoulement, trés faible au dome (inférieure & 1.5 m an™!, d’aprés Rignot
et al., 2011a), s’accélere progressivement jusqu’a l’exutoire en concentrant le flux de glace

v (Joughin

sous forme de larges glaciers émissaires pouvant atteindre jusqu’'a 17000 m a~
and Smith, 2013). La glace atteignant I'océan peut se mettre a flotter et le glacier forme
une plateforme de glace flottante. La ligne d’échouage distingue ainsi la glace posée de la
glace flottante et s’applique aussi bien a la délimitation des langues flottantes des glaciers
émissaires du Groenland qu’a celle des larges plateformes d’Antarctique (Figure 1.1). Ces
derniéres, qui peuvent s’étendre sur plusieurs centaines de kilometres, sont délimitées en aval
par le terminus (ou front) ou s’effectue le vélage et sont plus spécifiquement situées autour
du continent Antarctique (Plateforme de Ronne-Filchner, plateforme de Ross, plateforme
d’Amery ...).

L’observation de plages et de traces de coraux a des altitudes bien supérieures au niveau
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FIGURE 1.1 — Caractéristiques d’une calotte polaire. La calotte se forme par précipitation de
neige sur un socle rocheux, qui se compacte, et s’écoule depuis le dome jusqu’a 'océan. La
partie gauche illustre un écoulement de glace posé jusqu’au front, caractéristique des glaciers
émissaires posées ou a la limite de la flottaison distribués autour de la calotte du Groenland.
La partie de droite représente la formation d’une plateforme de glace flottante délimitée par
la ligne d’échouage.

marin actuel, associée a des preuves paléoclimatiques issues d’échantillons sédimentaires en
Antarctique, ont apporté la preuve de fortes variations du volume des calottes et du niveau
des océans durant le Pléistocene et I'Holoceéne (Scherer et al., 1998; Fox, 2008; Bamber et al.,
2009). Par ailleurs, la comparaison d’archives géologiques des conditions préindustrielles
souligne des corrélations nettes entre la concentration en CO2, principal gaz a effet de serre
et facteur d’augmentation de la température et des variations importantes du niveau des
océans (Alley et al., 2005, 2008). Ces considérations illustrent le role fondamental des calottes
polaires dans le niveau des océans et présagent également leur vulnérabilité aux variations
de température.

Dans le cadre du réchauffement actuel, le dernier rapport du Groupe d’experts Intergou-
vernemental sur ’Evolution du Climat (GIEC) rappelle que la réponse des calottes polaires
est soudaine, rapide et s’accélere, méme si plusieurs processus dynamiques sont encore mal
contraints. Leur contribution y a néanmoins été quantifiée en terme d’augmentation du ni-
veau de la mer, en réponse a différents scénarios de forcage d’émissions de gaz a effet de
serre liés a 'activité anthropique. Les résultats obtenus varient entre 0.26 m et 0.82 m en

2081-2100, par rapport a 1986-2005, selon le scénario envisagé (Church et al., 2013). Ni-
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cholls and Cazenave (2010) ont montré que cette augmentation risque d’affecter en priorité
les zones les plus densément peuplées et les plus pauvres de la planete, que sont 1’Asie du
Sud-Est, ’Océanie et les cotes de I’Afrique. On comprend alors la nécessité d’améliorer la
connaissance des processus dynamiques liés a la réponse glaciaire, tels que ceux affectant le

front des glaciers émissaires.

1.1.2 Mesures du bilan de masse

La mesure physique permettant d’évaluer les variations de masse des calottes polaires
est le bilan de masse. Celui-ci quantifie le gain ou la perte nette de masse des calottes, en
prenant en compte tous les flux entrants (précipitation, accrétion) et sortants (fonte de sur-
face, sous-marine, fonte au front, vélage). La mesure expérimentale du bilan de masse est un
processus complexe, tant les zones polaires sont difficiles d’acces et recouvrent une super-
ficie importante. Trois méthodes permettent actuellement d’effectuer ce type de mesures :

I'interférométrie radar, 'altimétrie ou la gravimétrie.

L’interférométrie radar (InSAR, pour Interferometric Synthetic Aperture Radar) fonc-
tionne a partir d’'une mesure orbitale du champ de vitesse de surface de la calotte. A
I’aide de plusieurs mesures successives d'une méme zone et comparaison entre elles,
la vitesse de I’écoulement peut étre obtenue (Goldstein et al., 1993). Ensuite, celle-ci
peut étre combinée avec une estimation de I’épaisseur de glace, ce qui permet d’évaluer
son flux. Par comparaison avec I'accumulation de surface (généralement fournie par
un modele régional de climat atmosphérique), on peut alors calculer le bilan de masse
(Rignot et al., 2008a). Un exemple de sortie de modele régional atmosphérique pour
le Groenland est proposé sur la figure 1.2 a et les données d’interférométrie correspon-

dantes sur la figure 1.2 b.

L’altimétrie consiste en une mesure de l'altitude de surface de la calotte. L’altimétrie
radar est généralement embarquée sur un satellite, tandis que l'altimétrie laser peut
également étre effectuée depuis un avion. Dans les deux cas, le principe reste le méme :
I’antenne émettrice envoie un signal réfléchi par la calotte et capté a nouveau par
un systeéme récepteur. La durée de trajet renseigne sur l'altitude de la calotte. Par
répétition de mesures, cette méthode permet d’évaluer le taux d’amincissement dune
calotte et ainsi son bilan de masse (Thomas et al., 2004; Pritchard et al., 2009; Flament

and Rémy, 2012). Le signal nécessite néanmoins plusieurs traitements pour prendre en
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compte certains parametres, tels que 'effet de marée pour les plateformes flottantes ou
I’évolution de la densité de la neige avec la profondeur... Un exemple est donné pour

le Groenland sur la figure 1.2 c.

La gravimétrie repose sur la mesure de la répartition des masses au sein de la planete . Le
projet “Gravity Recovery and Climate Experiment” (GRACE) se base sur cette tech-
nique (Velicogna and Wahr, 2006a,b). Lancé en 2002, il est composé de deux satellites
circulant I'un derriere autre, en orbite basse (500 km) et dont I’écartement est mesuré
avec une grande précision. Une variation de masse (ici, de glace) modifie la vitesse du
satellite et induit des écarts entre les deux, lesquels permettent de remonter au défaut
ou a l'exces de matiére présente au nadir, ainsi que d’en mesurer les variations entre
plusieurs passages successifs. Cette technique possede une résolution spatiale large,
d’environ 300 km. Un défaut majeur réside dans son manque de précision, en particu-
lier dans la contamination du signal propre a la perte de masse de glace par d’autres
signaux secondaires, tels que le rebond isostatique, par exemple. Cependant, en combi-
nant les résultats de Grace a ceux d’un autre satellite de mesure du champ de gravité
et de la circulation des océans (GOCE), Bouman et al. (2014) sont parvenus & estimer
les variations de masse de plusieurs glaciers du secteur d’Amundsen, en Antarctique,
avec une précision inégalée a 1’échelle du bassin versant. Une illustration des résultats

de gravimétrie pour le Groenland est fournie sur les Figures 1.2 d, 1.2 e, et 1.2 f.

Si ces différentes techniques de mesure indiquent toutes des tendances a la perte de masse,
sa quantification exacte a longtemps présenté des différences, de par les biais inhérents a
leurs fonctionnements (Solomon, 2007), dont certains ont été présentés ci-dessus. Depuis le
dernier rapport du GIEC subsistent de nombreuses limitations dans chacune des techniques
de mesure (mauvaise couverture spatiale, pénétration des signaux d’altimétrie sous de la
surface de neige, blocage des signaux laser par forte nébulosité, ou rebond isostatique). Mais
I’amélioration des jeux de données et ’homogénéisation de leur traitement réduisent les
incertitudes sur de nombreux parametres clefs, tels que la mesure de I’épaisseur de glace,
par une meilleure représentation de la profondeur du socle rocheux en Antarctique et au
Groenland (Bamber et al., 2013; Fretwell et al., 2013), ou 'amélioration des mesures de
vitesse de surface (Rignot et al., 2011a). A présent, ces mesures s’accordent convenablement
sur l'estimation du bilan de masse des calottes polaires et fournissent des résultats toujours
plus précis (Rignot et al., 2011b; Church et al., 2013). Elles montrent toutes sans équivoque

que depuis plusieurs décennies, on assiste a une accélération et un amincissement de nombre
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FIGURE 1.2 — Variables clefs de la détermination du bilan de masse du Groenland. (a) Bilan
de masse de surface entre 1989 et 2004 a partir de modélisation climatique régionale. (b)
Vitesses de surface de la glace pour la période 2007-2009, obtenues par interférométrie radar.
(¢) Variation d’altitude de surface pour la période 2003-2008 a partir d’altimétrie embarquée
sur satellite. (d-e-f) Variation de la perte de masse du Groenland, entre la période (d) 2003-
2012; (e) 2003-2006; et (f) 2006-2012, exprimée en centimetre d’eau par an, a partir de
données gravimétriques (GRACE). Les données (a) et (b) sont combinées pour calculer le
bilan masse des calottes. D’apres Church et al. (2013).

de glaciers émissaires du Groenland et de 1’Antarctique, ainsi qu’'une augmentation de la

décharge de glace vers 'océan.

Le bilan masse annuel moyen du Groenland a été évalué & —142 £49 Gt a~! au cours

des deux dernieres décennies (Shepherd et al., 2012). Le rapport du GIEC de 2007 faisait
état d’une accélération de 'amincissement des zones englacées cotieres de la calotte groen-
landaise, en particulier au niveau des glaciers émissaires rapides situés dans la moitié sud
(Jakobshavn, Helheim, Kangerlussuaq), et plus particulierement la partie sud-est (Solomon,
2007). Plus récemment, cette perte s’est accentuée, atteignant —263 4+ 30 Gt a~! entre 2005
et 2010 (Schrama and Wouters, 2011; Shepherd et al., 2012) (Altimétrie, Interférométrie,
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Gravimétrie), et —359,8 4+ 28,9 Gt a~! entre 2009 et 2012 (Khan et al., 2014, mesurée par
altimétrie laser aérienne et spatiale). En outre, ces études précisent que cette perte de masse
s’étend maintenant & une portion de plus en plus large a l'intérieur de la calotte (Khan et al.,
2010, 2014).

Pour I’Antarctique, Rignot et al. (2008a) ont estimé, par interférométrie radar, le bilan
masse & —112+91 Gt a=! en 1996, —138 +92 Gt a~! en 2000, et —196 +92 Gt a~! en 2006.
Pour la période 2006 — 2009, Velicogna (2009) ont complété ces mesures par gravimétrie et
aboutissent & un bilan de masse moyen de —246 Gt a~!. Chiffrer la contribution de I’Antarc-
tique a 'augmentation du niveau des océans se fait habituellement en divisant le continent
en trois parties : la péninsule Antarctique, qui s’étend du sud de ’Amérique du Sud jusqu’a
la plateforme flottante de Ronne-Filchner, I’Antarctique de I’Ouest (entre la Péninsule et la
chaine de montagnes transantarctique) et I’Antarctique de I’Est. La péninsule répond rapi-
dement au changement climatique et a déja subi la disparition de plusieurs plateformes de
glace (Scambos et al., 2004, 2009). L’ Antarctique de 1’Ouest posséde un potentiel d’environ 5
metres a 'augmentation du niveau marin et l'accélération de ses glaciers augmente elle aussi
rapidement : en particulier, Mouginot et al. (2014) ont montré que la décharge de glace du
secteur d’Amundson, qui a lui seul draine un tiers de la glace en Antarctique de I’Ouest, a
augmenté de 77% depuis 'année 1973, et que la moitié de cette augmentation a eu lieu entre
2003 et 2009. Enfin, I’Antarctique de I'Est possede le plus grand volume de glace (environ 55
metres d’augmentation du niveau marin) et reste actuellement a 1’équilibre (Shepherd et al.,
2012). Ces valeurs sont résumées sur la Figure 1.3, entre 2003 et 2008.

En réponse a ces observations, le taux d’élévation du niveau de la mer par apport de glace
continentale depuis les calottes uniquement (i.e. sans considérer I'expansion thermique de
I'océan) a été chiffrée entre 1992 et 2011 & environ 0,540,17 mm a~!, et a augmenté jusqu’a
atteindre 1,2 4+ 0,40 mm a~! entre 2007 et 2011, comptant ainsi pour environ un tiers de
I’élévation globale (3,3 40,40 mm a~, Nicholls and Cazenave, 2010) (Church et al., 2013).
Ces chiffres soulignent de facon péremptoire le fait que la décharge de glace des calottes
polaires augmente. Deés lors, il devient légitime de se demander dans quelle mesure cette
augmentation va se poursuivre, diminuer ou s’accélérer. Les modeles d’écoulement de glace
permettent d’effectuer ce type de projections, mais leur développement nécessite de préciser

autant que possible les mécanismes physiques responsables de cette décharge.
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FIGURE 1.3 — Intercomparaison des différentes mesures du bilan de masse des calottes Antarc-
tique et Groenlandaise, par interférométrie (rouge), altimétrie radar (bleu clair), altimétrie
laser (vert), et gravimétrie (bleu foncé), entre 2003 et 2008. D’apres Shepherd et al. (2012).

1.1.3 Role du vélage d’iceberg dans le bilan de masse des calottes

Le bilan de masse des calottes est la différence de deux composantes : le bilan masse de
surface sur la partie posée des calottes (BMS) et la décharge de glace a la ligne d’échouage
(lorsque la glace traverse la ligne d’échouage, elle se met a flotter et contribue a 'augmenta-
tion du niveau des océans). Le BMS regroupe 'ensemble des processus ayant lieu a la surface
supérieure des calottes. Il se quantifie par la différence entre accumulation (terme source)
et ablation (puits). La décharge de glace a la ligne d’échouage, quant a elle, se décompose

ensuite sous la forme de fonte et de vélage d’iceberg.

Le Groenland ne présente quasiment pas de plateformes flottantes. La majorité de ses
glaciers s’écoule dans des fjords, et la partie flottante, lorsqu’elle existe, se réduit habituelle-
ment a une langue de quelques centaines de metres, voire quelques kilometres. Dans ce cas,
le processus de vélage affecte directement le bilan de masse, en rognant la portion de glace

posée sur le socle rocheux.

A Topposé, I’Antarctique présente de nombreuses plateformes flottantes dont la contri-
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bution au niveau des océans est déja prise en compte. C’est donc par un effet indirect que le
vélage modifie le bilan masse de la calotte posée : en fonction de la topographie du socle ro-
cheux, les parties flottantes peuvent étre plus ou moins confinées a l'intérieur de larges baies.
La résistance latérale de la glace contre les parois rocheuses joue alors un réle capital en s’op-
posant a 1’écoulement et contribue ainsi a retenir le flux de glace en amont, limitant ainsi la
décharge vers 'océan. On parle de mécanisme d’arc-boutement (buttressing, en anglais). Par
ce processus, certaines plateformes flottantes freinent ainsi ’écoulement de plusieurs glaciers
a la fois. Mais leur vélage réduit la surface sur laquelle s’effectue cette résistance et affecte
la dynamique glaciaire en favorisant I’accélération du glacier situé en amont. L’effet de but-
tressing a été largement illustré et discuté dans la communauté glaciologique. En particulier,
les travaux de Scambos et al. (2004) ont rappelé 'importance de ce mécanisme lors de la
désintégration de la plateforme du Larsen B, en 2002, qui s’est soldée par une accélération
sensible de ses glaciers tributaires.

On comprend ainsi 'importance du processus de vélage dans le bilan de masse du Groen-
land et de I’Antarctique. De nombreuses études ont été menées afin de quantifier le BMS et la
décharge, ainsi que d’estimer la part du vélage et de la fonte dans la décharge de glace (entre
autres études, on citera : van den Broeke et al., 2009; Rignot et al., 2010, 2011b; Shepherd
et al., 2012; Depoorter et al., 2013; Rignot et al., 2013). Les travaux de Rignot et al. (2011b)
ont chiffré, pour le Groenland, le BMS a environ +300 Gt a~! et la décharge a —630 Gt a™ !,
et pour I’Antarctique, le BMS & environ +2000 Gt a~! et la décharge & —2300 Gt a~—!. Par
la suite, on retiendra que le ratio de fonte par rapport au vélage dans le terme de décharge
est d’environ 0.5 pour I’Antarctique, et entre 0.2 et 0.8 pour le Groenland. Dans ce dernier
cas, cette forte imprécision peut s’expliquer par la variabilité des conditions océaniques entre
chaque systeme de fjord (Sutherland and Straneo, 2012; Bartholomaus et al., 2013).

Ces chiffres a la fois considérables et imprécis refletent la difficulté de contraindre la
modélisation des processus ayant lieu aux fronts des glaciers et des plateformes flottantes,
en particulier le vélage d’iceberg. Pour représenter avec justesse la dynamique de la glace,
on utilise un modele d’écoulement dont la physique et les propriétés sont résumées dans la
partie suivante. Dans la suite de ce manuscrit, nous conserverons la terminologie introduite
dans cette partie, et ne réfererons a la perte mécanique de glace que par I'usage des termes

de “vélage” ou “décharge d’iceberg”.
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1.2 Dynamique de I’écoulement

Sous la forme de glacier ou de calotte, la glace s’écoule par effet gravitaire. Son fluage est
contraint par les déformations internes d’abord, et régit par les équations de la mécanique
des fluides. La description complete de la rhéologie de glace et une analyse poussée des
équations d’écoulement de la glace ainsi que leur discrétisation ont déja été proposées a
plusieurs reprises (Schdfer, 2007; Greve and Blatter, 2009; Cook, 2012; Drouet, 2012; Bonan,
2013). On laissera le lecteur intéressé se reporter a ces références et nous nous limitons dans

cette partie a un bref rappel des équations utilisées dans I’ensemble de ce manuscrit.

1.2.1 Lois de la dynamique

L’écoulement d'un fluide newtonien est régi par les équations de Nawier-Stokes. Elles

comprennent I’équation de conservation de la masse et ’équation de conservation du moment.

d
pid—? = div(o)+pig — 202 N u (1.1)
div(u) = 0 (1.2)
ou p; correspond a la masse volumique de la glace, % représente la dérivée lagrangienne du

vecteur vitesse u, o est le tenseur des contraintes de Cauchy, g le vecteur d’accélération de
la pesanteur, et le terme €2 A u représente la force de Coriolis.
La glace, cependant, de par sa rhéologie particuliere, est un fluide non newtonien. Dans
ce cadre, les termes inertiels des équations de Navier-Stokes (que sont la dérivée lagran-
. s - . . P
gienne, et 'accélération de Coriolis) peuvent généralement étre négligés. Dans ce cas, on

parle d’équations de Stokes, qui s’écrivent de la maniere suivante.

divie) +pg = 0 (1.3)
div(u) = 0 (1.4)

Le tenseur des contraintes de Cauchy o peut se décomposer comme la somme d’une partie
déviatoire S et de la pression glaciostatique dans la glace, notée p, et s’écrit alors o = S —pI,
avec I la matrice identité et p = —tr(o)/3 (Dans cette expression, la pression glaciostatique

est définie positive en compression et le tenseur des contraintes positif en traction).
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1.2.2 Relation constitutive

Le cristal de glace est un matériau anisotrope : pour une méme contrainte appliquée,
celui-ci ne se déforme pas de la méme fagon dans toutes les directions. De maniere générale,
la déformation d’'un monocristal de glace s’effectue parallelement a son plan de base. Dans le
cas d'un agrégat de cristaux arrangés de maniere aléatoire auquel on applique une contrainte
constante, le processus de déformation s’effectue en trois étapes. On assiste d’abord a une
déformation élastique, suivie par un fluage primaire, pendant lequel le taux de déformation
décroit, jusqu’a atteindre une valeur minimale, quantifiée par un taux de fluage secondaire.
Enfin, le taux de déformation augmente a nouveau jusqu’a se stabiliser et devenir constant
(fluage tertiaire) (Paterson, 1994).

Ce comportement particulier est décrit par une équation reliant le tenseur des contraintes
déviatoires S au tenseur du taux de déformation (7.e. aux vitesses). Cette équation est donnée
par la relation constitutive pour la glace, qu’on appelle communément la loi de Glen. Celle-ci

s’écrit :
S =2ne (1.5)

avec € le tenseur du taux de déformation et n la viscosité de la glace. Le tenseur du taux de

déformation s’écrit en fonction des vitesses de ’écoulement, sous la forme :

et la viscosité est donnée par :
]' —1/n —n)/n
n=EA)Y e/ (1.7)

ou I 32 est le second invariant du tenseur des déformations (qui s’écrit I, = m), A
un parametre de fluidité et E un enhancement factor. Ce parametre varie habituellement
entre 0,58 et 5,6 pour les modeles d’écoulement (Ma et al., 2010). L’exposant n, aussi appelé
exposant de Glen, est généralement fixé a 3. En pratique, celui-ci dépend de la température,
et d’autres études ont montré que cette valeur pouvait varier entre 1 et 5 ( Weertman, 1972;
Gillet-Chaulet, 2006). La fluidité de la glace dépend de la température via une loi d’Arrhénius,

qui s’écrit de la fagon suivante :

A= Agexp (]_%;2) (1.8)

ol Ay est une fluidité de référence, () une énergie d’activation, R la constante des gaz parfaits,

et T la température de la glace.
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1.3 Modélisation de I’écoulement

Modéliser I'écoulement des glaciers ou des calottes consiste a mailler I'ensemble de la
géométrie que 1’'on souhaite étudier et résoudre les équations de Stokes, pour en déterminer
a chaque noeud du maillage les propriétés physiques que l'on souhaite étudier. Mais la
résolution complete des équations de Stokes requiert un temps de calcul et une puissance
matérielle considérable, ce qui limite le nombre de modeles fonctionnant ainsi et la taille
des applications. En étudiant les différents régimes de déformation des glaciers, on remarque
que certains comportements spécifiques peuvent étre identifiés, qui permettent de considérer
comme négligeables certaines contraintes dans la glace par rapport a d’autres et ainsi les
ignorer dans la résolution des équations. Des modeles font le choix de ces approximations et
des limitations en découlent. Cette partie résume brievement ces différentes approches.

Afin de mieux les comprendre, on introduit I’expression de 1’équation 1.3 développée dans

le repére cartésien (0,7,7,7), qui sera réutilisé dans la suite :

00 10 n 004y n 00, 0
ox dy oz
doy, 0oy, Odoy,
pu— 1-
ox + dy + 0z 0 (1.9)
00 4z n 00,y . J0,, o
ox Jy 5. P

La résolution de ces équations pouvant devenir tres couteuse en terme de ressources numé-
riques, on peut chercher a en réduire le nombre de termes. Pour se faire, on s’appuie sur
le rapport d’aspect, noté e, qui correspond au ratio de la hauteur caractéristique du milieu
H sur sa longueur caractéristique L. Cette constante physique permet de savoir dans quelle

mesure on peut raisonnablement simplifier ces équations.

1.3.1 Approximations de types couche mince

Parmi les approximations répandues, 'approximation de la couche mince considere la
calotte polaire comme un milieu ayant un rapport d’aspect inférieur & 1073 (i.e. la calotte est
beaucoup plus étendue qu’elle n’est épaisse). Celle-ci se décompose ensuite en deux parties,
selon que la glace est posée ou flottante.

Lorsqu’elle est posée, on parle communément de Shallow Ice Approzimation (SIA) (Hut-

ter, 1983). Dans ce cas, on considére que 1’écoulement de la glace est régi par le cisaillement
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vertical (voir figure 1.4, partie gauche), qui prédomine sur toutes les autres contraintes dans
le tenseur déviatoire des contraintes. On néglige ainsi dans 1'équation (1.9) tous les termes
faisant apparaitre les dérivées horizontales. Dans ce cas, en exprimant les contraintes de Cau-
chy en fonction des contraintes déviatoires et de la pression glaciostatique, cette équation se

réduit a :

0S,. _ 0p
0z  Ox
d0S,.  Op
Fe = B (1.10)
@ _
82 - ng

Ce type d’approche permet ainsi de représenter avec une justesse satisfaisante 1’écoulement
des calottes sur des zones ou la glace est soumise seulement a un frottement basal élevé et
n’est régi que par le cisaillement vertical. En revanche, il ne permet ainsi pas de représenter
avec exactitude 1’écoulement au niveau des domes, dans les vallées glaciaires confinées ou
dans les endroits ou le glissement basal trop important induit des gradients de vitesse longi-

tudinaux.

Zone Cisaillement vertical Zone Etirement
de de Longitudinal

Transition l : ' Transition

FI1GURE 1.4 — [llustration des différents régimes de déformation au sein de la calotte.

Lorsque la glace se met a flotter, son écoulement est dominé par I’étirement longitudinal

(Figure 1.4, partie droite). Dans ce cas, les vitesses sont indépendantes de la profondeur et
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suivant la méme procédure que pour I'approximation STA, une simplification a été proposée
par Morland (1987) et MacAyeal (1989), appelée Shallow-Shelf Approzimation (SSA).

Ce modele est davantage économe en ressources informatiques et apres quelques réar-
rangements, ne présente plus que deux variables. Plusieurs modeles actuels reposent sur
I'approximation SSA ( Winkelmann et al., 2011; Joughin et al., 2014).

Néanmoins, un des inconvénients majeurs de ces paramétrisations est qu’elles ne peuvent
pas représenter la zone de transition entre glace posée et glace flottante. Pour y remédier,
les modeles SIA et SSA peuvent étre couplés, en prescrivant par exemple le flux de glace a la
ligne d’échouage comme condition aux limites (Pollard and DeConto, 2009). On peut aussi
utiliser des modeles dits STA 4+ SS A pour lesquels I’équation de la SSA fournit la vitesse du

glacier qu’on utilise ensuite dans I’équation de la STA (Bueler and Brown, 2009).

1.3.2 Modeéles d’ordre supérieur

Afin de prendre en compte certaines particularités topographiques induisant des con-
traintes qui ne peuvent pas étre traitées par les modeles SIA/SSA | et en conservant toutefois
un niveau d’approximation permettant un cotit numérique faible, d’autres approximations
ont été proposées. Elles sont généralement dénotées sous le terme de HOM, pour Higher
Order Models. I’approximation HOM est également souvent appelée approximation Blatter-
Pattyn, en référence aux deux travaux ayant permis de la développer (Blatter, 1995; Pattyn,
2003). Une comparaison des théories des différentes approximations et leur utilisation dans les
modeles est proposée dans Hindmarsh (2004) et Schoof and Hindmarsh (2010). Récemment,
plusieurs modeles intégrant cette approximation ont été proposés (First et al., 2011; Larour

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

1.3.3 Modélisation full-Stokes

La derniere catégorie de modele n’effectue aucune approximation sur les équations de
Stokes et sont les modeles dits full-Stokes. Dans certaines conditions d’écoulement, ce niveau
de détail peut étre requis pour représenter certaines particularités. Dans une simulation
d’inversion des conditions basales, Morlighem et al. (2010) comparent les résultats obtenus
entre les modeles SSA, HOM et full-Stokes. Les résultats montrent que le frottement basal
obtenu est similaire pour les trois modeles sur une grande partie du domaine, hormis dans la
région de la ligne d’échouage ou le comportement full-Stokes est le seul capable de représenter

réellement le changement de régime de déformation.
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1.3.4 Modele Elmer/Ice

Le modele utilisé dans le cadre de ce travail est un modele full-Stokes. Plus précisément,
il s’agit d’une extension pour I’écoulement de la glace du modele aux éléments finis Elmer,
détaillée de fagon complete dans Gagliardini et al. (2013a). Le modele Elmer est un code multi
physique a partir duquel plusieurs modules spécifiques a la glaciologie ont été développés.
L’extension Elmer/Ice permet de modéliser ’écoulement couplant thermique et mécanique
de la glace a partir des équations présentées dans la Section 1.2.

Parmi les améliorations notables apportées au modele au cours des dix dernieres années,
on trouve un module d’assimilation de donnée (Gillet-Chaulet et al., 2012) permettant
d’évaluer par des méthodes d’inversion des parametres physiques mal contraints. Ainsi, deux
méthodes d’inversions (méthode de Robin et méthode de contrdle) sont proposées et utilisées
pour déterminer le coefficient de frottement sur le socle rocheux ou la viscosité dans le mi-
lieu, a partir de la forme du socle rocheux et des observations des vitesses d’écoulement de la
glace en surface. En outre, Elmer/Ice propose un traitement rigoureux de la ligne d’échouage
par résolution du probléme de contact entre la pression hydrostatique et la contrainte de la
glace au socle (Favier et al., 2012). Récemment, une paramétrisation de friction basale a été
implémentée et permet d’estimer la vitesse de glissement a la base des glaciers et couple ainsi
I'hydrologie sous-glaciaire avec la dynamique de I’écoulement (Fleurian et al., 2014).

Par ailleurs, ce modele autorise I'utilisation d’une formulation Arbitraire Lagrangienne
Eulérienne (ALE) utile pour représenter les grandes déformations tout en conservant une
qualité de maillage suffisante, en particulier sur les conditions aux limites. Elle est ainsi
utilisée pour modéliser I’évolution des surfaces libres a la surface du glacier ou au front de
vélage. Couplée a un calcul de I'ensemble des composantes du tenseur des contraintes de
Cauchy, elle permet ainsi de modéliser avec précision les processus se déroulant au front des
glaciers.

Ces dernieres années, Elmer/Ice a été appliqué avec succes a la modélisation glaciaire.
Le lecteur intéressé pourra se référer aux travaux décrits dans (Durand et al., 2009; Otero
et al., 2010; Gagliardini et al., 2010a; Seddik et al., 2012; Gillet-Chaulet et al., 2012; Favier
et al., 2012; Cook et al., 2014; Krug et al., 2014; Todd and Christoffersen, 2014). 11 sert
également d’outils de comparaison pour de nombreuses ¢tudes de calibration et de validation
des modeles (Pattyn et al., 2008; Gudmundsson et al., 2012; Drouet et al., 2013; Favier et al.,
2014).
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1.4 Enjeux

La détermination de 1’élévation du niveau marin pour les décennies a venir est un sujet de
préoccupation majeure qui exacerbe les consciences. La contribution des calottes polaires via
les glaciers émissaires est de mieux en mieux évaluée, mais la compréhension des processus
locaux reste encore insuffisante. Le vélage d’iceberg peut participer de maniere considérable
a cette élévation et doit étre intégré dans les modeles visant a estimer la décharge de glace
a court et moyen terme. Ainsi, une modélisation pérenne doit étre capable de capturer
les différents types de vélage, depuis le détachement de petites portions de glace au front
des glaciers posés du Groenland jusqu’a la rupture des larges icebergs tabulaires depuis les

plateformes flottantes de la cdte Antarctique.

Dans cette optique, cette these propose le développement d'une modélisation de vélage
basée sur une approche physique, prenant en compte d'une part I’évolution de 'endomma-
gement de la glace, son transport ainsi que la formation des champs de crevasse a la surface
des glaciers; et d’autre part, la propagation rapide des crevasses amenant a la rupture de
la glace et au vélage d’iceberg. Celle-ci est implémentée dans le modele d’écoulement de
glace Elmer/Ice et calibrée en deux dimensions le long d’une ligne d’écoulement. Elle permet
ainsi d’étudier les processus ayant lieu au terminus des glaciers émissaires et d’examiner les

rétroactions entre vélage, retrait du front et dynamique glaciaire.

Le chapitre 2 de ce manuscrit propose un état de ’art des connaissances sur le vélage
d’iceberg. Il résume, d’'une maniere se voulant la plus exhaustive possible, les différents
mécanismes connus et observés, ainsi que les lois empiriques et physiques proposées et uti-
lisées actuellement dans les modeles d’écoulement. Il pointe également les limitations des

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

Dans le chapitre 3, on présente une modélisation de vélage basée sur la mécanique de
I’endommagement et la mécanique de la rupture. Elle permet de représenter le développement
progressif de 'endommagement dans la glace et la fracturation fragile du milieu, caractéris-
tique de I'évenement de vélage. Cette formulation est appliquée sur une représentation en
deux dimensions du glacier Helheim, glacier émissaire de la cote Sud-Est du Groenland. Des
tests de sensibilité sont menés sur les différents parametres et une évaluation de la taille et

de la fréquence des événements de vélage est réalisée.

Dans le chapitre 4, on discute de I'effet de la fonte frontale et du mélange de glace sur la

dynamique des glaciers émissaires. Le mélange de glace est un agrégat de glace de mer, de
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fragments d’icebergs et de neige, qui se forme en hiver au front des glaciers dans les fjords.
La fonte de glace au niveau du front résulte de la combinaison de ’écoulement d’eau douce
du glacier et de la circulation océanique a 'intérieur du fjord. Ces processus comptent parmi
ceux avancés pour expliquer les cycles annuels d’avancé et de retrait du glacier.

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



CHAPITRE 2
Le velage d’iceberg, état de ’art des
connaissances

Dans le chapitre précédent, nous nous sommes limités a une présentation générale de la
dynamique des calottes polaires, et avons brievement hiérarchisé les différentes contributions
du bilan masse négatives. Nous avons insisté sur 'incertitude qui caractérise la quantification
du vélage d’iceberg. Dans cette partie, nous présentons 1’état des connaissances liées aux

mécanismes de vélage d’iceberg, et détaillons les processus qui le caractérisent.

2.1 Description et hiérarchie de processus

2.1.1 Contexte de I’étude

Deux mécanismes sont responsables de la décharge de glace : celui lié a ’ablation sur-
facique, frontale et sous-marine, et celui entrainant le vélage d’iceberg. Comme présenté au
chapitre précédent, la contribution du vélage a 'augmentation du niveau de la mer pour
les calottes Antarctique et Groenlandaise a été largement documentée et évalué entre 40 et
60% de la décharge totale (Hughes, 1992; Hagen et al., 2003; Rignot and Kanagaratnam,
2006; Rignot et al., 2008b; van den Broeke et al., 2009; Depoorter et al., 2013; Rignot et al.,
2013; Khan et al., 2014), malgré les fortes disparités régionales. C’est cependant un processus
mal compris et dont I'observation directe est délicate, dangereuse, et nécessite beaucoup de
temps (Meier and Post, 1987; Mottram and Benn, 2009). En outre, si plusieurs études in
situ ont fourni quelques bases de données sur le vélage, celles-ci restent toujours confinées a
une période et une zone géographique bien particuliere et sont difficilement extrapolables a
I’ensemble des glaciers émissaires (Haresign, 2004). Par conséquent, la majorité des modeles
d’écoulement 2D ou 3D font des approximations en implémentant des lois de vélage limitées
(Hughes, 1992; MacAyeal et al., 2003; Nick et al., 2007; Alley et al., 2008; Nick et al., 2009;
Post et al., 2011; Levermann et al., 2012), et les auteurs insistent sur un réel besoin de
représenter convenablement la physique du front.

Pour se faire, il est ainsi nécessaire de comprendre correctement les processus en jeu

27
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aux terminii des glaciers. Le rapport du GIEC de 2007 indiquait que “La connaissance
limitée des processus impliquant les nappes glaciaires et les plates-formes de glace conduit
a des incertitudes non quantifiées dans les projections du futur bilan de masse des nappes
glaciaires, ce qui entraine ensuite des incertitudes concernant les projections de 1’élévation
du niveau de la mer” (Pachauri and Reisinger, 2007). En réponse a ces requétes, plusieurs
études portant sur la dynamique du terminus des glaciers ont été menées et commencent
a étre implémentées dans les modeles d’écoulement (Amundson and Truffer, 2010; Otero
et al., 2010; Nick et al., 2010; Bassis, 2011; Albrecht and Levermann, 2012; Cook et al., 2012;
Bassis and Jacobs, 2013). La compréhension des processus s’est en partie améliorée, comme
'a rappelé de dernier rapport du GIEC de 2013 (Church et al., 2013), en affirmant qu’ “il y
a eu de récents développements et que les modeles de calotte polaire a 1’échelle continentale
reposent a présent sur de meilleures paramétrisations” , mais des efforts restent encore a
fournir pour comprendre avec précision la dynamique du terminus des glaciers.

Ce chapitre a pour but de dresser un état de I'art des connaissances sur le theme du
vélage d’iceberg. Une précédente revue a été réalisée en 2007 par Benn et al. (2007a) puis
réactualisée dans Benn and Evans (2010) et constitue & présent un ouvrage de référence. Le
travail présenté ici s’en inspire et a été complété par de nombreuses études publiées depuis.
La premiére partie portera sur la compréhension du concept de vélage et la hiérarchisation
des processus le gouvernant, puis une description des lois actuellement proposées dans les
modeles sera établie. Elle discernera les approches empiriques des approches physiques plus

récentes et pour chacune d’elles, les limites de leurs domaines d’applicabilité seront indiquées.

2.1.2 Terminologie

Le vélage correspond a la perte mécanique de glace d’un glacier ou d’une plateforme de
glace (ice shelf) au niveau de son terminus (Lliboutry, 1965). Ce processus est intimement
couplé a la dynamique glaciaire, et la déstabilisation de I'un entraine le déséquilibre de I'autre.
La nature et ’ordre de cette relation a fait 'objet de nombreux débats parmi les scientifiques
et continue encore aujourd’hui (Scambos et al., 2004; Howat et al., 2005; Luckman et al.,
2006; Benn et al., 2007a; Amundson et al., 2008; Joughin et al., 2008a,b; Ryan et al., 2014).
L’exemple couramment cité pour illustrer cette dépendance est celui de ’effondrement de la
plateforme flottante du Larsen B, en 2002 (Scambos et al., 2004). Sa désintégration a eu pour
conséquence la disparition du frottement latéral contre les parois rocheuses (i.e. buttressing),

grace a laquelle la plateforme ralentissait 1’écoulement des glaciers tributaires en amont de
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celle-ci, et a résulté en une rapide et importante accélération de ces derniers.

On différencie habituellement le vélage d’iceberg qualifiant la chute d’'un bloc de glace
dans un corps d’eau, et le vélage sec (Benn and Evans, 2010), pour lequel nous employons le
terme de chute de séracs, qui se produit le plus couramment en montagne a partir de glaciers
suspendus, et pour lequel des informations peuvent étre trouvées dans Pralong et al. (2003).
Pour la suite de notre étude, nous ne considererons que le cas du vélage d’iceberg.

On parle de vélage d’iceberg lorsqu’une fraction de la partie terminale du glacier se
détache et tombe dans un corps d’eau en contact avec le front du glacier. Ce phénomene
peut concerner toutes sortes de glaciers, certains dit “tempérés” en basse ou moyenne altitude
(Hooker and Fitzharris, 1999; Motyka et al., 2003a) et d’autres “froids” ou “subpolaires”,
dans les régions polaires, que leur terminaison s’effectue dans un lac pro-glaciaire (Warren
and Kirkbride, 2003), un fjord ou un océan (Warren et al., 1995). Les terminii sont ainsi
en contact avec de l’eau douce ou salée. On leur associe respectivement le nom de “front
lacustre / terminaison lacustre” ou “front marin /terminaison marine” (Lliboutry, 1965).
Certains de ces glaciers présentent une plateforme flottante (Jenkins et al., 1997; Nick et al.,
2012; Munchow et al., 2014) et d’autres sont posés jusqu’au terminus ou a la limite de la
flottaison (Meier and Post, 1987; O’Neel et al., 2005; Howat et al., 2007).

D’une fagon générale, le phénomene de vélage se caractérise par le taux de vélage usuel-
lement noté V. Il correspond a la différence entre la vitesse de la glace au front du glacier,
a laquelle on retranche les variations de longueur du glacier. Il s’exprime couramment en

1

m a~ ', et peut se calculer directement a partir de I’équation suivante :

— dL
VC:VT—E, (21)

ou le terme Vi correspond a la vitesse du terminus verticalement intégrée, et L la longueur

du glacier. Etablir une loi de vélage revient ainsi a déterminer V¢

2.1.3 Processus de vélage

A tous les glaciers, que leur front soit marin ou lacustre, s’appliquent des contraintes
physiques similaires. L’objectif de cette partie d’identifier les processus capables de modifier
cet état de contrainte et conduire a la propagation de fractures suffisamment profondes pour
faire véler le glacier. Dans son article de revue, Benn et al. (2007a) hiérarchise certains de

ces processus qu’il classe par ordre d’importance. Ceux-ci sont repris et détaillés dans cette
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partie, en commengant par le mécanisme de premiere importance : (i) I'étirement longitudinal
associé a des gradients spatiaux de vitesse de surface. Les mécanismes secondaires seront
présentés ensuite. Il s’agit (ii) du déséquilibre des forces subies par la glace a proximité du
front (iii) de la fonte de la partie immergée du front ou au niveau de 'eau et (iv) du moment
induit par les forces de flottaison. Ils sont qualifiés de second ordre parce que leur occurrence
est contrainte a une configuration donnée, et n’est pas forcément applicable sur tout glacier

a terminaison marine ou lacustre.

2.1.3.1 Etirement longitudinal associé a des variations spatiales de vitesse de
surface

FIGURE 2.1 — Champ de crevasse a proximité du front de vélage. Glacier du Tunabreen,
Svalbard. Crédit : Doug Benn.

La compréhension de ce processus part du principe que les variations spatiales des vi-
tesses d’écoulement augmentent 1’étirement longitudinal et peuvent générer I'ouverture de
crevasses transverses (Fig. 2.1). Ces crevasses constituent ensuite des zones de faiblesses a

. N ; . . >
partir desquelles le vélage s’effectue. Certaines de ces crevasses peuvent étre créées largement
en amont du terminus, lorsque les gradients de vitesse le permettent, puis sont advectées par
I’écoulement jusqu’au terminus, tandis que d’autres se forment a proximité du front, ou le
gradient de vitesse horizontal est plus fort.

L’augmentation de la vitesse d’écoulement a proximité du front, responsable de 'ouver-
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ture de ces crevasses, est un sujet d’étude majeur. Elle est observée de fagon commune sur de
nombreux glaciers a terminaison lacustre et marine, en Antarctique et au Groenland ( Howat
et al., 2005; Rignot and Kanagaratnam, 2006; Pfeffer, 2007; Rignot et al., 2011a; Joughin
and Smith, 2013). Vieli et al. (2004) étudient les variations spatiales et temporelles de vitesse
du glacier Hansbreen, au Svalbard, et rapportent que 'augmentation des vitesses du glacier
a proximité du terminus est “similaire pour toutes les périodes de temps et indépendante des
variations temporelles de vitesse”. En particulier, des mesures menées sur le glacier Columbia,
en Alaska, montrent que la vitesse de surface le long de la ligne d’écoulement centrale croit
de 2200 m a~! & 4400 m a~! en lespace de 20 kilometres, au niveau du terminus (O’Neel
et al., 2005). Le méme type de mesures sur le glacier du Jakobshavn, sur la cote ouest du
Groenland, rapporte un gradient de vitesse de 1000 m a~! & 13000 m a~! sur les 50 derniers
kilometres du glacier (Joughin et al., 2004; Joughin and Smith, 2013). Howat et al. (2007)

documentent aussi largement cet effet sur le glacier de Helheim, sur la cote est du Groenland.

La vitesse de la glace au terminus est régie principalement par la conservation de la
masse : la glace drainée par les glaciers émissaires provient d’un bassin versant largement
étendu. Par convergence de flux, ’écoulement s’accélere en s’approchant du front. Certains
processus influencent ce gradient de vitesse, comme le frottement basal, par exemple, abordé
notamment dans Vieli et al. (2004). L’explication repose sur la notion de pression effective,
qui correspond a la différence entre la pression de la glace et celle de I’eau, a I'interface entre le
glacier et le lit rocheux. Lorsque le glacier est posé, la pression de la glace est supérieure a celle
de 'eau, et la pression effective est positive. Mais lorsque le glacier approche de la flottaison,
celle-ci tend vers zéro, et la vitesse basale de la glace augmente par glissement facilité (O’ Neel
et al., 2005). En conséquence, la vitesse de surface augmente. Lorsqu’une plateforme flottante
se forme, celle-ci avance par déséquilibre des forces au front (voir Sect. 2.1.3.2), ce qui a pour
conséquence de I’étirer et d’amincir la plateforme. Par conservation de la masse, la glace

s’accélere en approchant du front.

En comparant différent types de glaciers du Svalbard (glaciers émissaires, calottes, surging
glaciers), Dowdeswell (1989) discrimine plusieurs types de vélages d’iceberg. Il affirme que les
glaciers qui présentent les variations spatiales de vitesse les plus grandes développent davan-
tage de crevasses, et produisent d’autant plus d’icebergs. Plus particulierement, il identifie
deux comportements principaux : les glaciers émissaires classiques qui vélent des icebergs
de taille moyenne inférieure a 50 m, et les calottes qui génerent de larges icebergs tabu-

laires, d’une taille supérieure a 500 m. Ces derniers sont caractérisés par les processus se
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déroulant sur les plateformes de glace, ou I'apparition de crevasses transverses peut mener
au détachement de larges icebergs tabulaires (voir Fig. 2.2). Ces situations sont souvent ca-
ractérisées par différents régimes de déformation au sein de la plateforme qui aboutissent a
la formation de rifts (surfaces largement fracturées) dans les zones de cisaillement latérales,
d’ou peuvent ensuite se propager des crevasses transverses propices a isoler de larges surfaces

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

FIGURE 2.2 — Icebergs tabulaires en bordure de Wilkins Ice Shelf (2008). Crédit : J. Elliot.
D’apres Cook and Vaughan (2010).

2.1.3.2 Déséquilibre des forces au front

Deux forces s’appliquent a la glace au niveau du front : la pression glaciostatique et la
pression hydrostatique. La premiere représente le poids de la colonne de glace sur la verticale.
Elle se note P, = p;gH, ou p; correspond a la masse volumique de la glace, g a la gravité, et
H Tépaisseur de la glace au niveau du front. Elle augmente donc avec la profondeur et est
dirigée vers I'aval. A cette force s’oppose la pression hydrostatique, générée par la pression
de I'eau au front du glacier. Elle se note P, = p,gH.,, avec p, la masse volumique de 1’eau
et H, la profondeur d’eau au point considéré. Cette force est dirigée vers 'amont du glacier.
La différence entre la pression de la glace et celle de ’eau au niveau du front créé un moment
et de la traction dont le maximum se situe au niveau de la mer (Hughes, 1989) (Fig. 2.4).

Le mécanisme présenté dans cette partie a été identifié historiquement par Weertman

(1957). Dans le cas d’un glacier posé, le déséquilibre des forces génére une force nette di-
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—

FIGURE 2.3 — Rift et crevasse transverse sur Pine Island Glacier, Antarctique (2013). Crédit :
NASA

rigée vers l'extérieur; lorsque le glacier est flottant, ce déséquilibre se traduit au front par
I'apparition d’'un moment. Reeh (1968) a analysé ce moment, via une étude sur I'état des
contraintes dans la zone terminale. Il a montré que 'ordre de grandeur des contraintes dans
la glace peut-étre suffisant pour entrainer la fracturation. L’état des contraintes est tel que
celles-ci sont maximales a une distance en amont du front a peu pres égale a 1’épaisseur du
glacier. Cette derniére conclusion a été supportée par Hanson and Hooke (2003), lesquels
ont simulé par éléments finis 1’état de contrainte pour différents glaciers posés d’épaisseur
variable.

En Antarctique, Larour et al. (2004) montrent que le déséquilibre des forces peut s’ob-
server via I’étude des vitesses verticales de glace, au front, comme au bord des rifts, autour
de Hemmen Ice Rise. En revanche, dans le cas d’une plateforme flottante, Scambos et al.

(2009) suggerent, a I’aide d’observations sur la plateforme de Wilkins combinées & un modele
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FIGURE 2.4 — Différence entre la pression glaciostatique (F;) et la pression hydrostatique
(P,) au niveau du front.

simple de déformation de la glace, que dans le cas de cette plateforme, cette seule concen-
tration de contraintes a proximité du terminus ne peut pas justifier la formation d’icebergs,
a moins d’envisager la présence d’eau dans les crevasses, via l'existence préalable de lacs
supra-glaciaires. En 1’absence de telles conditions, la plateforme flottante tend a réduire les
contraintes en ajustant sa géométrie, ce qui lui permet ainsi de conserver son intégrité. Ce
mécanisme est avancé pour justifier la stabilité de certaines d’entre elles.

Ainsi, ce processus de second ordre revient a générer des crevasses uniques, répondant a
une situation bien spécifique, et reste tres dépendant de la dynamique de la glace gouvernée

par le processus de premier ordre décrit précédemment.

2.1.3.3 Fonte de la partie immergée du front

Dans son document de revue, Benn et al. (2007a) hiérarchise un troisieme processus :
I’évenement de vélage déclenché en réponse a un phénomene de fonte au niveau du front.
Cette fonte frontale peut s’opérer de deux fagons :

— homogene de la partie sous-marine

— localisée au niveau de la ligne d’eau

La fonte homogene sous-marine est couramment appelée undercutting : dans ce cas, I’abla-
tion de la partie immergée entraine la formation d’un bloc de glace surplombant la surface
de I'eau qui se rompt, sous l'effet de la gravité. Ce procédé a été modélisé en 1977 par lken
(1977). Elle simule par éléments finis la chute d’un bloc de glace surplombant un lac, par la
propagation d’une fracture s’ouvrant en réponse a un simple critere en traction. La propaga-

tion de la crevasse se fait en général en suivant des zones de fragilité préexistantes telles que
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des couches de sédiments emprisonnés dans la glace, par exemple (Benn et al., 2007a). Plus
récemment, O Leary and Christoffersen (2013) meénent le méme type d’étude pour un glacier
posé a front marin. La répartition des contraintes dans le milieu est particulierement sensible
aux différentes configurations de hauteur d’eau au terminus ou d’intensité de 'undercutting.
En particulier, il est montré qu’une augmentation uniforme de la fonte produit une augmen-

tation du taux de vélage d’une a quatre fois la valeur du taux de fonte.

A partir de mesures sonar ainsi que de mesures d’échange de chaleur et de densité sur
plusieurs glaciers de la cote ouest du Groenland, Rignot et al. (2010) montrent que les taux
de fonte sous-marins pendant la saison estivale sont supérieurs d’environ deux ordres de
grandeur aux taux de fontes de surface, atteignant entre 250 m a~! et 1500 m a~!. De la
méme fagon, Sutherland and Straneo (2012) mesurent les échanges de chaleur entre le front du
glacier et 'océan, dans un fjord du sud-est du Groenland, et en déduisent une évaluation de
la fonte annuelle & environ 650 m a~!. Plus récemment, Bartholomaus et al. (2013) chiffrent

cette contribution & 3300 m a~!

en moyenne, soit une valeur égale a la moitié de la vitesse
de la glace au front, sur le glacier Yahtse, en Alaska. Cette valeur particulierement élevée
est justifiée par la présence d’un courant sous marin, a forte salinité et a une température

particulierement élevée (~ 10 °C).

La variabilité dans les taux de fonte est avancée comme argument par Motyka et al.
(2003b) pour justifier 'observation de variations saisonniéres de la position du terminus au
front du glacier Le Comte, en Alaska. Les auteurs de I’étude suggerent que celle-ci correspond
probablement a des variations dans l'intensité de la fonte au niveau du front, elles-mémes
probablement générées en amont par des changements de température ou des apports d’eau
fraiche d’origine sous-glaciaire (Chu et al., 2009). Ce processus particulier est amplement

décrit et considéré dans le chapitre 4.

D’un autre coté, la fonte spécifique au niveau de la ligne d’eau peut entrainer ’appari-
tion d'un “noeud de fonte” (waterline notch, Fig. 2.5) qui peut avoir deux conséquences :
la premiere est un événement de vélage aérien, via les mémes processus que ceux décrits
précédemment. La seconde est le développement d'un ice-foot immergé, pouvant atteindre
une avancée de plusieurs centaines de metres sous 'eau, et risquant de se détacher et remonter
brutalement a la surface (Warren et al., 1995). La présence d'une excroissance sous-marine
a longuement été débattue, mais n’a été clairement prouvé qu’en 1998 par Hunter and Po-

well (1998) sur le glacier Bay, en Alaska, suite & une étude menée entre 1988 et 1996. Dans
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cet article est décrite la formation de cette excroissance facilitée par la présence d’une mo-
raine frontale protectrice et par regel au niveau du socle sédimentaire. Les auteurs montrent
ensuite que le détachement brusque peut se produire a la verticale de la position du front
émergé, lorsque la poussée d’Archimede excede une contrainte seuil.

En 1997, Kirkbride and Warren (1997) proposent un mécanisme pour le vélage du glacier
Maud, un glacier a terminaison lacustre situé en Nouvelle-Zélande. Ce processus cyclique
est décomposé en quatre temps : (i) formation d'une dépression par fonte de la glace au
contact entre le glacier et la surface de 1'eau (ii) puis vélage aérien de fines lames de glaces
(environ 1m d’épaisseur) suivit par (iii) des événements de vélage plus importants d’icebergs
d’une hauteur égale a la partie émergée, laissant se former (iv) un ice foot sous-marin de
presque 200 m de long qui se détache soudainement sous l'effet des forces de flottaisons et
remonte & la surface. Ce phénomene est également observé par Benn et al. (2001) sur le
glacier Ngozumpa, au Népal, un glacier couvert se jetant dans un lac proglaciaire. Dans le
cas d'un glacier a terminaison lacustre de Nouvelle-Zélande, le taux de fonte en été au niveau

de I'eau est évalué par Rohl (2006) entre 40 m a=! et 100 m a™*.

FIGURE 2.5 — Fonte du glacier a la surface de I’eau. Terminus du Wahlenbergbreen, Svalbard
(2012). Crédit : J. Krug,.

Haresign and Warren (2005) réalisent des expériences en laboratoire, pour obtenir un

ordre de grandeur des taux de fonte au front des glaciers, pour différentes valeurs de salinité
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et de températures. Leurs résultats soulignent, a l'inverse des observations précédentes, que
les taux de fonte sont légerement supérieurs dans le cas d’un corps d’eau non salée. Dans ce

1 mais restent hautement dépendants des conditions

cas, ceux-la peuvent atteindre 365 m a~
de température, de salinité, et des conditions de circulation thermohaline.

La documentation sur ce type de vélage est cependant assez limitée de par la diffi-
culté d’observation (Jenkins, 2011), en particulier concernant les plateformes de glace. Ce
mécanisme est un processus qualifié de second ordre pour lequel le taux de vélage est lar-
gement contraint par le taux de fonte, et donc par les conditions en vigueur dans le milieu

pro-glaciaire (eau salée, eau fraiche, stratification des couches, convection océanique, mou-

vements de vagues ou de marées, c.f. Benn et al., 2007a).

2.1.3.4 Moment induit par les forces de flottaison

Ce dernier processus est basé lui aussi sur le respect de la flottaison : sous certaines
conditions, le glacier peut se situer sous la limite de flottaison. En réponse immédiate, la
glace va se soulever, et induire un moment au niveau de la transition entre la partie posée
et la partie flottante. Ce moment génere des contraintes en traction a sa base, qui peuvent
propager des fractures et conduire au vélage de larges icebergs tabulaires (Benn et al., 2007a).
Ce comportement est alors similaire a celui du vélage sous-marin décrit plus haut.

Ce cas de figure abordé notamment par Reeh (1968), a été plus largement décrit par Boyce
et al. (2007). Son étude porte sur un glacier a terminus lacustre, le glacier Mendenhall, en
Alaska. Pendant deux années, suite a une fonte surfacique importante, ce glacier posé s’est
rapidement aminci et une large portion est brutalement devenue flottante, avant de véler,
en réponse au fléchissement généré par les forces de flottaison. Une autre étude similaire
réalisée par Warren et al. (2001) sur un glacier a terminaison lacustre au Chili met elle aussi
en avant l'importance de ce phénomene dans le comportement observé du glacier. Dans
leur ouvrage, Benn and Evans (2010) rappellent que ce processus n’a été observé que sur
des glaciers a terminaison lacustres sujets a de rapides modifications de leurs parametres
environnementaux.

Dans le cas de ces glaciers, plusieurs études ont été menées sur les contraintes générées
par des forgages externes, tels que la houle, les marées, ou la présence de glace de mer (Reeh,
1968; Schmeltz et al., 2002; Reeh et al., 2003), et constituent une approche plus brutale
et périodique de ce type de forgage. En 1985, Holdsworth (1985) montre que les effets de

fatigue dus a la houle et aux marées peuvent fragiliser les plateformes flottantes au niveau de
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la ligne d’échouage, ot la flexion induite est la plus importante. En revanche, ces crevasses
basales peuvent étre rapidement transportées avec I’écoulement de glace dans des zones ou
la traction est moindre, et empéche ainsi leur propagation et la désintégration de ces plates-
formes. Ces études sont reprises, notamment par MacAyeal et al. (2006) et Bromirski et al.
(2010), qui étudient a 'aide de sismometres placés sur des plateformes flottantes, non loin
de la plateforme de Ross, en Antarctique, les conséquences de la houle a basse fréquence
générée lors des grandes tempétes de I’hémisphere nord, et concluent que leur impact direct
sur le vélage d’iceberg, s’il ne peut pas étre directement accusé de provoquer le déchargement
d’icebergs, ne peut pas étre totalement ignoré.

Bassis et al. (2008), en effectuant une étude analytique des contraintes environnementales
(houle, marée, glace de mer, vent), montrent que les contraintes produites par les forcages
environnementaux sont un a deux ordres de grandeur inférieurs aux contraintes glaciologiques
au sein des plateformes de glace. Ils en concluent que les forcages externes ne sont pas
suffisants pour expliquer la propagation des crevasses, bien qu’ils puissent jouer un role a

proximité temporelle d'un événement de vélage.

2.1.3.5 Désintégration des plateformes flottantes

Un dernier type de vélage a été identifié sur plusieurs glaciers d’Antarctique. Il s’agit
de l'effondrement tres rapide de toute une plateforme de glace. Ces évenements ont déja eu
lieu sur plusieurs glaciers de la péninsule Antarctique. Scambos et al. (2000) ont largement
documenté ces évenements : 1’élévation des températures entraine une augmentation de la
fonte a la surface, et une densification des lacs de fonte (Fig. 2.6), qui fragilisent toute
la plateforme par des contraintes de flexion, et conduisent & sa désintégration complete
(Scambos et al., 2004; Glasser and Scambos, 2008; Scambos et al., 2009; Cook and Vaughan,
2010; Banwell et al., 2013).

MacAyeal et al. (2003) proposent un mécanisme pour expliquer 'accélération de la désin-
tégration complete des plateformes de glace, telle qu’elle a été observée sur les plateformes
du Larsen A en 1995 (Rott et al., 1996) et du Larsen B en 2002 (Scambos et al., 2004). La
propagation de crevasses remplies d’eau a travers I’épaisseur de la plateforme isole de minces
portions de glace sur toute sa surface. Ces icebergs tournent ensuite sur eux-mémes de 90°
jusqu’a se stabiliser, repoussant ainsi la glace en aval, et permettant a d’autres icebergs situés
en amont de tourner. S’en suit alors une réaction en chaine menant a la désintégration de la

plateforme.
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FIGURE 2.6 — Lacs de fonte de surface sur George VI Ice Shelf (2009). Crédit : A. Cook.
D’apres Cook and Vaughan (2010).

Le role des lacs supraglaciaires est étudié en détail par Banwell et al. (2013) et MacAyeal
and Sergienko (2013) et un mécanisme plus poussé est proposé. Dans leur modele, I'accumu-
lation d’eau entraine un enfoncement progressif de la plateforme, augmentant d’une part les
contraintes surfaciques tout autour, et les contraintes basales sous le lac, fragilisant la glace.
Par ailleurs, la propagation des fractures au fond des lacs est facilitée par la pression hydro-
statique, leur permettant de se vider rapidement a travers la plateforme. Une fois le lac vidé,
son ajustement glaciostatique génére des contraintes en traction a la base de la plateforme
et la propagation de crevasses, fragilisant encore davantage I’ensemble de la plateforme et

conduisant a sa désintégration.

2.1.3.6 Conclusion

Dans cette partie, on a essayé de dresser un résumé des différents mécanismes pouvant
déclencher des éveénements de vélage. Ces mécanismes ont été répartis en plusieurs catégories,
et hiérarchisés selon leur impact spatial et temporel. Le mécanisme dominant le vélage d’ice-
berg est I'étirement longitudinal associé a des variations spatiales de vitesse de surface. Si
les gradients de vitesses sont suffisamment élevés, alors les crevasses sont capables de se
propager plus rapidement et d’entrainer du vélage. Au contraire, si ces gradients sont trop

faibles, alors les crevasses peinent a se propager.
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Les mécanismes de second ordre sont le déséquilibre des forces au front, la fonte de la
partie immergée du front, et le moment induit par les forces de flottaison. Ces mécanismes
sont considérés comme des processus de second ordre, car ils ont un domaine d’impact
plus réduit, et restent applicables dans les limites accordées par le comportement global du
glacier : si 'étirement longitudinal est faible, alors les processus de second ordre régissent la
position et le taux de vélage (Benn et al., 2007a). En sus, nous avons présenté un mécanisme
expliquant les désintégrations de plate-forme de glace faisant intervenir les lacs de fonte,
comme cela a été probablement le cas sur les plateformes du Larsen A et B.

Dans la suite, nous détaillons les lois de vélage qui ont été proposées et utilisées dans
les modeles. Dans un premier temps sont présentées les approches empiriques (Sect. 2.2),

puis nous détaillons les approches physiques, sur lesquelles nous nous attarderons davantage

(Sect. 2.3).

2.2 Approches empiriques

Dans cette partie, nous détaillons deux critéres sur lesquels sont basées la plupart des lois
de vélage déterminées empiriquement : il s’agit de la “hauteur au-dessus de la flottaison”, et
de la “profondeur d’eau au terminus”. Nous mentionnons également une approche proposé
pour le vélage des plateformes flottantes, et pour chacune d’elles, nous explicitons leurs

limites d’applicabilité.

2.2.1 Hauteur au-dessus de la flottaison (HAB)

Le premier critére discuté ici est celui de la hauteur au-dessus de la flottaison (van der
Veen, 1996). La hauteur au-dessus de la flottaison correspond a ’épaisseur de glace en exces
par rapport a ’équilibre hydrostatique. En d’autres termes, c’est la hauteur de glace qui
n’a pas (encore) apporté sa contribution au niveau de la mer ou du lac. Elle se définit

mathématiquement par :

Hap=H-""m, (2.2)

Pi
avec H D'épaisseur de glace (ici, au terminus), H, la profondeur d’eau au terminus, p; la

densité de la glace, et p,, la densité du milieu proglaciaire (lac ou océan). Une illustration de

la hauteur au-dessus de la flottaison est donnée sur la Fig. 2.7.



2.2. Approches empiriques 41

HAB
Hr

Huw

Y

Posé A la flottaison Flottant

FIGURE 2.7 — Hauteur au-dessus de la flottaison (HAB). C’est I’épaisseur de glace qui n’a
pas encore apporté sa contribution a ’augmentation du niveau de ’eau.

Basé sur une étude du glacier Columbia (Alaska) entre 1976 et 1992, 'article montre que
le glacier n’a jamais supporté une hauteur au-dessus de la flottaison de moins de 50m. Van
der Veen a observé que si le glacier s’amincit, et que la hauteur de glace au-dessus de la
flottaison chute en dessous de 50m, le vélage intervient et le glacier recule jusqu’a ce que
ce criteére soit a nouveau satisfait. Ce critere est inspiré d’un critere antérieur de Meier and
Post (1987), selon lequel le terminus se situe au point ou la pression effective devient nulle
(van der Veen, 1996).

Bien que ce critére ne soit pas le premier du genre, il a été souvent employé. En particulier,
il a été appliqué avec succes sur la modélisation du retrait de certains glaciers, tel que le
glacier du Hansbreen, au Svalbard ( Vieli et al., 2001). Venteris (1999), quant & lui, compare le
comportement de glaciers patagoniens avec le modele HAB, et en conclue un comportement

similaire.

2.2.2 Profondeur d’eau au terminus

Le second critere de vélage empirique repose sur une idée selon laquelle le taux de vélage
dépend uniquement de la profondeur d’eau au terminus du glacier. La premiere loi empirique
provient de Brown et al. (1982), qui relie le taux de vélage proportionnellement & la pro-
fondeur d’eau au terminus, suite a des études statistiques de la décharge d’iceberg, au front
de quinze glaciers d’Alaska. Il applique ensuite sa loi linéaire sur le glacier Columbia, et y
trouve une concordance des résultats satisfaisante. Depuis, de nombreuses observations ont
été réalisées sur différents types de glaciers a terminaison marine ou lacustre, dans toutes les
régions du monde, sur des glaciers polaires et tempérés, des glaciers de montagne ou marins

(Warren et al., 2001; van der Veen, 2002; Boyce et al., 2007). Suite aux différentes observa-
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tions réalisées, deux comportements différents ont été reportés, selon que les glaciers sont a
terminaison marine (Pelto and Warren, 1991) ou lacustre ( Warren and Kirkbride, 2003).
Pelto and Warren (1991) ont mené leur étude sur des glaciers a front marin d’Alaska, du

Groenland et du Svalbard, et en ont déduit une expression du taux de vélage suivant :
Ve =70+ 8.33H, (2.3)

Warren and Kirkbride (2003), quant & eux, se concentrent sur I’étude des glaciers a

terminaison lacustre de Nouvelle-Zélande et proposent la loi suivante :
Ve =174+ 23H, (2.4)

Ces données sont résumées par Haresign (2004) dans sa these de doctorat. La Figure 2.8

illustre ’ensemble de ces données. Ces résultats corroborent les observations faites précédemment

selon lesquelles le taux de vélage des glaciers a front marin est un ordre de grandeur supérieur

a ceux a front lacustre.
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FIGURE 2.8 — Variation du taux de vélage en fonction de la profondeur d’eau au terminus
pour différents types de glaciers. D’apres Haresign (2004).

La paramétrisation de Pelto and Warren (1991) a été utilisée a plusieurs reprises : en
particulier par Landvik et al. (1998), pour évaluer I'extension de la calotte du Svalbard lors du
dernier maximum glaciaire. De méme, Dowdeswell and Siegert (1999); Siegert et al. (1999);
Siegert and Dowdeswell (2004) emploient pour reconstruire les conditions glaciaires de la

calotte eurasienne. Enfin, a 1'aide de la méme paramétrisation, Bigg et al. (1997) simule la
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distribution de taille des icebergs vélés le long de la cote Groenlandaise avant de modéliser
leur dérive dans 'océan.

La paramétrisation de Warren et Kirkbride a été, quant a elle, utilisée pour la recons-
truction de I’évolution des lacs d’eau douce proglaciaires dans la région du nord-ouest du
Canada, lors de la derniere déglaciation, par Stokes and Clark (2004). Finlayson et al. (2010)
emploient cette relation dans I’évaluation de la décharge de glace de la calotte brittano irlan-
daise. En outre, les mesures de taux de vélage proposées par Warren and Kirkbride (2003)
ont été également confirmées par une étude indépendante de Dykes et al. (2010), sur le retrait
du glacier Tasman, en Nouvelle-Zélande.

En 2003, Hanson and Hooke (2003) modélisent par éléments finis I’état de contrainte
dans la glace au niveau du front du glacier, pour différentes valeurs de profondeur d’eau au
terminus. Les gradients du champ de vitesse horizontal ainsi obtenus confirment 1’assertion

selon laquelle taux de vélage et profondeur d’eau sont corrélés.

2.2.3 Plateformes de glace

Pour l'estimation du taux de vélage des plateformes flottantes, Alley et al. (2008) pro-
posent une loi reliant le taux de déformation au taux de vélage. Leur étude s’appuie sur des
observations de plusieurs plateformes de glace antarctiques et glaciers a terminaison flottante

groenlandais. La loi obtenue est de la forme :
Ve = 150008%4, (2.5)

avec € le taux de déformation, donné par I'observation des gradients de vitesse a la surface des
plateformes. Dans cette étude, les auteurs s’appuient sur le mécanisme de premier ordre décrit
en Sect. 2.1.3.1. Le vélage d’iceberg est régi au premier ordre par 1’étirement longitudinal
sur la plateforme.

Cette équation déterminée par observation a trouvé une consistance physique dans le
travail de Amundson and Truffer (2010), dans lequel les auteurs relient analytiquement le
taux de vélage avec le taux de déformation et I’épaisseur de glace au front avant et apres un
évenement de vélage.

En outre, cette paramétrisation a été utilisée a plusieurs reprises ces dernieres années.
Elle est implémenté dans le modele d’écoulement Ice Sheet System Modelling (ISSM) et
utilisée dans Larour et al. (2012). Winkelmann et al. (2011) s’inspire de cette formulation

pour développer un critere de vélage similaire. Elle est aussi validée par observation du com-



44 Chapitre 2. Le vélage d’iceberg, état de I’art des connaissances

portement des glaciers a grande échelle, en Antarctique et au Groenland (Joughin et al.,
2012), et a petite échelle, au niveau du glacier Columbia, en Alaska, par Walter et al. (2010).
Hindmarsh (2012) 'emploi comme condition limite dans une théorie de la couche limite ana-
lytique pour laquelle il modélise ensuite 1’écoulement visqueux de glaciers et de plateformes

de glace.

2.2.4 Limitations

Ce type de représentation présente l'intérét majeur d’étre facile a implémenter dans
des codes de calculs, et représente avec une bonne fiabilité les comportements observés sur
certains glaciers, ce qui promeut encore aujourd’hui son utilisation. En revanche, il présente
de séveres limitations. Dans le cas du modele HAB, étant donné que le vélage intervient
avant que le glacier n’atteigne la flottaison, il interdit la formation de plateformes flottantes,
et ne peut pas représenter ou expliquer le vélage des parties flottantes ni la formation de
crevasses basales.

Hanson and Hooke (2000) étudient les processus physiques pouvant expliquer la viabilité
du modele empirique de Warren and Kirkbride (2003). Parmi leurs conclusions, ils reléevent
le fait que 'augmentation de la hauteur d’eau au terminus augmente la contrainte déviatoire
en traction a la base du glacier, et facilite le vélage. Dans leur conclusion, ils soulignent
néanmoins que la hauteur d’eau au terminus n’est probablement que I'un des nombreux
parametres qui modifient le taux de vélage.

Par ailleurs, Alley et al. (2008) admettent I'impossibilité de prise en compte dans leur
approche des forcages externes secondaires tels que les vagues, marées, les collisions avec des
icebergs ou des propriétés du matériau glace (température, épaisseur, géométrie) qui peuvent
intervenir dans le processus de vélage. En outre, ayant été calibré sur les plateformes flot-
tantes d’Antarctique, ce modele ne permet pas de représenter le vélage des glaciers émissaires
posés, ou a la limite de la flottaison, présents en grand nombre sur les cotes groenlandaises.

De maniere générale, ces lois empiriques soulévent le probleme de leur versatilité (cf.
Fig. 2.8). La plupart, si elles peuvent étre efficaces dans un cas précis, restent inapplicables
dans d’autres situations et par conséquent, difficilement implémentables dans un modele en
vue de simulations complexes, d’estimation fiable de décharge de glace ou de projections a

grande échelle.
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2.3 Approches physiques

Compte tenu de la faible versatilité des lois de vélage basées sur une analyse empirique
(application unique a des glaciers marins ou des glaciers d’eau douce, spécificité géographique
ou topographique des glaciers considérés) et dans le but d’améliorer la justesse des modeles
numériques, il est nécessaire d’y intégrer les processus physiques sur lesquels repose la for-
mation des icebergs (Nick et al., 2009). Cela s’effectue en deux temps. D’abord, il s’agit de
comprendre comment se forment les crevasses et la facon dont elles se propagent dans le
milieu (Nye, 1957; van der Veen, 1998a,b; Pralong et al., 2003). Ensuite, il est nécessaire de
définir un critere de vélage implémentable dans un modele d’écoulement (Benn et al., 2007a;
Nick et al., 2010). Ces deux étapes, bien que liées, sont & prendre en compte successivement.
Plusieurs de ces critéres ont été appliqués (Rist et al., 1999; Pralong and Funk, 2005; Jou-
vet, 2010; Cook, 2012) et des comparaisons entre ces méthodes ont été réalisées (Mottram
and Benn, 2009; Nick et al., 2010). Dans cette partie, on se propose d’établir une liste des

méthodes et criteres physiques actuellement proposés dans la littérature.

2.3.1 Propagation des crevasses

2.3.1.1 Initiation et propagation d’une crevasse

Les crevasses sont formées par rupture fragile de la glace ou du névé soumis a des
contraintes. L’initiation d’une crevasse et son extension macroscopique requierent 1’existence
de micro défauts dans le matériau glace a 1’échelle cristallographique se propageant a une
échelle mésoscopique, a partir de laquelle la propagation s’effectue de maniere fragile, au sens
de la mécanique de la rupture linéaire élastique (LEFM) (Weiss, 2004).

Rist et al. (1996, 1999) étudient la propagation de fractures sur la plateforme flottante
de Ross et de Ronne-Filchner, en Antarctique, et montrent que la taille des fissures initiales
nécessaires pour la propagation des crevasses est de l'ordre de plusieurs dizaines de cen-
timetres (environ 10 cm a 50 cm). Ces chiffres ont été également confirmés par Nath and
Vaughan (2003), pour I’étude de propagation de crevasse a partir de fissures présentes sous
la surface de la glace. Les modeles de vélage présentés dans les sections 2.3.1.2 et 2.3.1.3 font
I’hypothese que ce type de fissure est déja présent a la surface du glacier.

L’initiation d’une crevasse peut se faire selon trois modes de fracturation : le mode I
correspond a l'ouverture d’une fracture dans le plan normal a I’axe d’extension maximal. En

mode II, la crevasse se développe sous l'effet du cisaillement et dans la direction de celui-ci,
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les deux parois de la crevasse restant en contact. Le mode III correspond a une ouverture sous
un effet de cisaillement, comme pour le mode II, mais celle-ci se fait dans un plan parallele
au plan de la fissure et paralléle au plan du front de la fissure (déchirement) (voir Figure

2.9).

1 s
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Mode | Mode Il Mode llI
Opening Sliding Tearing

FIGURE 2.9 — Modes de fracturation. D’apres van der Veen (1998b).

La plupart des études menées sur le sujet ne considerent que 'ouverture des crevasses
en Mode I, méme si certaines études ont été menées en considérant également 'effet du

cisaillement sur le développement des crevasses et leur orientation (van der Veen, 1999).

2.3.1.2 Critere de Nye

En 1957, Nye propose une loi permettant de calculer la profondeur maximale d’un champ
de crevasse en partant du principe que celle-ci s’étend jusqu’au point ou les forces qui tendent
a ouvrir la crevasse sont exactement compensées par celles qui tendent a la fermer. La force
tendant & ouvrir la crevasse est celle issue de 1’étirement longitudinal, et celle visant a la
fermer résulte du poids de la glace (Nye, 1957). Selon cette considération, la profondeur maxi-
male de la crevasse d est celle pour laquelle S,, = P;, avec S,, la contrainte en traction,
et P, = —p;gz la contrainte exercée par le poids de la glace, qui augmente avec la profon-
deur(voir Figure 2.10a). Au-dela d’une certaine profondeur, la pression glaciostatique devient
alors plus forte que la contrainte longitudinale, et la pénétration de la crevasse s’interrompt.

Mathématiquement, ce critére s’écrit en fonction de la composante en traction du tenseur

des déformations é,,, a travers la loi de Glen reliant o et . En accord avec notre systeme
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FIGURE 2.10 — Schéma des forces s’exercant sur une fracture unique (a) sans eau dans la
crevasse (b) avec de 'eau dans la crevasse. D’apres Weiss (2004).

de notation, la crevasse se propage ainsi a une profondeur telle que o,, = 0, et s’écrit :

2 ()"

ou A est le parametre de fluidité. Weertman (1973) a complété en premier cette étude en
précisant qu’une crevasse isolée se propage plus profondément d’un facteur 7/2; si I'on enléve
Ieffet d’écrantage des contraintes par les crevasses adjacentes. Par ailleurs, il montre qu’une
crevasse remplie d’eau peut, en fonction du niveau d’eau dans celle-ci, se propager a travers
toute ’épaisseur du glacier (Paterson, 1994). Dans cette configuration, en effet, s’ajoute un
terme d’ouverture, a la contrainte longitudinale, correspondant a la pression de 'eau dans

la crevasse py,gd,, (Benn et al., 2007a) (cf. Fig. 2.10 b) :

1
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pig \ A Pi 27

avec d,, la hauteur d’eau dans la crevasse. Un effet de seuil nécessaire pour l'initiation de la
fracturation (¢*) est également proposé (Benn et al., 2007a) et ajouté a ce critére, permettant

d’y intégrer une particularité propre a la LEFM (voir Sect. 2.3.1.3).
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Comme évoqué précédemment, les crevasses basales peuvent jouer un role non négligeable
dans le processus de vélage. Elles peuvent se former en particulier au niveau de la ligne
d’échouage, lorsque les forces de flottaison imposent des contraintes en traction a la base du
glacier. Dans leur papier, Nick et al. (2010) développent le critére de Nye en y implémentant
une physique décrivant la formation de ce type de crevasse. Leur modele s’applique ainsi aussi
bien aux terminus de glaciers posés que flottants et fait '’hypothese que les crevasses sont
proches les unes des autres, ce qui permet d’ignorer la concentration des contraintes autour
de I'extrémité d'une crevasse unique. Dans ce cas, la hauteur de la crevasse basale s’exprime
en prenant en compte la pression glaciostatique, la pression hydrostatique a l'intérieur de la
crevasse et la contrainte de traction liée a I’écoulement de la glace. Elle se résume alors par

I’équation suivante :

W=l (5) - m) >

avec H,p la hauteur de glace au-dessus de la flottaison (cf. Eq. 2.2).

Ce critere a été utilisé dans plusieurs modeles numériques, et est actuellement le plus
répandu dans les modeles d’écoulement le long d'une ligne d’écoulement en 2D (Nick et al.,
2010; Cook et al., 2014; Lea et al., 2014; Todd and Christoffersen, 2014). 11 a été adapté en
3D et appliqué sur le glacier Johnsons, en Antarctique, par Otero et al. (2010). Entre autres
modifications, les auteurs 'ont rendu dépendant de I’épaisseur de glace et davantage sujet
aux effets 3D.

Ce modele a 'avantage d’étre simple et facile a implémenter (Mottram and Benn, 2009),
mais présente certaines approximations : d’une part, dans sa version principalement utilisée,
il ne prend pas en compte l'effet de seuil nécessaire pour initier la propagation de la crevasse.
D’autre part, il ne s’applique que dans un champ de crevasse, et ne représente donc pas la
propagation d'une crevasse unique. En outre, il ignore ainsi la concentration de contraintes
autour de la pointe de la crevasse et également la profondeur de celle-ci, dans son calcul de
propagation.

Principalement, il est bon de noter que ce critere, le plus utilisé a 'heure actuelle dans les
modeles physiques, n’est pas un critere de propagation des fractures basé sur la mécanique
de la rupture linéaire élastique. Ainsi, il n’integre pas 'effet du profil de contrainte le long de
la fissure dans le calcul de sa propagation, mais considere uniquement le champ de contrainte

a un point donné, pour lequel la profondeur est donnée par o,, = 0.
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2.3.1.3 Meécanique de la rupture

Le probleme de la concentration des contraintes autour de I'extrémité de la fissure a
été largement discuté dans Smith (1976) and Rist et al. (1996) et plus précisément détaillé
dans van der Veen (1998a,b). Dans ces travaux, les auteurs appliquent la mécanique de
la rupture linéaire élastique (Griffith, 1921) a des crevasses uniques ou a des champs de
crevasses. Le principe de la LEFM repose sur le concept de facteur d’intensité de contrainte
(stress intensity factor) qui caractérise l'intensité de la singularité du champ de contraintes
a la pointe de la fissure (Lemaitre et al., 1988), et qui fournit un critere de rupture pour les
matériaux fragiles (Anderson, 2005). Il s’écrit sous la forme Ky, K et K77, symbolisant
respectivement le facteur d’intensité de contraintes en mode I, mode II et mode III (voir
Fig. 2.9). En mode I, on I'exprime mathématiquement sous la forme K; = So+/wds, avec (3
un facteur dimensionnel qui caractérise la géométrie du systéme, o le profil de contraintes en
traction ou compression le long de la fissure, et d, la profondeur de la crevasse. La capacité
de I’état de contrainte a propager ou non la fissure dépend alors du critere choisi.

Plusieurs approches successives ont été proposées pour décrire la propagation de la cre-
vasse. Smith (1976) considére que la crevasse se propage dans le milieu tant que K; > 0.
van der Veen (1998b), lui, fait intervenir la ténacité du matériau K. (fracture toughness).
Elle caractérise la résistance mécanique du matériau a la propagation de fissures. Ainsi, la
rupture s’initie lorsque le facteur d’intensité de contrainte dépasse la ténacité de la glace :
soit K; > Kj.. L’application de ce critéere nécessite donc la connaissance de K. : pour la
glace, celle-ci a été mesurée sur des carottes de glace du Groenland et de de la plateforme de
Ronne entre 0,1 MPa a'/? et 0,4 MPa a'/? (Fischer et al., 1995; Rist et al., 1996). Schulson
and Duval (2009) proposent une valeur obtenue en laboratoire de 0,1 MPa a'/2. Les résultats
montrent que la ténacité de la glace augmente avec la densité, i.e. avec la profondeur de la
glace.

Dans son étude, van der Veen applique le principe de superposition des contraintes, ce qui
lui permet de modéliser la contrainte totale subie par la glace comme la somme de chacune
des contraintes issues des différents processus (pression glaciostatique, hydrostatique, terme
d’ouverture, présence d’eau dans les crevasses, densification du névé). Il permet ainsi de
prendre en compte facilement, par exemple, la variation de la densité avec la profondeur,
ce qui a pour effet d’augmenter sensiblement la profondeur théorique des crevasses (voir
Figure 2.11). De méme, la modélisation de la pression d’eau dans les crevasses montre qu'une

crevasse remplie d’eau jusqu’a 15 metres de la surface supérieure peut se propager de maniere
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instable jusqu’au lit rocheux, dans la mesure ou la contrainte de traction subie par la glace
dépasse les 150 kPa. Cette accumulation d’eau de fonte dans les crevasses a été reprise comme
mécanisme pour justifier 'effondrement de certaines plateformes (Scambos et al. (2000, 2003);

Hulbe et al. (2004); Scambos et al. (2009) et Sect. 2.1.3.5).
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FIGURE 2.11 — Profondeur de pénétration d'une crevasse surfacique en fonction de la
contrainte en traction dans le cas d'un glacier épais de 500m (gauche), et 2500m (droite). La
profondeur de la crevasse est indiquée pour deux valeurs de ténacité (0,1 et 0,4 M Pa'/?),
calculée avec une densité variable. Les courbes pointillées et celle en trait fin représentent
la solution a densité constante de Weertman (1973) et de van der Veen (1998b). D’apres
van der Veen (1998b).

Un des points forts de cette approche est qu’elle s’applique aussi bien a une crevasse
isolée qu’a un champ de crevasse. En outre, (van der Veen, 1998a) propose une extension pour
modéliser de la méme maniere la propagation des crevasses basales. Par un calcul analytique,
il montre que la propagation de celles-ci sur un glacier posé n’est possible que si la pression
de l'eau dans la crevasse compense le poids de la glace. Elle requiert donc que le glacier
approche la flottaison, et explique de cette facon la faible quantité d’observations de crevasses
basales sur les glaciers posés, par rapport aux plateformes flottantes (Luckman et al., 2011,
MecGrath et al., 2012). Cependant, ces études menées dans le cadre de la mécanique de
la rupture linéaire élastique sont incapables d’expliquer certaines observations, telles que
I'initiation de 'ouverture d’une crevasse, ou 'accélération de celle-ci. Dans Weiss (2004) est
proposé un mécanisme de rupture sous-critique, satisfaisant les observations d’accélération

de fracturation qui précedent des évenements de vélage. Cette théorie reste toutefois limitée
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par le manque d’observations.

Rist et al. (2002) proposent une analyse de stabilité des plateformes de glace en Antarc-
tique a partir de mesures expérimentales de carottes de glaces récupérées sur la plateforme
de Ronne-Filchner. Les auteurs identifient une formulation empirique linéaire reliant le fac-
teur d’intensité de contrainte avec la densité de la glace. En appliquant ces résultats a leur
modele, ils déduisent la contrainte nécessaire pour empécher la propagation instable des cre-
vasses basales et surfaciques. Ces résultats corroborent l'analyse de van der Veen (1998a,b),
en affirmant que les crevasses de surfaces ne peuvent pas se propager au-dela d'une cer-
taine profondeur, en I'absence d’eau a l'intérieure de celles-ci. Cette loi a été reprise par
Jansen et al. (2010), qui 'appliquent sur une simulation d’écoulement sur la méme plate-
forme flottante, afin d’identifier la position et 'orientation des crevasses surfaciques. En les
comparant avec des observations de surface, ils trouvent une concordance satisfaisante entre
modélisation et observation. La mécanique de la rupture linéaire élastique a également été
comparée au critere de Nye et a des observations de terrain sur un glacier a terminaison
lacustre d’Islande par Mottram and Benn (2009). Les auteurs n’observent pas de différence

notable entre les deux modeles.

2.3.1.4 Meécanique de ’Endommagement

Le troisieme outil employé pour évaluer la propagation de crevasses repose sur la mécani-
que 'endommagement. Selon Lemaitre et al. (1988), “La théorie de 'endommagement décrit
I’évolution des phénomenes entre 'état vierge et 'amorcage de la fissure macroscopique”. A
la différence des deux méthodes présentées ci-dessus qui étudient le champ de contrainte a
un instant donné, la mécanique de I'’endommagement se concentre sur 1’évolution de zones
de glace endommagées a I’échelle mésoscopique. La théorie de I'endommagement repose sur
I'évolution et le transport d’une variable d’endommagement (habituellement notée D, et
dont la premiére apparition date de 1958 dans Kachanov, 1958) qui va affecter la rhéologie
de la glace, en diminuant sa viscosité. Cette variable dépend de la densité de micro fissures
dans le milieu, et elle est comprise entre 0 pour un matériau vierge et 1 pour un matériau
complétement endommagé. La mécanique de 'endommagement a été appliquée a la frac-
turation de la glace a plusieurs reprises, surtout au cours des derniéres années (Xiao and
Jordaan, 1996; Pralong et al., 2005, 2006; Jouvet, 2010; von Bock und Polach and FEhlers,
2013; Keller, 2013; Keller and Hutter, 2014; Krug et al., 2014), aussi bien pour les fractura-

tions de glaciers de montagne (chutes de séracs ou avalanches) (Pralong et al., 2003; Borstad
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and McClung, 2011; Jouvet et al., 2011) que pour des plateformes flottantes ou des glaces
polaires (Borstad et al., 2012; Duddu and Waisman, 2013, 2012; Borstad et al., 2013), et
dans différents types de modeles en deux dimensions.

En extension par rapport a la théorie de Lemaitre, certains auteurs poussent 1'utilisation
de la mécanique de 'endommagement a la représentation du développement des crevasses
macroscopiques, jusqu’au vélage ( Pralong and Funk, 2005; Duddu and Waisman, 2013; Duddu
et al., 2013). Le débat reste ouvert sur le sujet. En théorie, la mécanique de I’endommagement
peut étre utilisée a de telles fins dans le cadre de la propagation de fracture dans un matériau
ductile, dans le cas ou la propagation se fait par croissance et coalescence de cavité s’opérant
par déformations plastiques. En revanche, la fracturation de la glace se fait par rupture
fragile, méme a des températures tres proches de 0°C, et donc ne rentre pas dans le cadre de
la mécanique de 'endommagement.

Jusqu’a présent, les résultats obtenus avec la mécanique de I’endommagement sont en
général cohérents avec les observations in situ. En particulier, Pralong and Funk (2005)
arrivent a reproduire la formation d’une crevasse au terminus d’un glacier suspendu et
I’accélération de la glace dans les derniers instants précédant la rupture. Par inversion de
I'endommagement sur le Larsen B, Borstad et al. (2012) ont montré que 'effondrement du
terminus flottant s’effectue lorsque la plateforme est endommagée a 60 %. Dans Borstad et al.
(2013), les auteurs modélisent la production d’endommagement sur la plateforme flottante
du larsen C, et reproduisent avec une bonne exactitude géographique les zones de crevasses
observées par satellite.

Cependant, la mécanique de 'endommagement est encore peu utilisée dans les modeles,
du fait de la difficulté numérique d’implémentation qui en découle. Elle n’a pas encore été
employée pour simuler le vélage d’iceberg. Elle sera décrite de facon plus détaillée et utilisée

dans le cadre de cette these dans les chapitres suivants.

2.3.2 Critere de vélage

Les méthodes présentées précédemment décrivent I’évolution des crevasses et leur profon-
deur maximale dans des glaciers posés et plateformes flottantes. Une fois la profondeur de
crevasse calculée par une méthode donnée, il s’agit d’appliquer un critere afin de déterminer
dans quelle condition le vélage intervient.

Théoriquement, la décharge d’iceberg s’effectue lorsque les crevasses (basales ou surfa-

ciques) ont traversé la totalité de 1’épaisseur du glacier. En pratique, on définit une profondeur
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critique de crevasse a partir de laquelle on considere que la portion située en aval de celle-ci
est vélée. Pour cela, deux critéres sont principalement utilisés :

— les crevasses surfaciques atteignent le niveau de la mer

— les crevasses surfaciques et basales se rejoignent, signifiant une fracture sur toute

I’épaisseur de la glace.

2.3.2.1 Propagation jusqu’au niveau de ’eau

Dans Benn et al. (2007a) est proposé un critere selon lequel la position du terminus d’un
glacier posé est définie comme le point ou la profondeur d’une crevasse surfacique est égale a
la hauteur de glace émergée, ou encore, lorsque la pointe de la crevasse atteint le niveau de
la mer (cf. Fig. 2.12 a). On considere ensuite que le vélage s’effectue sur toute 1’épaisseur du
glacier. Deux observations soutiennent ce raisonnement : (i) le vélage de la partie émergée
est souvent rapidement suivi par le vélage des parties sous-marines, qui remontent, par
poussée d’Archimede (Motyka, 1997) (ii) les observations montrent que le vélage intervenant
a proximité du front, une connexion hydrologique peut se mettre en place entre la crevasse
et le milieu pro-glaciaire, permettant a la crevasse de se remplir d’eau, et facilite ainsi sa
propagation jusqu’au fond (Benn et al., 2007a).

L’intérét de ce critere est qu’il est simple d’implémentation. Il est le plus employé dans
les modeles de vélage dynamiques (Nick et al., 2010). Mais il présente néanmoins plusieurs
limitations : (i) on suppose que la crevasse se remplie d’eau (par jonction avec l'eau au
terminus ou par fonte de surface) (Cook et al., 2012). Cette hypotheése peut paraitre lourde,
mais elle est soutenue par les observations selon lesquelles les fronts des glaciers sont souvent
parcourus de crevasses paralleles a 1’écoulement, qui permettent ainsi la formation d’un
réseau entre les crevasses transverses et 'océan. (ii) Ce critere, en 1’état, ne s’applique qu’a
une simulation 2D en ligne d’écoulement. En réalité la crevasse doit se propager dans la
direction transverse a 1’écoulement pour isoler totalement un morceau de glace et entrainer
le vélage, ce qui nécessite de modifier le critére pour y intégrer les effets 3D (Benn et al.,
2007a; Otero et al., 2010).

Dans un récent article, Cook et al. (2014) modélisent le comportement du glacier Helheim,
au Groenland, et appliquent une série de forcages externes réalistes a proximité du front,
qu’ils classifient ensuite par ordre d’importance, en fonction de la réponse observée du glacier.
Ces quatre types de forcages sont la présence d’eau dans les crevasses supérieures, la variation

de la pression effective au socle, 'undercutting par 'océan, et 1'effet de la glace de mer et du
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FIGURE 2.12 — Schéma illustratif des variables utilisées dans la description des criteres de
vélage basés sur (a) la profondeur de crevasse jusqu’a la ligne de flottaison (b) la profondeur
de crevasse jusqu’au lit rocheux. D’apres Benn and FEvans (2010).

mélange de glace au front du glacier.

De méme, Lea et al. (2014) emploie également ce critére pour reconstruire le retrait du
glacier Kangiata Nunaata Sermia depuis 1761, et testent la sensibilité de leur modele en
comparant I’évolution de la position du front en réponse a des forcages atmosphériques et
océaniques avec des proxys environnementaux. Les auteurs concluent en affirmant que la
profondeur d’eau dans les crevasses surfaciques, contrainte par le taux de fonte surfacique

est le parameétre le plus sensible de leur modele.

2.3.2.2 Jonction des crevasses surfaciques et basales

Une adaptation du critére précédant a été proposée par Nick et al. (2010). Dans ce nou-

veau critere, Nick consideére que le vélage se fait lorsque les crevasses surfaciques atteignent
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les crevasses basales. Dans le cas d'un glacier dont le terminus est posé, la faible occurrence
de crevasses basales requiert la présence d’eau dans les crevasses surfaciques, nécessaire a
celles-ci pour se propager au-dela d’une certaine profondeur (van der Veen, 1998b). Lorsque
le glacier approche la flottaison, ou dans le cas d’une plateforme flottante, ce phénomeéne est
facilité par le fait que les crevasses basales se propagent vers le haut plus aisément. Ce critere
illustré sur la Figure 2.12 b s’adapte donc bien aux glaciers a la limite de la flottaison et aux
plateformes flottantes.

La comparaison entre les deux criteres de crevasse présentés ici et celui de hauteur au-
dessus de la flottaison (Sect. 2.2) a été menée dans Nick et al. (2010). Les auteurs comparent
le déplacement du front d'un glacier émissaire synthétique, dans le cas de retrait ou d’avancée,
forcée avec une intensité similaire dans chacun des cas. Les deux criteres physiques montrent
des résultats similaires, tandis que le critere de flottaison (HAB) s’écarte fortement de ce
résultat. De méme, Vieli and Nick (2011) utilisent ce critére pour évaluer les forcages externes
capables de reproduire les variations de dynamique observées sur le glacier du Jakobshavn, et
étudier les rétroactions entre vélage, retrait du glacier, et diminution du frottement latéral.
Plus récemment, Nick et al. (2013) proposent des projections de la décharge de quatre gla-
ciers émissaires groenlandais (Petermann, Kangerdlugssuaq, Helheim et Jakobshavn) jusqu’a
I'horizon 2200, a I’aide du méme modele. Une étude similaire a celle de Cook et al. (2014) est
menée par Todd and Christoffersen (2014), sur le glacier Store, au Groenland. La différence
majeure réside dans le fait que les auteurs ne modélisent pas la présence d’eau dans les cre-
vasses pour faciliter leur propagation, et que dans leur étude, le vélage intervient lorsque les
crevasses basales et surfaciques se rejoignent. Le modeéle ainsi proposé permet de représenter

convenablement la dynamique du front ainsi que la formation de langue flottante.

2.3.2.3 Taux de déformation

En reprenant I’étude menée par Alley et al. (2008), Levermann et al. (2012) proposent une
loi basée sur les taux de déformation dans les directions principales. Ce modele développé
et appliqué initialement aux plateformes de Ronne, Ross, et Larsen, a été développé et
complexifié par Albrecht and Levermann (2012, 2014). Dans ces derniers articles, les auteurs
étudient I'initiation et développement des crevasses en 2D plan sur la plateforme de Ronne, a
I'aide du modele par différences finies PISM (Parallel Ice Sheet Model) ( Winkelmann et al.,
2011). Dans cette nouvelle formulation, ils font intervenir une densité de fracture ®, qui

affecte la rhéologie de la glace, d’une fagon similaire a ’endommagement, mais s’appliquant
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sur des crevasses macroscopiques, et non pas des micro fissures. Ensuite, I'initiation des
crevasses se fait selon le critere de von Mises sur les contraintes principales, tandis que la
croissance de la fracture se fait par satisfaction d’un critére uniquement basée sur les taux de
déformation principaux € o. Ils obtiennent ainsi une loi de vélage dépendant d’une constante

de proportionnalités fonction de la densité de fractures dans le milieu kg de la forme :
VC = ]fq:.élég (29)

Une des limites de cette loi est celle avancée par Benn et al. (2007a), a savoir que les
évenements de vélages individuels ou liés aux mécanismes de second ordre ne peuvent pas

étre prédits par cette relation.

2.3.2.4 Approche statistique

Une autre approche consiste a traiter le vélage via une méthode statistique. Bassis (2011)
proposent une formulation selon laquelle le détachement d’iceberg répond a une distribution
probabiliste, pouvant étre influencée par des forcages externes, via la modification de taux
de transition, qui définissent la probabilité que le front avance ou recule. Les auteurs font
I’hypothese que le retrait du front est un processus ergodique. De cette facon, ils parviennent
a représenter aussi bien le détachement ponctuel d’icebergs tabulaires et le vélage a haute
fréquence de plus petits blocs de glace. Cette formulation autorise la formation de langues de
glaces et de plateformes de glaces, et ainsi permet de modéliser tout type de glacier émissaire.

Dans leur paramétrisation, en suivant les études de Reeh (1968) et Hanson and Hooke
(2003) sur la localisation des contraintes maximales, dans le cas de glaciers posés, la pro-
babilité de détachement est plus importante a une distance du front égale a une épaisseur
du glacier. En revanche, dans le cadre de la modélisation des langues et plateformes flot-
tantes, cette probabilité est équi répartie sur toute la longueur de la plateforme. Cette loi
ne nécessite que de formuler les taux de transition par des termes physiques (basés sur la
comparaison avec les données sismiques, ou les observations de propagation de crevasses),
avec l'intérét d’étre applicable a une grande variété de simulations. La difficulté majeure
étant bien entendu de trouver une formulation physique de ces taux de transition.

Néanmoins, les auteurs rappellent que ce type de critere, actuellement, se limite a une
approche bidimensionnelle, en ligne d’écoulement, car la forme du front de vélage, en deux
dimensions planes, ou en trois dimensions, est définie respectivement par une courbe ou un

plan courbe, ce qui n’est actuellement pas pris en compte dans la formulation proposée par
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Bassis (2011). Ce type de modele n’est encore que peu utilisé, malgré son implémentation

en cours dans le modele ISSM (Larour et al., 2012).

2.3.2.5 Paramétrisation générale

Dans le but de les intégrer aux modeles d’écoulement, Amundson and Truffer (2010)
essayent de rendre plus générale la loi empirique de profondeur d’eau au terminus (cf. 2.2).
IIs prennent comme base de réflexion I'observation de van der Veen (1996), selon laquelle le
vélage intervient lorsque la hauteur de glace au-dessus de la mer décroit en dessous dune
valeur seuil. Ils ajoutent a ce critere d’initiation le fait que le front se retire jusqu’a une
position pour laquelle I’épaisseur au terminus atteint une seconde valeur critique. Cette
assertion repose sur le fait que I’épaisseur de glace apres un évenement de vélage est toujours
supérieure a ’épaisseur précédant I’évenement. Les deux épaisseurs sont données par des
fonctions inconnues dépendant du taux de déformation, de ’espacement des crevasses, de la
température de la glace et de I'état de flottaison du glacier, ainsi que d’éventuels forcages
externes (marée, houle, glace de mer, mélange de glace). Dans cette formulation, le taux
de vélage est gouverné au premier ordre par 1’épaisseur de glace, la variation longitudinale
d’épaisseur, le taux de déformation et la fonte au terminus.

Ce développement est destiné a améliorer les modeles de vélages basés sur 1’épaisseur de
glace au terminus, leur permettant ainsi de prendre un compte un large panel d’évenements
de vélage, de type d’écoulements et de géométries. Les auteurs admettent néanmoins I'inca-
pacité de cette paramétrisation a prendre en compte certains processus, tels que la stabilité
des plateformes flottantes ou la relation entre la géométrie du glacier et 'espacement des
crevasses. Comme pour I'approche précédente, une des difficultés majeures réside dans le fait

de caler ces paramétrisations.

2.3.2.6 Modeles par éléments discrets

Le dernier type d’approche abordé dans cette partie concerne les modeles de particules,
comme ceux utilisés dans Astrom et al. (2013) et Bassis and Jacobs (2013). Dans ces modeles,
le glacier est représenté par un assemblage de “particules” de glaces (d’une taille moyenne
de 1 m) qui interagissent les unes avec les autres. Les collisions entre particules comme les
liaisons sont traitées de fagon élastique, et ces dernieres se rompent lorsque les contraintes de
cisaillement ou de traction excedent une valeur donnée (respectivement 1 MPa et 0.1 MPa

pour Bassis and Jacobs, 2013).
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Astrém et al. (2013) présentent plusieurs essais de validation. Ils modélisent un évenement
de vélage depuis un glacier posé sur un sur un plan incliné, pour lequel le frottement basal

varie afin de simuler une transition rapide de glissement basal de type surge (voir Fig. 2.13).

FIGURE 2.13 — Illustration d’un événement de vélage simulé par un modele d’éléments dis-
crets, a différents instants. Un bloc de glace de 200 m de long sur 50 m de haut est posé
sur un plan incliné a 18°. Les liaisons entre les particules sont indiquées par des traits verts.
Lorsque ces liaisons sont rompues, seules les particules noires sont visibles. Le trait épais
rouge représente une zone de fort frottement basal. D’apres Astrom et al. (2013), Fig. 6.

Le modele de Bassis and Jacobs (2013) reproduit plusieurs types de vélages observés,
des petits icebergs dans le cas de glaciers posés, jusqu’au vélage de larges icebergs tabulaires
via la fracturation de plateformes de glace. Les auteurs concluent que les différents régimes
de vélage dépendent en premier lieu de la géométrie du glacier, amenant a divers états de
contrainte dans la glace. Ils mettent également en avant I'importance de I'évacuation des
icebergs pour le vélage d’autres icebergs, procédé observé et décrit plus précisément dans

Amundson et al. (2010). De méme, ils parviennent a reproduire le retrait du glacier Helheim,
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au Groenland, entre 2001 et 2008.

Mais pour des raisons de coilit numérique, ce type modele reste pour l'instant limité
a des applications en deux dimensions le long d’une ligne d’écoulement. Une comparaison
de comportement de la déformation visqueuse d’un bloc de glace a été entreprise entre le
modele d’Astrom et Elmer /Ice. Les résultats montrent que le comportement, s’il est similaire,
présente un fort décalage temporel. L’écoulement dans Elmer /Ice est cing ordres de grandeur
plus rapide que le modele d’Astrém. Les auteurs le justifient par un effet de “blocage” du
matériau granulaire lorsque les particules se retrouvent ordonnées dans une configuration
spécifique, bloquant ainsi ’écoulement.

Cependant, la plus grosse limitation de ce type de modele vient du fait qu’il est, de par
sa conception, incapable de représenter un écoulement viscoplastique. En revanche, certaines
avancées proposent son couplage avec Elmer/Ice. L’écoulement visqueux du glacier est ainsi
modélisé avec Elmer/Ice. Puis, la géométrie du front est reproduite dans le modeéle par
éléments discret, qui représente ensuite la propagation fragile des fractures caractérisant le
vélage, jusqu’a l'obtention d’un nouveau front stable. Celui-ci, a son tour, est réinjecté dans

Elmer/Ice pour la poursuite de la simulation (Zwinger and Astrom, 2014).

2.4 Bilan

Le processus de vélage est un phénomene complexe qui interagit avec la dynamique du
glacier. Au-dela de I’étude qui consiste a comprendre les étroites interactions entre le vélage,
la dynamique du front et la réponse du glacier, nous nous sommes attachés a détailler
les différents processus liés a la décharge de glace. Quatre mécanismes responsables de la
décharge ont été identifiés et hiérarchisés entre le processus de premier ordre que consti-
tue I'étirement longitudinal associé a des gradients de vitesse, et les processus de second
ordre. Ces derniers ne sont pas d’importance moindre, mais simplement dépendants dans
leur amplitude du processus principal.

On a ensuite détaillé les lois empiriques utilisées dans la représentation du vélage d’iceberg
et vu que celles-ci, méme si elles montrent de séveres limitations, ont néanmoins permis de
mettre en avant une distinction comportementale entre les glaciers a front marins, dont la
réponse en terme de taux de vélage est plus importante, et les glaciers a front lacustre, dont

la réponse est inférieure d’environ un ordre de grandeur.

Les approches physiques se sont multipliées au court des dernieres années. Elles se révelent
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aujourd’hui nécessaires pour quantifier précisément la quantité de glace rejetée dans les
océans par ce mécanisme. A ce niveau, plusieurs criteres sont proposés, tant pour la forma-
tion des crevasses que pour la représentation de la décharge mécanique des icebergs. Ils sont
en majorité basés sur un bilan des forces en action a I'intérieur du glacier, mais se différencient
par leurs approches (bilan des forces, mécanique de la rupture linéaire élastique, endomma-
gement). Elles sont plus précises et semblent représenter avec une exactitude acceptable les
observations réalisées sur le terrain, mais restent néanmoins marginales et toujours lourdes
d’implémentation.

La question de la formation des icebergs et de leur impact sur la dynamique glaciaire qui
se pose depuis les années 1960 reste toujours d’actualité, comme le prouvent les scientifiques
dans la recherche d’une loi polyvalente et pérenne. Mais c’est avec le développement des
techniques numériques et la facilité d’acces aux machines de calcul que les modélisations
physiques se sont réellement développées. Néanmoins, comme cela est rappelé dans le der-
nier rapport du GIEC, la compréhension des processus reste a améliorer afin de réduire les
incertitudes quant a ’estimation de la contribution des calottes polaires a 'augmentation du
niveau des mers. Il devient donc évident que les futurs modeles numériques ne peuvent pas
se contenter de lois de vélage empirique, mais ils doivent approcher au maximum les réalités
physiques et en incorporer les processus. C’est dans cette optique que s’articule le travail qui

est présenté dans la suite de ce rapport.



CHAPITRE 3

Modele de vélage

Résumé

Comme cela a été évoqué aux chapitres précédents, la représentation convenable des pro-
cessus de vélage constitue un défi majeur pour la modélisation de la décharge des calottes.
Il sont nécessaires pour intégrer les interactions entre dynamique du front et réponse gla-
ciaire dans le cadre d'une évaluation précise de I'évolution des calottes aux longues échelles
spatiales et temporelles.

Dans ce chapitre, on présente une paramétrisation de vélage basée sur la mécanique de
I’endommagement et celle de la rupture. Elle differe des paramétrisations utilisées préala-
blement de par la combinaison de ces deux approches. La mécanique de 'endommagement
permet de décrire les processus lents de dégradation de la glace a une méso échelle au moyen
d’une variable d’endommagement, et rétroagit ainsi sur 1’écoulement visqueux de la glace en
modifiant sa rhéologie. Une particularité de cette approche réside dans le fait qu’elle permet
de conserver un historique des dégradations subies par la glace lors de son écoulement.
La mécanique de la rupture, quant a elle, permet de représenter la propagation rapide de
fractures caractérisant la rupture fragile de la glace.

La réponse du modele repose sur plusieurs parametres numériques : ceux-ci sont échan-
tillonnés par hypercube latin, et une analyse de sensibilité est menée sur une géométrie
simplifiée (en 2D ligne d’écoulement) du glacier Helheim, au Groenland. Elle permet d’ex-
traire les jeux de parametres d’endommagement conduisant a une réponse glaciere cohérente
avec I’évolution passée. La dynamique glaciaire laisse alors émerger plusieurs populations de
tailles d’évenements modestes (50 m a 150 m) et de courte période (4 a 15 jours). L’analyse
fréquentielle révele également une cyclicité intrinseque dans la position du front, liée a la
topographie du socle et au jeu de parametres d’endommagement imposé. Elle suggere ainsi
la probabilité d'une variabilité naturelle de la position du front des glaciers émissaires.

Le travail résumé ici fait 'objet d’un article en cours de revue :

Krug, J., Weiss, J., Gagliardini, O., and Durand, G.: Combining damage and fracture mecha-
nics to model calving, The Cryosphere Discuss., 8, 1631-1671, doi:10.5194/tcd-8-1631-2014,
2014.
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Abstract Calving of icebergs is a major negative component of polar ice-sheet mass ba-
lance. We present a new calving modeling framework relying on both continuum damage
mechanics and linear elastic fracture mechanics. This combination accounts for both the
slow sub-critical surface crevassing and fast propagation of crevasses when calving occurs.
First, damage of the ice occurs over long timescales and enhances the viscous flow of ice. Then
brittle fractures propagate downward, on very short timescales, considering the ice body as
an elastic medium. The model is calibrated on Helheim Glacier, South-West Greenland, one
of the well monitored, fast-flowing outlet glacier. This allows to identify sets of model pa-
rameters giving a consistent response of the model and producing a dynamic equilibrium in

agreement with observed stable positions of the Helheim ice front between 1930 and today.

3.1 Introduction

Over the last decades, discharge of ice from Greenland and Antarctic ice sheets strongly
increased (Shepherd et al., 2012), due to either an intensified submarine melting, or an increa-
sing rate of ice calving. Recent observations have shown that the ice loss is almost equally
distributed between these two sink terms despite some regional differences (Rignot et al.,
2010; Depoorter et al., 2013). Ice loss by iceberg calving has been evaluated to 13214144
gigatonnes per year for Antarctica in 2013 (Depoorter et al., 2013) and 357 gigatonnes per
year for Greenland between 2000 and 2005 (Rignot and Kanagaratnam, 2006). These figures
could become more significant, as the front destabilization can exert a strong positive feed-
back on glacier dynamics. Indeed, the abrupt collapse of the front can impact the whole
glacier equilibrium, leading to both upstream thinning and acceleration by a loss of but-
tressing, in turn leading to a further increase in ice discharge (Gagliardini et al., 2010b).
The collapse of Larsen B ice shelf in 2002 (Scambos et al., 2004) or the disintegration of the
floating tongue of Jakobshavn Isbrae, on the West coast of Greenland ice sheet the same
year (Joughin et al., 2008a) are two examples on how perturbations near the ice front affect
the upstream and even grounded portion of the adjacent glaciers. In the sake of projecting
ice sheet evolution, a deep understanding and representation of the processes occurring at
the front are necessary, especially those concerning iceberg calving.

Most studies dealing with iceberg calving follow the approach proposed by Benn et al.
(2007b,a). They introduced a criterion suggesting that calving occurs when a crevasse pene-

trates the glacier below the water level. The computation of the crevasse penetration depth is
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based on the work of Nye (1957), and depends on the equilibrium between longitudinal stret-
ching (opening term) and cryostatic pressure (closing term). This so-called “crevasse-depth”
criterion has been applied to individual marine-terminated glaciers of Greenland and An-
tarctica, allowing a successfull reproduction of the front variations (Nick et al., 2010; Otero
et al., 2010; Nick et al., 2013; Cook et al., 2014). Though the model of Nick et al. (2010)
accounts for basal crevasse opening, which improves the capability to reproduce observed
behaviour. However, this model is based on an instantaneous stress balance combined to an
empirical criterion for calving. Consequently, it cannot account for the physical processes
related to fracture propagation, such as the stress concentration at the tip of crevasses, and
does not take into account the role of the stress history on the accumulation of damage,

which may influence calving occurrence time and amplitude.

Another approach to model calving has been done using discrete elements models (Bassis
and Jacobs, 2013; Astrom et al., 2013). These models show interesting results in terms of
calving processes and iceberg size distribution. However, the coupling of such models with
finite-difference or finite-element glacier or ice-sheet models is not straightforward, and their

computational cost is important.

For a few years, some authors have focused on continuum damage mechanics in order to
represent both the development of micro-defects in the ice to the development of macro-scale
crevasses, and their effects on the viscous behaviour of the ice while keeping a continuum
approach. Initially developed for metals deformation (Kachanov, 1958), damage mechanics
has recently been applied to ice dynamics to study the apparition of a single crevasse (Pralong
et al., 2003; Pralong and Funk, 2005; Duddu and Waisman, 2013) or to average crevasse fields
(Borstad et al., 2012). On the other hand, linear elastic fracture mechanics (van der Veen,
1998a,b) has been used to describe the rapid propagation of surface and bottom crevasses
through the ice. This approach has rarely been used in ice-sheet modeling. The reason is
that a realistic representation of crevasses requires a high mesh refinement usually difficult

to reach when modeling large ice masses.

Here we consider a combined approach between damage mechanics and fracture me-
chanics. The proposed physically-based calving model can cover both the accumulation of
damage as the ice is transported through the glacier, and the critical fracture propagation in
the vicinity of the calving front. The slow development of damage represents the long times-
cales evolution of purely viscous ice, while the use of fracture mechanics allows to consider

calving events occurring at shorter timescales, for which the ice can be considered as a pu-
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rely elastic medium. The description of the physics implemented is presented in Sect. 3.2,
covering the damage initiation and its development, the fracture propagation and its arrest
criterion. In Sect. 3.3, sensitivity tests are carried out on Helheim Glacier, and results are

discussed.

3.2 Model Physics

3.2.1 Governing equations for ice flow

3.2.1.1 Ice flow and rheology

We consider an incompressible, isothermal and gravity-driven ice-flow in which the ice
exhibits a non-linear viscosity. The ice flow is ruled by the Stokes equations (i.e. Navier-

Stokes equations without inertial term), meaning the momentum and the mass balance:

div(o) +pig =0 (3.1)
div(u) = 0 (3.2)

where o represents the Cauchy stress tensor, g the gravity force vector, p; the density of ice
and u the velocity vector. The Cauchy stress tensor can be expressed as a function of the
deviatoric stress tensor S and the isotropic pressure p, with & = S — pI and p = —tr(o)/3.
Ice rheology is represented by a non-linear Norton-Hoff type flow law called Glen’s flow law,

which reads:
S = 2ne (3.3)

This equation links the deviatoric stress S to the strain rate €. The effective viscosity n

writes:
]' —1/n —_n)/n
n= 5 (EA) I (3.4)

where I 52 represents the square of the second invariant of the strain rate tensor, A is the
fluidity parameter and F is an enhancement factor, usually varying between 0.58 and 5.6 for

ice-flow models (Ma et al., 2010), depending on the fabric and on the stress state.

3.2.1.2 Boundary conditions

The upper surface is defined as a stress-free surface. In the coordinate system (z, y, 2),

it obeys the following equation:
07 N 074 N 07z
Us—— + Vs—
ot ox dy

— W, = a, (3.5)
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where z; refers to the elevation of the upper surface, and (us, vs, ws) are the surface velocities.
The surface mass balance ay is prescribed as a vertical component only. As we neglect any

effect of atmospheric pressure, normal and tangential stresses at the surface are zero:

Unn’s =0

s=0(0{=1,2)

O-nti

Subscripts n and t; respectively refers to normal (pointing outward) and tangential directions.

Similar to the upper free surface, the bottom surface evolution is described by:

8zb 82;, azb .
E + Ub% + Ubaiy — Wp = Qp (36)

where (up, vp, wy) are the basal velocities, and a;, represents the vertical component of the
basal mass balance (melting or accretion). At the bed, the glacier can be either grounded or
floating. The grounded part of the glacier undergoes a shearing stress which is represented

by a non-linear Weertman-type friction law:

u-n=>0

b=t (0-n)|p = Cuiuy, (i =1,2)

Unti

where C' and m = 1/3 are respectively the friction coefficient and exponent. w;, is the norm
of the sliding velocity up = u — (u - np )1y, with ny the normal outward-pointing unit vector
to the bedrock. Where the ice is floating the free surface is forced by an external sea pressure

normal to the surface:

Unn|b - _ng(lw - Zb)
O-ntilb =0(=1,2)

where p,, is the water density, [, the sea level, and z, refers to the elevation of the bottom
surface. The position between the grounded and floating part of the basal boundary, i.e.
the grounding line, is part of the solution and computed solving a contact problem following
Durand et al. (2009) and Favier et al. (2012). The inverse method described in Jay-Allemand
et al. (2011) is used to infer the basal friction coefficient C' by reducing the mismatch between
observed and modelled surface velocities.

The ice front is defined as a third free-surface, which can also undergo melting. In analogy
to the other free surfaces we get:

8xf
ot

8xf _
0z

axf
+ v +w Ur = a 3.7
"By ! F=as (3.7)
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where (us, vy, wys) are the frontal velocities, and ay characterizes the frontal mass balance.
The ice front is exposed to the water pressure below sea level and is stress-free above sea

level. These Neumann conditions read:

Onnlf = —maz(pwg(ly — 2),0)
Oy =0 (i = 1,2)

The list of physical and numerical parameters used in this paper is given in Tab. 3.1.
Some boundary conditions are specific to the 2D flowline application conducted in Sect. 3.3,

and are described in detail in Sect.3.3.2.

3.2.2 Continuum damage mechanics model

Continuum Damage Mechanics (CDM) was introduced by Kachanov (1958) to quantify
the degradation of mechanical properties resulting from the nucleation of internal defects
such as microcracks or voids. In this case, the internal defects must be small compared to
the representative volume element over which damage is considered. In case of ductile failure,
when the propagation of a macrocrack is associated with the nucleation of defects (voids)
ahead of crack tip in a so-called fracture process zone (FPZ), damage mechanics has been
used to describe the macrocrack propagation itself. There is so far no evidence of such ductile
failure in ice. Consequently, we use in the present work damage mechanics to deal with the
effect of a field of crevasses on ice flow, and not to describe the propagation of an individual
crevasse. Here, as stated by Lemaitre et al. (1988), we consider that CDM describes the
evolution of phenomena in the medium from a virgin state to the initiation of macroscopic
fractures. In this approach the material is always considered as a continuous material, even
when the level of damage is very high. Slow deformation is typically encountered in glaciology,
when ice flows slowly under its own weight following the surface slope. CDM has been
successfully used in ice-flow models to deal with some glaciological problems such as the flow
acceleration of large damaged areas or the opening of crevasses in hanging glaciers (Xiao and
Jordaan, 1996; Pralong et al., 2003; Pralong and Funk, 2005; Jouvet et al., 2011; Borstad
et al., 2012).

The principle of CDM models is based on the use of a damage variable, usually denoted
D, which represents the degradation of mechanical properties (stiffness, viscosity,...) resulting
from a population of defects which effect is averaged at a mesoscale. When considering an

anisotropic approach, damage must be represented as a second order tensor (Murakami and
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Ohno, 1981; Pralong and Funk, 2005). However, following Pralong and Funk (2005), we here
consider isotropic damage as a first approximation. In this case, the state variable D is a
scalar quantity, which varies between 0 and 1. While the ice is considered undamaged for
D = 0, full damage is attainable with D approaching 1.

To describe the effect of damage on the ice flow, an effective deviatoric part of the Cauchy

stress tensor is introduced:

S = (1_SD), (3.8)

This effective stress can be understood as the original force applied on an effective undamaged
area only. Using the equivalence principle of Lemaitre et al. (1988), strain is affected by the
damage only through the effect of an effective stress entering the constitutive equation (see
Eq. 3.3) at the place of S, and thus change the expression of the Cauchy stress tensor o in
the Stokes equations (See Eq. 3.1) . Thereby, there is no need to define an effective strain
rate.

Our approach deals with a modelling of the viscoplastic flow of ice. The viscous behaviour
of the ice is described using Glen’s flow law, which links the deviatoric part of the Cauchy
stress tensor to the strain rate tensor. Consequently, when accounting only for viscous de-
formation, damage of the ice only impacts the deviatoric part of the Cauchy stress tensor,

and not the cryostatic pressure.

3.2.2.1 Damage evolution

Damage is a property of the material at the mesoscale. It is therefore advected by the
ice flow, and evolves through time depending on the stress field. To take this evolution into

account, we prescribe an advection equation reading;:

oD op_ ] T () >0 (3.9)

ot 0 otherwise

where the right hand side represents a damage source term f(). This term can be written
as a function of a damage criterion y and a numerical parameter B, which we will henceforth

call damage enhancement factor:

fx)=B-x (3.10)

In Sect. 3.3, some sensitivity experiments of the CDM model to the damage enhancement

factor are presented.
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The choice of the damage criterion is pivotal for the representation of damage increase,
and its physical expression is a critical step in the formulation of a CDM model. Commonly
used criteria are the Coulomb criterion ( Vaughan, 1993), the von Mises criterion (Albrecht and
Levermann, 2012), or the Hayhurst criterion (Pralong and Funk, 2005; Duddu and Waisman,
2013, 2012). However, these criteria are not necessarily applicable to the damage of ice: the
Coulomb criterion is used for a representation of frictional process under compressive loading
(e.g. Weiss and Schulson, 2009). The von Mises criterion is a plasticity criterion, aimed
at describing the plastic yielding of ductile materials. Hence, it is expressed in terms of
deviatoric stresses only, is independent of cryostatic “pressure” (either positive or negative),
and symmetric in tension and compression. For all these reasons, it is not suited to describe
ice fracturing processes. The Hayhurst criterion (Hayhurst, 1972; Gagliardini et al., 2013b),
which involves the maximum principal stress, the cryostatic pressure, and the Von Mises
stress invariant, was designed to describe creep damage in ductile materials, and it allows
damage under uniaxial compression. Consequently, we think that it is not suited to describe
crevasse opening under tension.

Here, we adopt a pure-tensile criterion, described as a function of the maximum principal
Cauchy stress o;. This choice is consistent with the fact that we want to describe crevasse
opening under pure traction, and is supported by Rist et al. (1999) who argued that crevasses
tend to open normal to the direction of maximum tensile stress. This criterion would also be
able to represent a broad variety of crevasses observed on glaciers, such as splaying crevasses.
Anyway, the implementation of another criterion in the model would be straightforward, and

would be an interesting parameter to investigate for future work. The criterion reads as follow:

i iID) — o} (3.11)

Here oy, represents a stress threshold for damage initiation. The corresponding envelope of

x(or, 04, D) = max{0,

the damage criterion is represented in the space of Mohr circle in figure. 3.1.

The stress threshold for damage initiation o, corresponds to the overload which must be
applied in order to reach the ice strength and initiate degradation. To account for sub-grid
scale heterogeneity, we introduce some noise on oy, : oy, = Gy, + doy,, where ‘5;%‘ follows
a standard normal distribution with a standard deviation of 0.05. @, is the mean stress
threshold, and usually reaches several tens of kilo-Pascals (Pralong and Funk, 2005). To
avoid negative values for oy, arising from the sub-grid scale heterogeneity, the lower bound
o > 0 is prescribed. Sensitivity of the model to this parameter will be discussed in Sect.

3.3.
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FI1GURE 3.1 — Damage envelope in the space of principal stresses. o; and oj; respectively
represent the first and the second principal stress, while oy, is the stress threshold. The
shaded area corresponds to stress conditions that will cause damaging in the calving model.

This formulation of the damage criterion implies some limitations to the calving model.
In particular, it does not account for shear and compressive failure mechanisms. However,
it remains consistent with the approach of Benn et al. (2007a), who stated that it is the
longitudinal stretching associated to longitudinal velocity gradients which exert a first order
control on the development of crevasses in glaciers. Moreover, it is consistent with the fracture
mechanics approach explained in Sect. 3.2.3 which considers crevasses opening in pure tension

only.

3.2.2.2 Viscosity modification

As pointed by Pralong et al. (2003) and Pralong and Funk (2005) on alpine hanging
glaciers, the ice flow is altered by the accumulation of micro-defects in the ice: damage
softens the ice and accelerates the creep. This softening is taken into account through the
introduction of the effective stress within Glen’s law.

When introducing the effective deviatoric stress tensor S and taking into account the

equivalence principle, as described in Sect. 3.2.2, Eq. (3.3) reads :

S = (Al e (3.12)
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When combined with Eq. (3.8), it becomes:

S = (A1 - DIl e (3.13)

2

By identification with Eq. (3.3) , one can link the enhancement factor E with the damage

D, such as

P-g —1D)" (3.14)

For undamaged ice (meaning D = 0), E = 1, the flow regime is unchanged. When the
damage increases (D > 0), E > 1, the viscosity of the ice is reduced, and so the velocity
of the flow increases. This formulation of the enhancement factor is consistent with the
expected behaviour, and it has already been used in previous studies, such as Borstad et al.
(2012). The damage then evolves under the effect of the stress field, where the ice undergoes
a critical tensile stress oy, in the direction of the principal stress, and it exerts a positive

feedback on the velocity field.

3.2.3 Fracture Mechanics

Continuum damage mechanics is a reliable tool to deal with the degradation of ice visco-
sity with increasing damage over long timescales. It can be understood as a way to simulate
sub-critical crevasse nucleation and propagation (Weiss, 2004) at a mesoscale, and its role on
creep enhancement. However, calving events are triggered by rapid propagation of preexisting
fractures, at very short timescales and speeds reaching a significant fraction of the speed of
sound. Thus, this process cannot be represented by a viscous rheology ( Weiss, 2004). Instead,
at such short timescales, the medium should be considered as elastic. In these conditions, Li-
near Elastic Fracture Mechanics (LEFM) provides a useful tool to account for these features
and matches well with the observations done on crevasse depths (Mottram and Benn, 2009).
The application of LEFM on the penetration of surface crevasses, originally introduced by
Smith (1976), was used by several authors since (Rist et al., 1999; van der Veen, 1998a,b;
Nath and Vaughan, 2003). Here, a LEFM model is combined with the damage model pre-
viously described to achieve the formulation of a calving law taking into account fast and
slow processes controlling glacier fracturing. In LEFM, three modes of crack propagation can
be considered: Mode I, Mode II and Mode III, which respectively refer to opening, sliding

and tearing. In the following, only the opening mode (Mode I) is considered.
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3.2.3.1 LEFM theory

The key physical parameter of LEFM is the stress intensity factor K. van der Veen
(1998a) proposed an expression for K; in an idealized case where the opening stress is
constant in the vertical direction. For the considered opening mode I, in the coordinate

system (z, y, z), K reads:
K; = o Vrd (3.15)

where o,, is the horizontal component of the Cauchy stress tensor, d is the crevasse depth
and f is a parameter depending on the geometry of the problem. The crack is considered to
propagate vertically. In the ideal case introduced by van der Veen (1998a), fracture propa-
gation was a function of the difference between the opening deviatoric stress .S,,, resulting
from horizontal velocity gradients, and the cryostatic pressure (creep closure) o, = p;gz,
corresponding to the weight of the ice, thus, 0., = S, + pigz.

However, when considering real cases, the opening term S, (and so 0,,) is not constant
over depth z or lateral coordinate y. Consequently, the appropriate formula to calculate the
stress intensity factor for an arbitrary stress profile o, (y, z) applied to the crack is given by

the weight functions method (Labbens et al., 1974):

e z=d
K; = /y ’ / B(z,d, H) 04:(y, 2) dy dz (3.16)
y=y Jz=0

where y; — y, refers to the glacier width (see Fig. 3.22). This formula relies on the use of
the superposition principle: in the case of linear elasticity, the value of the stress intensity
factor at the tip of the crack can be seen as the sum of contributions of all individuals
point loads along the crack length. In our case, instead of considering the value of the along-
flow component of the deviatoric stress tensor at the tip of the crack, we multiplied it by
the weight function §(z,d, H) at each vertical coordinate and integrated it over the initial
crevasse depth (Labbens et al., 1974). In this way, the effect of an arbitrary stress profile on
the stress intensity factor can be taken into account.

In LEFM theory, a fracture is able to propagate downward in the ice if the stress intensity
factor is higher than the fracture toughness Kj.. The toughness is a property of the material
and strongly depends on the ice porosity. Several experiments have been carried out to relate
the value of K. to the porosity (Fischer et al., 1995; Rist et al., 1996; Schulson and Duval,

2009). Inferred values range from 0.1 MPa.m'/? to 0.4 MPa.m'/2. In our calving model, we
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FIGURE 3.2 — Crevasse shape. See Tab. 3.1 for parameters list.

adopt a constant value of 0.2 MPa.m'/2. The model sensitivity to this value will be discussed

in Sect. 3.3.3.4.

The weight function 3(z,d, H) depends on the geometry of the crevasse, and so it de-
pends on the considered problem. Among the weight functions for various crack and notched
geometries, that have been proposed, we use the one corresponding to an edge crack in an
infinitely wide plane plate (Glinka, 1996). A complete description of the weight function and
an illustration of the geometry is given in Fig. 3.22 and Appendix 3.A.

3.2.3.2 Critical damage contour and fracture initiation

From Eq. (3.16), it is easily understandable that an initiation of crevasse propagation
requires a combination of both sufficient tensile stress and large enough initial crevasse
depth to exceed fracture toughness. In our model, the size of pre-existing flaws is dictated
by a contour of critical damage on the near-surface of the glacier, where damage reaches a
critical value D.. For application to the LEFM theory, we consider that the depth of this
damaged layer corresponds to the initial crevasse depth d (see Fig. 3.3). One must keep in
mind that this value of D, is another threshold which needs to be set. The sensitivity of the

model to this parameter will be tested in Sect. 3.3.

Compared to the work of van der Veen (1998a,b), we do not consider the presence of
water-filled crevasses for the initiation of crack propagation, nor the formation of basal cre-
vasses. These questions are briefly addressed in Sect. 3.2.4. Without these features, however,

our model is sufficient to provide a lower bound for crevasse propagation.
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FIGURE 3.3 — (a) Shape of a grounded glacier and (b) zoom on one crevasse. The red curve
illustrates the contour of critical damage D = D., for which we compute the along-flow
component of the Cauchy stress tensor o,, multiplied by the weight function and integrated
over the crevasse depth d.

3.2.3.3 Fracture Arrest

Once the conditions for fracture initiation are fulfilled, we consider that the crevasse
propagates vertically. In van der Veen (1998b), crevasses propagate downward as long as
the inequation K; > K. is satisfied, thus assuming that K; = K. represents both a crack
propagation and a crack arrest criterion. Such arrest criterion is probably misleading, as the
stress intensity factor at arrest, though non-zero, is always lower than the stress intensity
factor at propagation (Ravi-Chandar and Knauss, 1984), mostly as dynamical effects have to
be taken into account for the arrest condition. Therefore, following Ravi-Chandar and Knauss
(1984), we use a crevasse arrest criterion: K; < Kp,, with K7, = oK. and 0 < a < 1. The
value of « for ice is unknown. In the following, we arbitrarily set o to 0.5. Sensitivity to this
value will be discussed in Sect. 3.3.3.4.

In this simplified LEFM framework, calving would theoretically occur only if K; remains
larger than Kj, down to the bottom of the glacier. However, as a result of the cryostatic
pressure and hydrostatic pressure, K; becomes negative before reaching d = H. To overcome
this inconsistency, authors have proposed alternative criteria. Benn et al. (2007b) proposed
a first-order approach considering that calving of the aerial part of the glacier occurs when a
surface crevasse reaches the sea-level. This criterion is supported by two observations. Firstly,
Motyka (1997) showed that calving of the aerial part occurs when the crevasse reaches the

sea level, usually followed by the calving of the subaqueous part. Secondly, a surface crevasse
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reaching sea level may be filled with water, if a connection exists to the open sea (Benn et al.,
2007a). In this case, the crevasse will propagates further downward. Indeed, the water adds
a supplementary pressure p,gd,,, where d,, represents the height of water in the crevasse,
equal to the height between the sea level and the crack tip. This supplementary hydrostatic
pressure, added to the tensile opening stress, counterbalances the cryostatic pressure and/or
the ocean water back pressure. Consequently, the opening full stress S, dominates the force
balance and one expects the crevasse to propagates downward. We performed the calculation
of K7 in the case where a crevasse reaching sea level becomes water-filled. The resulting stress
intensity factor becomes positive (up to one kilometer upstream from the front) over the
entire glacier depth, thus supporting Benn’s criterion. This parametrization was successfully
applied by Nick et al. (2010) on an idealized geometry, and we choose to prescribe the same
criterion. Thereby, the stress intensity factor is computed at a depth d; equals to the sea

level. If K[]df > K, the calving occurs.

This framework has two consequences. Firstly, the stress profile o, used to calculate
Kilq ; for the arrest criterion is estimated before the propagation of the crevasse. This pro-
pagation modifies o,,/, but this effect is not considered here. Secondly, if the condition
Kilg > K. is fulfilled but not K 1|df > K., nothing happens in the model whereas one
would expect some brittle crevasse propagation down to dy to occur. In other words, our mo-
del considers LEFM to describe calving but not to simulate crevasse propagation upstream

of the calving front.
The calving model described in the previous sections is summarized in Fig. 3.4.

The CDM and LEFM models have been implemented in the finite element ice sheet / ice
flow model Elmer/Ice. More information regarding Elmer/Ice can be found in Gagliardini
et al. (2013a). A specific improvement of the model was done by incorporating an automatic
remeshing procedure when a calving event occurs. The mesh is rescaled, and the variables
are interpolated onto the new geometry. The corresponding method is described in Todd and
Christoffersen (2014)’s supplementary material. Adittionnally, we implemented an horizontal
interpolation for the damage and the stress field, allowing calving to occurs between nodes,

thus reducing the horizontal mesh dependency.

3.2.4 Possible further improvements
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FIGURE 3.4 — Algorithm of the calving model where ¢ refers to the time step. Blue shape
indicates the area of CDM application, where ice undergoes a viscous behaviour and orange
shape corresponds to the LEFM domain of application, where ice has an elastic behaviour,
representing fracture propagation and calving event.

3.2.4.1 Water-filled crevasses

Among all the improvements which may be added to the model, the presence of surface
melt water in crevasses is the most obvious. It has a major effect on their propagation, as
it adds a supplementary hydrostatic force in the stress balance tending to favor crevasse
opening. van der Veen (1998b) showed that a water-filled crevasse is able to propagate the
whole thickness of the glacier, and trigger calving, as soon as its water-level remains higher
than about 10 — 20 m below the surface.

The implementation of this feature in our modelling framework is straightforward. To do
so, we just have to add a water pressure term in the expression of the Cauchy stress tensor,

depending on the water level in the crevasse d,,, reading:

o, y2) = Ozxz\Y, 2 if z > d,

w5 2) (,2) 317
0! (Y, 2) = Oua(y, 2) + pugldey — 2) if 2 < d,,

Then, the stress intensity factor is computed following Eq. 3.16, using o’ (y, z) instead of

022(y, 2). However, adding this feature requires the knowledge of the water depth in the
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crevasse, or the rate of water input, which are currently poorly constrained and difficult to

measure.

3.2.4.2 Basal crevasses

At the current stage of development, the model does not include the representation of
basal crevasses. These latter are invoked as a possible explanation for the production of large
tabular icebergs, as they require a full-thickness fracture penetration. This basal propagation
is only possible if the glacier is near or at flotation, such that the tensile stress is large enough
to initiate fracture opening (van der Veen, 1998a).

Nick et al. (2010) included basal crevasses in a physically-based calving law, by adding
the pressure of water filling crevasses in the estimate of the penetration length. Once the
penetration of top and basal crevasses covers the full thickness of the glacier, calving occurs.
In our experiments, we did not notice a sufficient tensile stress in order to generate damage
at the base of the glacier, and some work is currently undertaken to study this process.
Technically, capturing the fracture propagation at the base of the glacier relies in integrating

the effect from the water pressure at glacier base, reading:
ow(2) = pwyg(Hy, — 2), (3.18)

with H, the piezometric head, which represent “the height above the base to which water
in a borehole to the bed will rise” (van der Veen, 1998a). But this implementation requires
knowledge regarding the value of H,,, which is difficult to estimate if the glacier is grounded.
Considering H, = [,, could be considered as a reliable upper bound in the vicinity of the
front. At the present state, however, our framework still propose a lower bound for calving

event size and front retreat.

3.2.4.3 Crevasse shielding

Considering the case of highly crevassed glacier surfaces and closely-spaced crevasses, our
fracture propagation framework could not rely on a parametrization, which only consider lone
crevasse propagation. In this case, problems arise from the fact that the stress concentrations
at crevasse tips are reduced by the presence of neighbouring crevasses (shielding effect). The

consequence is that it would become harder for a crevasse to propagate downward under the
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same stress condition. van der Veen (1998b) proposed a parametrization, which could be a
potential improvement of our model. In case of a constant tensile stress profile .S, the stress
intensity factor is modified as a function of the distance between neighboring crevasses [ and

the crevasse depth d, and reads:

KI’shielding = D(L)Szx \/ (ﬂ'dL)a (319)

l
L = —— 2
l+d’ (3.20)

where S, is the tensile stress, and D(L) is a weight function which depends on L. However,
this kind of parametrization would require an estimation of [, which cannot be obtained from
our modelling framework at the present stage. Once an estimation of [ could be obtained from

another mean, the introduction of such shielding effect in Eq. (3.16) would be straightforward.

The major effect which could arise from this development would be a supplementary
delay in the time and the position of calving events, probably resulting in calving events
occurring nearer to the calving front, where the tensile stress is higher, and as such resulting

in smaller size distribution of icebergs.

3.3 A case study

The model is applied to Helheim Glacier, a fast flowing well-monitored glacier in South-
East Greenland. The abundance of observations there allows to confront and constrain our
model parameters against the past glacier evolution. For our model development, we focus

on a two-dimensional flowline problem.

3.3.1 Data Sources

As stated by Andresen et al. (2011), Helheim glacier’s front position remained within
an extent of 8km over the last 80 years. During these decades, the glacier showed multiple
advances and retreats. In particular, Helheim underwent a strong retreat between 2001 and
2005, before creating a floating tongue which readvanced beetwen 2005 and 2006 (Howat
et al., 2007). In the last decade, it has been intensively surveyed and studied (Luckman
et al., 2006; Joughin et al., 2008b; Nick et al., 2009; Bevan et al., 2012; Cook, 2012; Bassis
and Jacobs, 2013), and therefore constitutes an interesting case study to calibrate a calving

model.
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As we focus on the front evolution and the calving representation, we only need a bedrock
topography covering the last kilometers, in the vicinity of the front. For this reason, we choose
to follow the work by Nick et al. (2009) and use their dataset in which the last 15 kilometers
of the glacier are well represented. In this dataset, the initial front position corresponds to the
May 2001 pre-collapse geometry. In addition, we choose to consider the glacier as isothermal
near the ice front, prescribing a constant temperature of —4.6°C' (following Nick et al., 2009).
It can be noted here that the constant negative temperature may be inconsistent with the
calving criterion, as it will freeze any water in crevasses, and thus will prevent the glacier from
establishing a hydraulic connection with the proglacial-water body. However, this constant
value was chosen in order to produce a velocity field consistent with the observations, and,
for sake of simplicity, we did not take into account the vertical variations of temperature. A
constant surface mass balance a, is taken from Cook (2012) who fitted direct observations
from stakes placed over the glacier between 2007 and 2008, which are assumed to represent

the annual surface mass balance.

3.3.2 Flowline specifications and numerics

Following our notation system, the ice flows along the horizontal “x-direction” and the
“z-direction” is the vertical axis.

The geometry covers the last 30 km of the glacier, with an initial thickness varying
between 900 m at the inlet boundary, and 700 m at the front. Using the metric from Nick et al.
(2009), the beginning of the mesh is located at kilometer 319, and the front at kilometer 347
(see Fig. 3.5). This geometry is discretized through a structured mesh of 10500 quadrilateral
elements, refined on the upper surface and at the front. The element size decreases from
150 m to 33 m approaching the front in the horizontal direction, and from 3.3 m to 68.0 m
from top to bottom. Sensitivity tests have been carried out to optimize the mesh size in the
vertical direction, and glacier behaviour appears to converge with increasing refinement, such
as only negligible difference appears when refining more than 3.3 m at top surface. Thus, our
choice allows for a proper fracture initiation and damage advection, as well as a relatively
fast serial computation. We employed an Arbitrary Lagrangian Eulerian (ALE) method to
account for ice advection and mesh deformation, with a time step of 0.125 day. Sensitivity to
the time step size was also undertaken. Below the chosen value, no more significant difference
appears in the glacier behaviour, as well as in the calving event size and frequency.

The specific boundary conditions adopted for the 2D application are described below,
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FIGURE 3.5 — Glacier location and geometry. (a) Location on the Greenland Ice Sheet (red
point). (b) Zoom on the Helheim terminus and the considered flowline (red curve). (¢) Mesh
constructed for this flowline segment. The starting position correspond to the front position
at 347km (May 2001). The blue line indicates the sea level. (d) Zoom on the upper suface
at calving front.

with the boundary conditions presented in Sect. 3.2.1.2 :

The basal friction C' is inferred from the 2001 surface velocity data presented in Howat
et al. (2007).

For melting at the calving front, we prescribe an ablation function, linearly increasing with
depth, from zero at sea level to 1 m day~! at depth. This constant melting parametrization
is inspired from the work of Rignot et al. (2010) on four West Greenland glaciers.

The inflow boundary condition (z = 319 km) does not coincide with the ice divide.
As we only consider the last kilometers near the terminus, we assume that ice velocity is
constant at the upstream boundary, and we impose a vertically-constant velocity profile
of u, = 4000 m a~!, in agreement with the observed surface velocity from Howat et al.
(2007). However, this is not the case for the inlet flux, which may vary, following the possible
evolution of inlet boundary thickness.

When dealing with a 2D flowline representation of the ice flow, we have to take into
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account some three-dimensional effects. Especially, lateral friction along the rocky-margins
of the glacier can play a significant role, by adding a resistive stress to the flow. Here, we
modify the gravitational force using a lateral friction coefficient k, as proposed by Gagliardini

et al. (2010Db).

L (321)

W (24)Yn
This coefficient depends on the Glen’s flow law parameters A and n, as well as on the channel
width W, which is taken from Nick et al. (2009). The lateral friction coefficient is applied
over the whole glacier length, and covers the entire lateral ice surface. It does not account for

the tributary glacier, which merges the principal stream near the center of the flow segment.

Even if the velocity and the surface topography are known and correspond to the observed
state of the glacier in May 2001, some relaxation is necessary in order to obtain a stable steady
state (Gillet-Chaulet et al., 2012). We let the geometry adjust to the prescribed boundary

conditions and inversed basal friction for 8 years.

3.3.3 Results and discussion

3.3.3.1 Model calibration: sampling strategy

The model is calibrated by varying the three parameters o,, B, and D, in a given range.
In order to distinguish the effect arising from different damage parameters, we use a Latin
Hypercube Sampling (LHS) method with 16 distincts parameters combination for (oy,, B),
that we reproduced for three values of D..

The stress threshold oy, is estimated to lie in range of [0.01,0.20] MPa. The lower bound
is near to the one given in Pralong and Funk (2005). If oy, > 0.20 MPa, the modeled stresses
are not high enough to reach the damage threshold, and damaging, when existing, is too
weak.

The damage enhancement factor B was chosen within [0.5,2.0]. The explanation for this
wide range is the following: when the damage criterion x is positive, the corresponding
damage increase releases the stress level in the ice. In reality, this process is happening
continuously, such that the stress level cannot exceed the edge of the envelope defined in
green line in Fig. 3.1. However, as our model deals with a finite time step size, the stress level
may jump in the “damaging” area (grey-shaded area in Fig. 3.1). The role of damaging is then

¢

to “push” the stress back on the edge of the envelope: the rate of this stress displacement
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is set by the value of B. Ultimately, this parameter should be set such that the stress is
displaced right on the edge of the damaging envelope. However, this value is difficult to
evaluate, especially because stress relaxation occurs through non-linear viscous flow.

The critical damage value D, has already been inferred in several studies (Pralong and
Funk, 2005; Borstad et al., 2012; Duddu and Waisman, 2013). Following these studies, we
used three values of D¢ (0.4 0.5; 0.6).

3.3.3.2 Model calibration: spin-up

Damage can be produced anywhere in the glacier. As we need to obtain a steady state
for the damage field, it is necessary to let the damage created upstream be advected to the
front. The model is therefore spun-up for 8 years: the front is kept fix at its initial position,
without submarine frontal melting, nor the calving procedure. After 8 years, the front is

released, while frontal melting and calving procedure are activated.

3.3.3.3 Model response

Over the last century, Helheim Glacier has probably undergone several advance and
retreat cycles (Andresen et al., 2011). The observations of sand deposits show that terminus
variation did not exceed 10 km. The knowledge of the potential trigger mechanisms for these
cycles is still poor: according to Joughin et al. (2008b) and Andresen et al. (2011), the recent
retreat may have been caused by higher summer air and ocean temperature. Yet, the role of
the calving activity under these changes remains unclear. For these reasons, we do not try
to reproduce the precise chronology of the Helheim’s most recent retreat. Instead, we study
the dynamical behaviour of the model with respect to the different sets of parameters, and
try to distinguish between unrealistic and realistic behaviours. To distinguish different model
behaviour, simulations were run for 10 years using the parameter sets. The model response
can then be split in 3 classes, illustrated in Fig. 3.6. The first class of model behaviour
corresponds to the case where the calving does not happen often. The glacier advances too
far and builds up a floating tongue of several kilometers (blue line, Fig. 3.6). The second class
illustrates a case with prolific calving, leading to a front retreat far upstream (yellow line).The
last range of behaviour is consistent with observations, where the terminus is punctuated
by regular or irregular calving events, forcing the glacier to keep its extent in an acceptable
range of values (red line).

This threefold classification of glacier behaviour can be generalized to the 48 simulations.
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FIGURE 3.6 — Position of the calving front over ten years. Each color correspond to a set
of parameter ay,, B, and D.. The blue color represents an advance with almost no calving
(6 = 0.15 MPa, B = 0.84 MPa™!, and D. = 0.6); the yellow one corresponds to a severe
retreat (oy, = 0.11 MPa, B = 1.30 MPa™!, and D. = 0.4) ; the red one presents a behaviour
consistent against observations (7 = 0.10 MPa, B = 1.75 MPa~!, and D, = 0.50). A zoom
of the consistent case is given in the inset.

In order to eliminate aberrant behaviour, we set a sanity-check, by considering plausible sets
of parameters as the ones which lead to a simulated front position within the range [340 km,
350 km]. The results are presented in Fig. 3.7, in the parameter space (B, a3, D.). We dis-
tinguish again the three classes, blue triangles, yellow circles and red diamonds, representing
respectively the case where the front exceeds 350 km, the case where the front retreats below

340 km, and the case where the front remains within this range.

The steady advance of the front without or with few calving events (blue triangles)
can be explained considering the parameters (B, ay,) as a first approach. These underlying
simulations are characterized by a low value of B and/or a high value of 7,. This means
that either the incrementation of damage is too low, or the stress threshold is too high to
allow damage initiation. In these cases, damage production may be not sufficient to reach the
calving criterion D = D.. In addition, when @y, is too high, the damage may only increases
in the area where the traction is very high, meaning at the top of bumps, in the immediate
vicinity of the surface. As a consequence, the damage does never reach a sufficient depth to

trigger calving.

On the contrary, the too fast retreat of the front (yellow circles) can be explained as
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FIGURE 3.7 — Parameters set for the damage model discriminated by B, &y, D.. Blue
triangles, and yellow circles respectively represent simulations for which front position exceed
350 km and simulation for which the front retreated below 340 km. Red diamonds are the
successful simulations. Colored stars correspond to the three parameters sets illustrated in
Fig. 3.6.

follows: when B is high and/or 7y, is low, the initiation of damage is easy, and increments
quickly, leading to a high damage at the glacier surface. As a consequence, the criterion
D > D, can be more easily reached, leading to a too rapid sequence of calving events.

The chosen range for g, produces acceptable results. When related to the tensile strength
of snow and ice, it agrees with constraints from previous studies, especially Borstad (2011)
who inferred the tensile strength of snow and firn at the surface to be in the range of 10-
50 kPa. Vaughan (1993) found values in the range of 100-400 kPa in the vicinity of crevasses,
which is slightly larger than our range. However, deeper knowledge of the firn density at
Helheim surface could probably help constraining this parameter further.

At last, parameter D, is a control on whether the fracture propagates. If it is low, the
conditions for crevasse propagation are easily reached (as soon as the criterion on LEFM is
fulfilled). If D, is too high, damage may never reach a sufficient depth to initiate fracture
propagation (See Fig. 3.7). As a consequence, this value controls the location of the calving

front. However, it is tightly linked with (B, @y,) through the production of damage upstream
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and it must be chosen in the same range as the level of damage at the front.

Nevertheless, the discretization into three classes of parameter should not hide the fact
that there is a continuum in the behavior of the glacier, depending on the value of (73, B,
D.), and the boundaries between classes are not abrupt. Thus, simulations may present some
front position out of the range [340 km, 350 km] (and then considered as unrealistic), but
still have a general dynamics which is not far from realistic behaviours (e.g. yellow curve on

Fig. 3.6).

3.3.3.4 Realistic behaviour

The acceptable parameter combinations are lying on the 3D diagonal described with red
diamonds in Fig. 3.7. During these simulations, the front remained between the two limits and
has a consistent behaviour when compared to observations. The simulation corresponding to
the parameter set 5 = 0.11 MPa, B = 1.30 MPa™!, and D, = 0.50 (red star in Fig. 3.7),
can be seen as an example of consistent behaviour. As represented in Fig. 3.8a,b, damage
increases in the area where the traction is high enough to exceed oy, mostly over bumps.
This is consistent with observations of glaciers flowing over slope ruptures ( Pralong and Funk,
2005). In these regions, the damage develops up to a depth of almost 15 m, at a rate high
enough to reach the critical damage value D, at the front and initiate calving (see Fig. 3.8¢
and Fig. 3.8d).

Mottram and Benn (2009) investigated crevasse depth in the vicinity of the terminus of
an icelandic freshwater calving glacier, and showed that most crevasses were no deeper than
10 m. In our model experiment, damage reaches depths of 5 m to 15 m before calving occurs.
As described previously, this value of d must be large enough to account for critical crevasse
propagation, and is consistent with observations.

Focusing on this parameter set, we highlight the following main features of the glacier
front dynamics. First, at short timescales, the calving activity can be described through
a small sizes / high frequency events distribution. This activity is characterized by quasi-
periodic front retreats of limited extent (between 50 m and 150 m), associated with a period
varying from about 3 to 15 days (down to 1 day for very fast front retreat, see Sect. 3.3.3.5).
These features can be seen in the inset in Fig. 3.6). Additionally, some outliers (calving
events larger than 500 m) also punctuate the front dynamics from time to time.

The front glacier dynamics is also characterized by a larger amplitude / lower frequency

oscillation (see Fig. 3.6), with a period of ~ 500/600 days and a 500 m amplitude. This
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FIGURE 3.8 — State of Helheim glacier after 365 days of simulation for the set of parameter
(G = 0.11 MPa, B = 1.30 MPa™!, and D, = 0.50) corresponding to the red star on Fig. 3.7.
X is the damage criterion, positive where damage will accumulate. (a) Damaging areas of
Helheim glacier and (b) zoom on the red rectangle; (¢) Damage field and zoom on the red
rectangle (d).

asymmetric cycle exhibits a slow advance and a quicker retreat, mostly due to a rapid
succession of calving events (and not related to the outliers). Despite the complex interactions
and feedbacks between damage parameters and ice flow, we can suggest an explanation for
these features. Damage reduces ice viscosity, fastens the ice flow, and adjusts glacier geometry.
This softening also reduces the stress level as well as the rate of damaging. Additionally, the
damage is advected until it reaches conditions where crevasse propagation can trigger calving
events (probably because of bending stresses at the front, or processes referred to as second-
order processes in Benn et al., 2007a). This calving event results in an immediate increase
of the tensile stress in the vicinity of the front (due to force imbalance at the new ice cliff).
The subsequent increase of damage where the geometry readjusts may trigger a “cascade” of
calving events leading to an important (cumulative) retreat of the glacier front over a limited
time scale (a few days / weeks), until the front moves back to a position where the damage
is too low to initiate calving. Repeating this process several times leads to the calving cycles

highlighted in Fig. 3.6.

To investigate the strength of this feature, we ran this simulation (red curve in Fig. 3.6)
eight times, using only different local disorder realizations. The Fourier spectrum of the

terminus position (Fast Fourier Transform visible in Fig. 3.9) exhibits a low frequency peak
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FIGURE 3.9 — Frequential response of the calving front variations for 8 realizations of the set
of parameters (04,=0.11MPa, B = 1.30 MPa™!, D.=0.50), computed over 10 years. Grey lines
represent the frequency spectrum for each of the eight simulations, and the corresponding
mean is drawn in black thick line.

for a period (500 ~ 600 days) approximately equal to the time that ice needs to be advected
between the two main bumps visible in Fig. 3.8, which is likely related to the “cascade”
mechanism described above. This feature remains for different parameters sets (B, oy, D.)
(not shown). In Fig. 3.9, one can also see the smooth and large peak around 3-15 days

characterizing the high frequency calving events.

This observation, combined with the mechanism proposed above, could possibly explain
the cycles in front position, and also suggests that the surface geometry (driven by the
bedrock topography) exert a control on the calving dynamics, by modifying the rate at
which damage primarily develops in the ice. Thus, in the experiments presented in this
paper, the slow cycles which can be observed in Fig. 3.6 are not related to any variability in
the external forcing (which remain constant), but result from the internal glacier dynamics.
This brings us to the conclusion that a variation of the front position of several kilometers is
not necessarily the consequence of an external forcing, though they might well be triggered

by it.
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FiGURE 3.10 — Distribution of the calving events sizes corresponding to the 12 realistic
simulations. Different modes can be related to various damage parameters combinations.
Calving event size axis is truncated at 200 m. However, a few events, up to 2000 m, were
recorded.

3.3.3.5 Sensitivity analysis

The analysis proposed in the previous section for one parameters set can be extended to
the 12 simulations which successfully passed the sanity check, and this shows that the model’s
response remain qualitatively unchanged when changing damage parameters. Altogether, we
identified 6534 distinct calving events. Characteristics calving event sizes emerge from the

distribution, similar to those visible in the inset in Fig. 3.6, which are illustrated in Fig. 3.10.

When applied on Helheim Glacier, Cook et al. (2014)’s model furnished a mean calving
event size of 450 m, with a frequency of around 14 days. On Store Glacier, for the same
zero-forcing conditions, Todd and Christoffersen (2014) obtained a mean size of 80 m, and
a frequency of around 8 days. Thus, our 50-150 m range and our 3-15 days period is within
the range of these two modelling studies.

However, one has to remember that this plot should not be interpreted as an icebergs size
distribution. Indeed, one must distinguish between the front retreat and the size of resulting

iceberg(s), which may be strongly different, as the calved portion of ice can fragment into
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many icebergs and/or capsize. However, distribution of the distance of front retreat may
remain an interesting parameter to calibrate the model, but it would require a continuous
tracking of the front position of the actual glacier, as discrete determination of the position
(Joughin et al., 2008b) may bias the estimation of the retreat of single events, particularly
for the small sizes population. We are not aware of the existence of such a dataset existing
on Helheim glacier.

Additionally, the influence of other parameters discussed above was also undertaken.
Results show that the model is only slightly sensitive to the parameter Kj.. As ice toughness
increases, it becomes more and more difficult to initiate fracture propagation. However,
changing the value of ice toughness does not change the general behaviour of the system.
Varying o does not have a significant impact. Indeed, the computation of the arrest criterion
is realized at depth equals to the sea level. At this depth, the stress intensity factor is larger

than the ice toughness (not shown), and thus, higher than K7,, whatever the value of a.

Finally, the sensitivity to the initial heterogeneous micro-defects distribution introduced
in Sect. 3.2.2.1 was tested. The standard deviation of the distribution of stress threshold %
was varied within the range [0.005; 0.2]. Results are robust under these changes, though the
spatial and temporal variability of the front position is modified (not shown). The higher

the standard deviation, the more variable is the front position.

3.4 Conclusion

In this work, we combined continuum damage mechanics and linear elastic fracture me-
chanics to propose a physically-based calving model. This model is able to reproduce the
slow development of small fractures leading to the apparition of macroscopic crevasse fields,
over long timescales, while considering ice as a viscous material. It also allows for the elastic
behaviour of breaking ice, consistent with the critical crevasse propagation triggering cal-
ving events, characterized by very short timescales. The model has been applied to Helheim
Glacier, which allowed to constrain the parameter space for the most important free para-
meters. Within these constraints, the simulated ice front shows cyclic calving events, while
the glacier front stays within the range position observed over the last century.

The three decisive parameters are the damage initiation threshold oy, the effect of da-
mage on the viscosity, quantified by the enhancement factor B, and the critical damage

variable D.. The first two parameters must be in a range which allows a sufficient damaging
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upstream before reaching the front by advection. Then, the maximal value of damage should
be close to D, up to a certain depth in order to trigger calving.

One must keep in mind that this sensitivity test is based on the response of one speci-
fic glacier to a poorly known external forcing and with limited observations. Under these
conditions, we show that some sets of parameters definitely produce a reasonable behaviour,
but one should not readily transfer these to another configuration without consideration,
and make sure that the response of the model is realistic. Despite this limitation, this cal-
ving model based on realistic physical approaches gives reliable results and could be easily
implemented in classical ice-flow models.

The calving process described in this paper is immediately driven by the variation in
longitudinal stretching associated with horizontal velocity gradients, producing a first-order
control on calving rate, as stated by Benn et al. (2007a). Local aspects, involving undercut-
ting or force imbalance at ice cliffs are described as second-order calving processes. Using
this model, further work could be undertaken in enhancing the general knowledge of these

second-order phenomena.
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TABLEAU 3.1 — Physical and numerical parameters. Tunable parameters are underlined.

Parameter Symbol Value Unit
Fluidity parameter A MPa=3 a~!
Damage enhancement factor B 0.5 to 3 Pa!
Bed friction parameter C Pa m~1/3 /3
Crevasse depth d m
Water depth inside the crevasse .y m
Damage variable D 0tol
Critical damage variable D. 0.4 to 0.6
Glen’s enhancement factor E 1
Gravitational acceleration g 9.81 m s>
Ice Thickness H m
Lateral friction coefficient k Pa m~%/? al/3
Stress intensity factor (Mode I) K; MPa m'/?
Fracture toughness (Mode I) Kr. 0.2 MPa m?/2
Arrest criterion (Mode I) Ki, MPa m'/2
Sea level lw m
Bed friction exponent m 1/3
Glen exponent n 3
Deviatoric stress tensor S Pa
Effective deviatoric stress tensor S Pa
Velocity field u m s !
Channel width W m
Fracture arrest parameter o 0.5
Weigth function I&} m~1/?
Strain rate €
Viscosity Ui MPa~! a
Water density Puw 1000 kg m—3
Ice density p1 900 kgm 3
Cauchy stress tensor o Pa
Effective Cauchy stress tensor o Pa
Maximum principal stress or Pa
Stress threshold T 20 - 103 to 200 -10° Pa




Appendix

3.A Weight function for stress intensity factor

As stated by Glinka (1996), the weight function for the computation of the stress intensity
factor depends on the specific geometry of the initial crack. For an edge crack in a finite width

plate, the weight function is given by:

0= o [ (=) 1) e ()]

The weight function depends on 3 numerical parameters, polynomial functions of the ratio

d/H. They read:
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CHAPITRE 4
Impact de la fonte frontale et du
meélange de glace

Résumé

Deux mécanismes sont généralement proposés pour expliquer les variations saisonnieres
de la position des fronts de vélage des glaciers émissaires : la fonte de la partie immergée du
front et la résistance opposée par le mélange de glace (mélange flottant de glace de mer et
d’icebergs frottant contre les parois du fjord) au front du glacier. Le modele développé au
chapitre précédent nous permet une étude approfondie de ce phénomene.

Dans ce chapitre, nous appliquons plusieurs forcages d’intensité variable en fonte ou en
mélange de glace au front de géométries 2D simplifiées. 216 simulations de 17 ans chacune
sont menées sur 23 setups différents (en terme d’épaisseur de glace, de vitesse d’écoulement
et de parametres d’endommagements), assurant ainsi une robustesse aux résultats obtenus.

Le modele montre que la fonte au front des glaciers entraine une réponse limitée du front
du glacier, qui ne varie que de quelques centaines de metres. Le bilan de masse saisonnier
et interannuel reste inchangé. Le mélange de glace, en revanche, affecte plus fortement la
position du front en la faisant varier de plusieurs centaines de metres a plusieurs kilometres.
Ses conséquences sur le bilan de masse du glacier, si elles sont faibles, ne sont pas entierement
négligeables. Nos résultats montrent que le mélange de glace réduit le taux d’endommagement
a la surface et empéche la propagation des fractures au niveau de la mer. En outre, il fait
apparaitre une distinction de comportement entre les glaciers posés ou flottants, en réponse
a une perturbation. Dans le premier cas, les contraintes en surface augmentent de méme que
la fréquence de vélage, tandis que 'amplitude de chaque retrait de front décroit. Lorsqu’il
est flottant, le phénomeéne inverse est observé. Enfin, dans cette derniere configuration, on
montre que les forgages les plus forts peuvent, dans certains cas, changer I’équilibre du glacier
en modifiant le buttressing et le flux de glace a la ligne d’échouage. Ces conclusions refletent
I'importance d’affiner les observations de terrain pour mieux contraindre les modeles.

Le travail présenté dans ce chapitre a vocation a faire I’'objet d’une publication dans les

prochaines semaines.
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4.1 Introduction

In the context of global warming, the contribution of the cryosphere to the elevation of
sea level is a major concern: the sea level is projected to rise between 0.26 m to 0.82 m
in 2081-2100, relative to 1986-2005, depending on the four RCPs scenarios (Representa-
tive Concentration Pathway for greenhouse gas concentrations trajectories) considered in
the IPCC fifth assessment (Church et al., 2013). Greenland Ice Sheet (GIS) negative mass
balance, which has been measured about —142449 Gt a~! over the past two decades, has re-
cently increased over the last years, reaching an estimated value of —263+£30 Gt a~! between
2005 and 2010 (Schrama and Wouters, 2011; Shepherd et al., 2012), and —359.84+28.9 Gt a™!
from April 2009 to April 2012 (Khan et al., 2014). This mass loss has spread over a larger
part of GIS (Khan et al. (2010); Schrama and Wouters (2011); Khan et al. (2014)), which
has become a major contributor to Sea Level Rise (SLR) (Cazenave, 2006; Rignot et al.,

2011b).

Increasing ice loss highlights the need for accurate estimations of the incoming mass ba-
lance, but the large discrepancies in the behaviour of Greenland outlet glaciers make a simple
mass balance extrapolation unreliable, without trying to understand processes controlling
their dynamics (Howat et al., 2011; Seale et al., 2011). Mass loss of GIS is the consequence
of two main mechanisms: the dynamical ice discharge (through calving processes and frontal
melting), and the negative surface mass balance (SMB). The part of ice discharge in the total
mass loss was evaluated around 40 % to 60 % (Rignot et al., 2008b; van den Broeke et al.,
2009; Khan et al., 2014), corresponding to —156.3 4+ 40.9 Gt a~!. Ice discharge is therefore
an unavoidable mechanism, and if the two related processes (melting and calving) affect the
front position directly, they also modify the force imbalance at the front: feedbacks with the

ice flow are therefore expected.

Holland et al. (2008) stated that Greenland increased discharge may have been triggered
by an increase of subsurface ocean temperature. This claim was also sustained by Straneo
et al. (2010), who stated that a rapid advective pathway exists between North Atlantic’s
oceanic variability and ice-shelf margin in the vicinity of Sermilik Fjord, on Greenland east
coast. The underlying process suggests that submarine frontal melting promotes the emer-
gence of an ice bloc overhanging the water line, which calves rapidly (undercutting effect).
Remote observations on east GIS glaciers show a correlation between terminus position va-

riations and oceanic temperature variability (Seale et al., 2011). However, accurate melting
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intensity is hardly measurable. It is usually inferred from hydrographic measurements (wa-
ter velocity, temperature and salinity) of the heat transport within the water layers, and

Land 17 m day~!, depending on

summer melt rate measurements varies between 1 m day~
the glacier and associated fjord system (Motyka et al., 2003b; Rignot et al., 2010; Sutherland

and Straneo, 2012; Bartholomaus et al., 2013; Inall et al., 2014).

As another process, the ice mélange (heterogeneous mixture of sea ice, marine ice, blown
snow, and fragments of icebergs) is suspected to hold an important role on glacier front
seasonal cycles (Higgins, 1991; Sohn et al., 1998; Reeh et al., 2001; Khazendar and Jenkins,
2003; Fricker et al., 2005; Copland et al., 2007; Joughin et al., 2008a,b,c; Amundson et al.,
2010). Observations showed that ice mélange winter freezing is correlated with calving rate
decrease, front advance and ice slowing down (Sohn et al., 1998; Joughin et al., 2008c),
and summer decay is followed by an increasing calving rate, a front retreat and the ice-
flow acceleration (Higgins, 1991; Copland et al., 2007). Some authors argue that the ice-
mélange may directly resist the ice flow (Walter et al., 2012), when others suggest that it
only maintains the integrity of the glacier terminal part (Sohn et al., 1998; Amundson et al.,
2010). Thus, if variations in terminus position and the existence of an ice mélange layer
are clearly correlated, the underlying processes controlling this behaviour are still poorly

established.

Several attempts were made to incorporate the frontal melting and the ice mélange back
force into ice flow models. Especially, relation between calving and undercutting were al-
ready investigated in Vieli et al. (2002): the authors applied a seasonal calving pattern on
a simplified geometry of Hansbreen Glacier, in Svalbard, assuming calving controlled by
melting at the water line. Their conclusions reveal that melting-driven calving has only a
small impact on the glacier dynamics. On the contrary, O’Leary and Christoffersen (2013)
used a fixed geometry to investigate the stress field in the ice for different melting patterns
and intensities. They showed that undercutting can become a strong driver for calving, due
to the stress concentration which arise at the upper surface. However, recent studies using
a calving parameterization based on an instantaneous stress balance (Benn et al., 2007b,a;
Nick et al., 2009, 2010) applied on 2D-simplified geometries of Helheim (Cook et al., 2014)
and Store Glaciers (Todd and Christoffersen, 2014), softened these conclusions. According to
Cook et al. (2014), when undercut, the upper surface of the glacier lowers, and thus reduces
the tensile stress. Regarding the ice mélange, its effect on glacier dynamics was studied by

Nick et al. (2010) and Vieli and Nick (2011) thanks to a depth and width-integrated mo-
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del combined to the Nick et al. (2010)’s calving parameterization. Both studies managed to
reproduce cycles of advance and retreat of the glaciers fronts within realistic amplitudes. Ho-
wever, the authors did not investigate the underlying processes further. In their study, Cook
et al. (2014) stated that only unrealistically high back pressure were able to cause a change in
terminus position, highlighting the need for further modelling focusing on processes. On the
reverse, Todd and Christoffersen (2014) applied a back force similar to the one evaluated by
Walter et al. (2012) on Store’s calving front, and showed that this realistic forcing is believe
to have a significant impact on its front advancing and retreating cycles.

In this chapter, we study the consequence of the submarine frontal melting and the
ice mélange on glacier dynamics and terminus behaviour, using a full-Stokes ice-flow finite
element model combined with a calving parameterization based on damage and fracture
mechanics. This allows for a complete representation of the stress field in the vicinity of
the terminus, and provides a reliable tool to study the front dynamics. As we want to
ensure the robustness of our conclusions whatever the glacier geometry, we carried out more
than 200 simulations, combining a wide range of glacier sizes, flow and damage parameters,
and forcing constraints. The ice-flow model and the calving model are those presented in
Chap. 3 and setup as well as parameters lists are provided in Section 4.2. Glacier responses
to seasonally variable forcings are presented in Section 4.3. A deeper analysis of the processes
and mechanisms is undertaken in Section 4.4, as well as the comparison between grounded

and floating glaciers behaviour.
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FIGURE 4.1 — Setup of the experiment. Hp(x), H,,(z) and h respectively represent the
glacier thickness, the water depth, and the ice mélange thickness. The glacier is grounded on
a solid bedrock with a slightly positive slope (exaggerated here) represented in braun thick
line. The grounding line is indicated by the red dot, at the abscissa x = x4 and the ice flow
follows the blue arrow.

4.2 Setup and forcing parameterizations

4.2.1 Geometries and boundary conditions

We want to generalize our conclusions to a wide range of two-dimensional synthetic
flowline glacier geometries, with time-varying length (L) and thickness (H). To do so, we
build-up 60 geometries, depending on five parameters: the inlet ice flux (Fje;), the water
depth (H,), and the damage parameters (oy,, B, D.). These parameters are sampled using
a Latin Hypercube Sampling (LHS) method, and the glaciers are builded-up from ice slabs
initially grounded on a linear analytical prograde slope (1 %). Meshes are composed with
~T000 quadrilateral elements. Horizontally, the refinement is higher at the front (10 m to
15 m) and in the vicinity of the upper surface (2 m to 3 m), to take into account the processes
occurring at the calving front, as well as the damage production and advection at the upper

surface. The setup is illustrated in Fig. 4.1.
Boundary conditions are described as follows:

— At the bed, the glacier can be either grounded and floating. The grounding line posi-

tion is obtained through the resolution of a contact problem (Durand et al., 2009).
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— At the inlet boundary, a Dirichlet condition is imposed, through a constant flux in

two dimensions (Fje(t)).

— A lateral friction is prescribed to account for a constant fjord width of 10 km. This

parametrization follows Gagliardini et al. (2010Db).
A more complete description of the boundary conditions is given in Chap. 3.

For obvious purpose of comparison, we chose to apply submarine melting and ice mélange
forcing on glaciers which exhibit a quasi steady state (QSS), i.e. their front have to stabilize
within a given extent, for which the terminus does not varies more than the size of one
calving event. Among the 60 simulations generated by the LHS sampling, 23 show this
feature, and are given in Table 4.1. Other geometries either advanced too much without
calving, or collapsed because of prolific calving (The idea which is behind this sorting is
similar to the “sanity check” applied in Krug et al., 2014). The damage parameters sets for
which a QSS is reached were, in average, slightly different from those calibrated in Chap. 3.
B varies from 1.5 to 3 MPa™!, and oy, from 0.01 to 0.11 MPa (Compared with 0.5 to
2 MPa~! and 0.01 to 0.2 MPa respectively, in Krug et al., 2014). The reason for this is
straightforward: the geometries studied here flow on a linear bedrock, without any bumps or
roughness. Thus, no high velocity gradients punctuates the upper surface, excepted around
the terminus. Damaging is then more difficult compared to cases with a real bedrock, and
thus, it has to be promoted. Additionnaly, due to their lower internal stresses, thinner glaciers
have to display damage parameters which promote damaging, compared to thicker glaciers
(see Tab. 4.1).

For sake of clarity, among the 23 geometries, only one representative is used to illustrate
the model’s response in Sect. 4.3 and Sect. 4.4 (Unless otherwise specified). This terminus-
floating geometry (thereafter referred to as Geo. 12) is emphasized using bold characters in
Tab. 4.1. However, the conclusions obtained in this study are robust against all the geometries

considered, as shown in Sect. 4.3.1 and Sect. 4.3.2.

4.2.2 Model experiments

The 23 setups summarized in Table 4.1 are run for 7 years in order to reach the QSS
discussed above (spin-up). After this spin-up, for each of them, we impose 8 perturbations
in melting or ice mélange, as well as a control run (CR, i.e. the glacier continues its QSS
evolution). These forcings are maintained during 5 years. Ultimately, forcings are removed,

and we let the geometries evolve freely during 5 additional years (relaxation period). In total,
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TABLEAU 4.1 — List of geometries used for the model experiments. Hp refers to the QSS
mean terminus ice thickness, F;,;; represents the ice flux at the inlet boundary, and HwT is
the QSS mean water depth at the terminus. H 4p indicates the mean height above buoyancy
at the front, where the terminus is grounded. If the glacier is afloat, letter F is used instead.
o, is the stress threshold for damage initiation, B is the damage enhancement factor, D,
the damage contour. The bold line is the representative simulation.

Geometry Hp (m) Fier (x103m? a=t) H,, Hap (m) oy (MPa) B (MPa~!) D, (m)

Geo 1 358 710 308 16 0.017 2.9 0.47
Geo 2 356 679 307 14 0.014 1.6 0.42
Geo 3 362 488 319 7 0.025 1.8 0.44
Geo 4 342 446 297 12 0.037 2.3 0.41
Geo 5 354 626 306 14 0.031 2.6 0.45
Geo 6 362 572 317 10 0.041 2.2 0.46
Geo 7 348 610 300 15 0.054 2.8 0.46
Geo 8 456 1210 405 6 0.026 2.9 0.41
Geo 9 474 1133 427 F 0.021 1.5 0.44
Geo 10 465 1528 412 8 0.013 1.8 0.43
Geo 11 461 1432 409 7 0.037 2.2 0.41
Geo 12 631 3940 623 F 0.059 2.4 0.54
Geo 13 638 4406 632 F 0.024 2.1 0.6
Geo 14 997 2273 609 F 0.068 2.1 0.48
Geo 15 627 3535 632 F 0.021 1.7 0.53
Geo 16 824 7719 908 F 0.047 2.3 0.5
Geo 17 810 7143 909 F 0.050 1.6 0.41
Geo 18 860 10203 975 F 0.032 1.5 0.48
Geo 19 842 8953 970 F 0.079 2.0 0.56
Geo 20 863 11078 923 F 0.068 2.0 0.41
Geo 21 866 11389 942 F 0.016 2.2 0.59
Geo 22 854 9979 942 F 0.115 2.4 0.43
Geo 23 810 7233 924 F 0.100 1.9 0.46

we carried out 216 simulations of 17 years each.
The perturbations described below in Sect. 4.2.2.1 and Sect. 4.2.2.2 are listed in Tab. 4.2.
Perturbations in submarine frontal melting are named Ul to U4 (for “Undercutting”). Ice

mélange’s one are named S1 to S4 (for “Sikussak”, greenlandic word for ice mélange).

4.2.2.1 Submarine melting parameterization

Glacier frontal melting usually results from a combination of warm saline ocean water
entering the fjord and fresh-cold glacier runoff, which mix together. The resulting current
melt the ice during its rise along the calving face (Motyka et al., 2003b). Melting intensity
appears to be tightly linked with the ocean water circulation, the water stratification and its
variability, as well as the fjord specificities, the topography, the size, or the runoff seasonality
(Straneo et al., 2011), and might explain a part of the wide range of measurements from one

glacier to another. Rignot et al. (2010) measured summer melt rates around 0.6 m day !
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FIGURE 4.2 — Perturbations shapes over one year. (a) Melting parameterization at glacier
bottom. (b) Ice mélange parameterization.

and 3.8 m day~!, at the face of four calving glaciers in West Greenland. Sutherland and
Straneo (2012) calculated an annual mean melt rate around 2 m day~' in the area of the
Sermilik Fjord - Helheim Glacier, and Inall et al. (2014) observed summer values around
10 m day~! along the face of Kangerdlugssuaq Glacier, in south-east Greenland. Using a
similar technique, in Alaska, Bartholomaus et al. (2013) obtained a range between 9 m day !
and 17 m day~! for Yahtse Glacier, when Motyka et al. (2003b) measured 12 m day~' at the

calving front of LeConte Glacier, in Alaska.

Todd and Christoffersen (2014) applied a linearly varying melt rate from 8 m d™! at the
glacier base to 0 m d~! at surface during three summer months, and a constant 0 m d~!
for the rest of the year. They tested the model response for melt rates up to 16 m d=! and
duration up to two more months. Cook et al. (2014), varied the melt rate from 2.7 m d=* to
13m d~! at the base, to 0 m d—! at sea level, for a five months summer period, and 0.41 m d !
at the bed during winter. Following these studies and measurements, we chose to vary the
melt rate linearly from 0.41 m d~! to 12 m d=! at glacier bottom front, to 0 m d~! at sea
level. Each summer melt rate undergoes a 4 months sinusoidal peak and decay, and following
Cook et al. (2014)’s study, a constant melt rate of 0.41 m d~! is prescribed at glacier bottom
during the 8 remaining months (see Fig. 4.2.a). The melt rate is imposed in the front-normal
direction, and its summer maximum value is given in Tab. 4.2. We deliberately chose to
neglect melting at the bottom surface, in the cases when the glacier comes afloat. We do
not deny that this choice is a shortcoming, but it is motivated by the fact that we have no
information regarding how the measured melt rate is distributed below the floating tongue

and along the calving face.
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4.2.2.2 Ice mélange parameterization

If the existence of the ice mélange and its feedback on glacier dynamics have been studied
(Rignot and MacAyeal, 1998; Reeh et al., 2001; Joughin et al., 2008¢) for a few decades, little
is known about how fast it freezes and it melts, although Amundson et al. (2010) pointed out
the importance of “coupling the seasonality of ice mélange strength to the growth and decay
of sea ice”. Seale et al. (2011) studied the correlation between ice mélange disintegration and
front retreat on greenlandic fjords using MODIS imagery, and they showed that the delay
of melting can be very short, from days to couples of weeks, when sea ice stiffening may
take much longer, but due to the lack of solar illumination, they did not obtained reliable
information regarding ice mélange freezing.

We consider that the strength of the ice mélange depends on the sea ice properties. The
choice of considering sea ice stiffness as the first-order control on mélange strength seems
reliable, as it binds together the fragments of icebergs, and ensure ice mélange strength.
Anderson (1961) related the growth of sea-ice thickness to the square root of the time and
to the gradient between oceanic and atmospheric temperatures. Thus, considering sea-ice
strength to be closely related to its thickness, we expressed the back pressure applied by the

mélange on the glacier in winter as:

ou(t) = \/%\/E (4.1)

where t is the time. The length of winter period is set to 150 days. At the end of spring, the

melting of sea ice leads to a decrease of the back pressure that can be parametrized similarly

to sea ice damaging:

oy(t) =0y — ‘1%_0 Vi (4.2)

where the time for ice mélange collapse is set to 20 days. Ice mélange growth and decay is
represented in Fig. 4.2.b.

The back pressure oy, is a major unknown of the setup. Using seismic measurements
at the front of Store glacier, Walter et al. (2012) estimated this value to be around 30 kPa
to 60 kPa over the full calving face. Todd and Christoffersen (2014) used the mean back
pressure of 45 kPa, but concentrated over a smaller area. Other authors have used different
values of ice-mélange back pressure, from 20 kPa to more than 3 MPa (Nick et al., 2009; Vieli
and Nick, 2011; Cook et al., 2014), but they all confess that this value is largely unknown
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TABLEAU 4.2 — Full list of experiments performed, for each setup given in Tab. 4.1. Run U1l
to U4 refer to the undercutting experiments. The maximum summer melt rate is indicated
by m. Run S1 to S4 refer to the ice mélange experiments: oy, is the maximum ice mélange
back pressure, applied over a depth h, and results in a maximum back force of max(ay(t) - h).
The control run does not undergo neither ice mélange nor melting. For each forcing, we
highlighted “realistic” cases highlighted using bold characters.

Name run oy, (kPa) h (m) max(oy(t)-h) (-10" N m~t) max(rn) (m day™!)
Ul 0 0 0.0 3
U2 0 0 0.0 6
U3 0 0 0.0 9
U4 0 0 0.0 12
S1 170 80 1.36 0
S2 200 100 2.0 0
53 350 120 4.2 0
S4 750 80 6.0 0
CR 0 0 0.0 0

and difficult to measure. In order to investigate the glacier response to the largest values of
back pressure, we tested values up to 1 MPa. As 1 MPa is about the strength of pure ice

under tension (Schulson and Duval, 2009), it represents an upper bound for o,

max *

As ice mélange is a very heterogeneous media, its thickness is difficult to estimate. The size
of fragments of icebergs can reach several hundred of meter while sea-ice thickness in fjords
does not exceed a few meters. On Amery Ice Shelf, Fricker et al. (2005) observed the impact
of mélange on rifts propagation, and showed that mélange thickness reaches 87.2 + 14.3 m
(in October). Using satellite observations between 2008 and 2013, David Shean produced a
map of the mélange thickness in the fjord of Jakobshavn Isbrae Glacier. The mean value
was about 70 meters at the front of the glacier (personal communication). Recently, Cook
et al. (2014) argued that the ice mélange freeboard was around 10 m to 20 m at Helheim
glacier (LIDAR measurements), and used a mean total thickness of 135 m, when Todd and
Christoffersen (2014) used a mean thickness of 75 m, estimated from laser altimeter. This
very broad range of values demonstrates the major differences between study sites. However,
it appears that fjord-contained tidewater glaciers usually exhibit an ice mélange thickness
broadly between 70 m and 130 m. Thus, we tested several combinations of mélange thickness
parameters, but for the rest of this study, we will only illustrate the most representative of
them (see M1 to M4, Tab. 4.2). Finally, the ice mélange is prescribed through a time-varying

back-force constant over its thickness and equal to the product oy(t) - h.
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4.3 Results

4.3.1 Melting impact

The simulation starts on January 1°* (time=0), when the prescribed melt rate is settled to
its minimum value. The distribution of maximum melt rate for Ul to U4 and for the control
run is given in figure 4.3.a. The control run does not undergo any melt rate, and it maintains
its extent within a few tens of meters (see Fig. 4.3.b). The shape of the glacier for the
perturbation U3 during the middle of the summer season (day 173) is illustrated in Fig. 4.4.
Ul to U4 simulations exhibit a slight oscillation, for which the terminus advances slightly
compared to the CR, but it does not exceed 400 meters downstream. This advance may
sound counterintuitive: indeed, research mostly suggests that submarine melting promotes
terminus retreat. Our model points out that when the front is melted, the bottom corner
indeed retreats. However, it induces an ice-flow acceleration, as well as a torque which make
the upper corner to accelerate downstream (see Fig. 4.4.b. As soon as the forcing is removed,
all the fronts rapidly reach their QSS position within a few months, excepted for simulation
U4 (whose specific behaviour is discussed in Sect. 4.4.2). The ice velocity at the front evolves

1

within a range of 200 m year™", which is very similar to the natural variation for the control

run after a calving event (see Fig. 4.3.c).

When considering the decomposition of ice loss contribution from melting and calving,
we see that the volume of calved ice is always larger than the melted volume. During summer
season, melting accounts up to ~ 23 % of the total mass loss (Fig 4.5.a). Comparing winter
and summer season confirms that increasing undercutting intensity does not significantly
modify the total loss: a larger part of ice is melted, and a smaller volume is calved, but the

cumulated volume does not varies substantially over the seasons (See Fig 4.5.a and b).

To account for the various geometries, we summarized them in Fig. 4.6, as a function of
their QSS mean thickness and velocity at terminus, for a realistic forcing in melting (U2).
The conclusions raised above are qualitatively confirmed on all the other geometries: the
mean ice loss during the melt season is comparable to the ice loss during the rest of the
year, whatever the glacier size and velocity. In summer, the calved volume is dampened by

increasing melt rate, but the cumulated loss remain unchanged.
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FIGURE 4.3 — Glacier response for the undercutting experiments (Geo. 12, Tab. 4.2) U1 to U4
(colored lines) and CR (black-dashed line). (a) Variation of the maximum melt rate imposed
at the glacier front bottom surface. During the five months summer seasons, melting follows
a sinusoidal pattern. Otherwise, a constant melt rate of 0.41 m day ! is prescribed. (b) Front
position variation as a function of time and (c) Ice velocity at the terminus. For clarity the
velocity is smoothed with a 10 days moving average.

4.3.2 Ice mélange impact

Regarding the ability of ice mélange to counter the calving activity, Walter et al. (2012)
stated that “the mélange directly resists ice flow”. In order to evaluate this statement, we
conducted two experiments. In both experiments, the calving procedure is disabled. In
the first one, the glacier is forced by an unrealistically strong mélange of back pressure
0b,... = 1.0 MPa and thickness h = 145 m. In the second one, there is no forcing. The
simulation forced with mélange exhibits the same behaviour than the forcing-free run, des-
pite some minor differences, accounting for around 500 m of front position difference after 5
years, over 25 km of advance (not shown). This clearly confirms that the layer of ice mélange
is mechanically too weak to directly impact the glacier advance through its own buttressing
effect, even when considering largely overestimated ice mélange parameters.

We then ran the simulations referred to as S1 to S4 in Tab. 4.2, as well as the control run.
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FIGURE 4.4 — (a) Velocity field for the representative geometry (Geo. 12, Tab. 4.2), under-
going perturbation U3 at day 173 (first summer season). The red dot indicates the position
of the grounding line. (b) Zoom in the black rectangle, glacier front geometry and mesh.

The ice mélange intensity is illustrated in Fig. 4.7.a. In Fig. 4.7.b, the evolution of the front
is represented as a function of time for the 4 corresponding experiments and for the control
run (black-dashed line). During the first five years, two types of behavior can be described.
In winter, the ice mélange strengthens, and the calving frequency decreases or halt. As a
consequence, the front advances. During summer, the decay of the ice mélange back force
is immediately followed by a rapid sequence of iceberg calving of large amplitude. For all
perturbation experiments, the glacier front is always more downstream than the control run.
Each winter season, the gaps between the S1-S4 front positions and the control run increase
and reach a value between 500 m for S1 and 3 km for S4. Moreover, for perturbations S2,
S3, and S4, after each year, the front does not retreat back to its QSS position, suggesting a
consequence on the inter-annual mass loss. These behaviours are consistent with observations,
illustrating the fact that a strong mélange reduces the calving discharge (Sohn et al., 1998;
Joughin et al., 2008c).



106 Chapitre 4. Impact de la fonte frontale et du mélange de glace

- b
= % Winter
T =
L & 10000
73]

O
-1 O
o ©
o €
S o
i} mQ- Melting Loss
= 13 B Calving Loss

%

3 6 9 12 0o 3 6 9 12
Melt Rate (m day™) Melt Rate (m day™")

FIGURE 4.5 — (a) Mean daily summer and (b) winter ice loss from calving (blue) and melting
(green) for five values of melt rate, over five years, computed for Geo. 12, perturbations Ul
to U4 and CR.

The ice velocity at the front is represented in Fig. 4.7.c, using the same color scale.
The behaviour of the terminus is anti-correlated with the ice velocity. The advance of the
front during winter results in a decrease of the ice velocity, due to the increasing buttressing
effect related to the glacier sliding against the fjord walls. As it can be seen for the three
highest back forces (S2, S3, S4), when the ice mélange collapses, the ice velocity at the front
increases more than for the control run. This speedup can be explained in two ways. Firstly,
the geometry resulting from the first calving event presents a high vertical ice cliff. Velocity
vectors are not parallel to the sea level anymore, and a torque appears. In our model, the
induced force imbalance at the front results in an increase of the ice velocity. This rapid
acceleration has been monitored during calving events at the front of the Jakobshavn glacier
in may 2007 by Amundson et al. (2008). Near the front, GPS stations recorded an increase
in ice velocity from 11315 m a~! to 12775 m a~! in 20 days, when the glacier underwent 3
calving events, attributed to the stress field adjustment. In addition to this first process, the
freshly calved glacier is shorter, the buttressing effect is reduced and the glacier accelerates
(Benn et al., 2007a). Walter et al. (2012) monitored an increase in ice velocity up to 550
m a~! during the days following ice mélange breakup, at the terminus of Store. Our results

are in agreement with these velocity variation measurements.

Again, we represented all of the geometries in Fig. 4.8, for perturbation S2. Whatever the
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FIGURE 4.6 — Cumulated ice loss (over 5 years) for the setups listed in Tab. 4.2, for experiment
U2. Pies surfaces represents the volume of ice lost for the glacier associated with a mean
ice front velocity Vo and ice front thickness Hp. The figure distinguishes between (top)
summer season and (bottom) winter season. The ice loss fraction due to melting is colored
in green (also indicated by the percentage) and the one due to calving is colored with blue.
For purpose of comparison between summer and winter, the volume is daily normalized.
The melted fraction account for 6 % to 34% of the summer glacier loss, more important for
smaller glacier, and agrees with lower bounds of Rignot et al. (2010)’s calculations, especially
for thinnest glaciers.

glacier geometry, the summer loss is larger than the winter loss, as the winter ice mélange
layer reduces the calving activity. However, the same back force will not have the same effect
on small and large glacier. For the smaller one, it can completely suppress calving; for larger
geometries, it will only decrease the iceberg discharge. This explains the smallest contrast
between winter and summer for the thickest glaciers in Fig. 4.8 (winter inset). This feature is
also visible in Fig. 4.7.b: large ice mélange intensities suppress calving (light blue, yellow and
red curves), when smaller just reduce its frequency (dark blue). This consideration reinforce

the importance of constraining the ice mélange properties strongly.
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FIGURE 4.7 — Glacier response for ice mélange experiments (Geo. 12, Tab. 4.2) S1 to S4
(colored lines) and CR (black-dashed line). (a) Variation in mélange back force o,(t) * h as
a function of time (per meter lateral width) . The value of the maximal back force depends
on the couple of parameters (oy, ., h). (b) Front position variation as a function of time and
(c) Ice velocity at the terminus. For clarity the velocity is smoothed with a 10 days moving
average.

4.4 Discussion

4.4.1 Mechanical impact of the ice mélange on the glacier front

According to Amundson et al. (2010), in order to prevent the rotation of a calved iceberg
away from the terminus, the required back force have to be between ~ 1.0-10" N m~!
and 10.0-10" N m~!, depending on the glacier floatation and the iceberg inclination. To
our knowledge, there is no study suggesting another consequence of the ice mélange on the
calving margin of tidewater outlet glaciers.

Considering the ice mélange perturbations, our model suggests that the calving ceases as
soon as the applied back force reaches a given value. We investigated the sensitivity to the
applied back force further, by evaluating the value of this threshold. To do so, we isolated the
couples of parameters (oy,, .. , h) for which the winter season is characterized by an absence

of calving event. For each of the five winter seasons, we then calculated the back pressure
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FIGURE 4.8 — Cumulated ice loss (over 5 years) for the setups listed in Tab. 4.2, for experiment
S2. Pies surfaces represents the volume of ice lost for the glacier associated with a mean ice
front velocity V; and ice front thickness Hy. The figure distinguishes between (top) summer
season and (bottom) winter season. For purpose of comparison between summer and winter,
the volume is daily normalized.

applied when calving ceases, using Eq. (4.1). Multiplying this latter with the ice mélange
thickness furnishes a back force per meter of lateral width. The corresponding distribution
for the 45 values is given in Fig. 4.9, whose the mean value is around 1.1-10" N m~!.

Our coupled ice-flow and calving model enables us to distinguish between the different
phenomena leading to the iceberg calving which may be impacted by the ice mélange. At the
first stage, the crevasse field development is determined by the damage criterion y, which
quantifies the incrementation of damage in the ice. In Fig. 4.10.a, we represent the evolution
of the terminus position over 150 days, covering a full winter season. Three key-events are
highlighted with diamond symbols. The red one corresponds to a situation where the glacier
is about to calve, the yellow one illustrate a case where the glacier undergoes ice mélange,
and the blue one corresponds to a situation where the glacier just calved. Fig. 4.10.b shows
the value of x along the upper surface, where the tensile stress is the highest. During an ice
mélange event (yellow curve), damage production is slightly lower compared to the pre and

post calving cases, but remains positive. This mean that ice mélange reduces the damage
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FIGURE 4.9 — Histogram of the back force from ice mélange required to cease calving. The
mean of the distribution is 1.1-10” N m~! and its standard deviation is 1.3-10° N m~!, per
meter of lateral width.

production, but this effect is too weak to completely halt the ice damaging.

Following ice damaging, three criteria have to be fulfilled in order to trigger calving:
the condition on damage contour D = D, the initiation of fracture propagation at depth
given by the D, contour, and the propagation at sea level. These criterions are represented
in Fig. 4.10.c, where the stress intensity factor is represented on the horizontal axis. The
vertical extent of the thick colored lines shows the length of the damage envelope (the front
is located at the top of the figure): a longer one illustrates a more extended crevasse field. As
expected, the blue thick curve is almost nonexistent: as calving has just occurred, the glacier
surface is not damaged enough to calve immediately. On the contrary, the red and yellow
thick lines shows that the surface is sufficiently damaged to reach the criterion D = D, over
a larger extent.

Where the stress intensity factor becomes higher than the ice toughness (K; > Kj.), the
crevasse propagation is initiated. For the red and yellow lines, near to the upper surface, this
condition is satisfied and the propagation begins.

The criterion K; > Kj, must then be validated at sea level. The stress intensity at sea
level is represented by the dashed-colored curves. The red case satisfies this criterion at some

points, meaning that the calving event is triggered. However, when the glacier undergoes the
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FIGURE 4.10 — (a) Evolution of the front over a winter season, for a glacier undergoing an
ice mélange characterized by a back stress oy, = 0.2 MPa and a thickness h = 100 m. Red,
braun and blue diamonds respectively days 46 (before winter season, before a calving event),
140 (during winter season), and 161 (after winter season, after a calving event) (b) Variation
of the damage criterion y at upper surface along the flow-line using the same color scale.
(c) Variation of the stress intensity factor. Colored curves show the stress intensity factor
computed at depth at which the the damage threshold D = D, is reach (thick curves), and at

sea level (dashed curves), with the same color scale. The vertical black dashed lines represent

the values of ice toughness K. = 0.2 MPa m~! and arrest criterion K;, = 0.1 MPa m~!.

ice mélange layer (yellow-dashed line), this criterion is not validated, and thus, the crevasse

cannot propagate down to sea level.

Regarding the sensitivity to the ice mélange thickness, we observe that a thinner layer
associated with a stronger back force has a greater impact on calving preventing than a
thicker and weaker one (not shown). This is relatively obvious, as the thinnest mélange layer
is concentrated at sea level, and thus reduces significanty the stress intensity factor at this

depth.

Considering these mechanisms may explain the behaviour observed in Fig. 4.7.b. For
experiments S2; S3 and 5S4, the figure shows that the decay of the mélange layer is followed
by a “cascade” of calving events. However, the glacier does not immediately retreat back
to its QSS position. This rate of retreat depends on the damage level at the surface, which

directly depends on the mélange intensity. This consideration suggests that a stronger or
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longer winter season can alter the position of the front on more than one year, if one consider
the “stress history” of the glacier, and do not only rely on an instantaneous stress balance.

Results presented in this section highly contrast with Cook et al. (2014)’s study, who
did not notice remarkable changes in the frontal position unless an applied back force was
of 50.0-10" N m~*, even if they simulated a difference of 25 m in the longitudinal crevasse
extent around the front for smaller values of ice mélange (5.0-107 N m~1!). Conversely, Todd
and Christoffersen (2014)’s results clearly agree with ours, as they simulated comparable
front advance (~1.5 km) for similar back force as our S2 experiment. At last, for an applied
force within the same order of magnitude, our modelling work points out that the ice mélange
acts sooner than Amundson et al. (2010) suggested, by preventing the fracture propagation

down to the glacier base.

4.4.2 Differences between floating and grounded termini

The maximum difference in the surface along-flow component of the deviatoric stress
tensor Sy, between the U2 and the CR experiments, in the vicinity of the front (< 600 m)
during the middle of the first summer period is given in Fig. 4.11.a. Undercutting grounded
glaciers slightly increases the tensile stress at the upper surface (red dots). It increases
the frequency of calving event, but the length of each event is reduced (see red dots and
crosses in Fig. 4.11.b). On the reverse, for floating glaciers, the surface adjustment of the
tongue decreases the tensile stress when compared with the control run (Fig. 4.11.a, blue
dots). Consequently, the frequency of calving event decreases slightly, but the length of front
retreat for each event increases a bit (blue dots and crosses in Fig. 4.11.b). This suggests
that a heavily grounded glacier cannot adjusts its geometry as easily as a floating one.

Studying the behaviour of a grounded geometry of Helheim Glacier, Cook et al. (2014)
stated that the frontal melting have relatively little effect on the front position, unless the
prescribed melt rates are extremely high (up to 20 m day~!). On Store Glacier, Todd and
Christoffersen (2014) modelled a slight increase in frequency with undercutting, as well as a
decrease in the amplitude of the calving front retreat, and they attributed this inter annual
stability to the glacier’s topographic setting. Thus, as Todd and Christoffersen (2014)’s geo-
metry is grounded when the frontal melting is prescribed, their modelling is consistent with
our results.

Within our experiments, another difference arise between grounded and floating glaciers.

We showed in Sect. 4.3 that for most of perturbations, after the relaxation period, glacier



4.4. Discussion

113

,_% 0.02 .
<
° °® °
I <
N ° ° ° ° e
2 .
@ -0.02 -
> ] .
a ® Grounded (G) @ Floating (F) |
€  _0.04
2 T T T T T T
5 b ] ® Frequency (G) ® Frequency (F) + Length(G) + Length (F)\
E —
o % 1.5+ . n
C(E E 1k L AP [ X J i + o+ + .‘g ¢ ® $ i
0'5 Il Il Il Il Il Il
1 2 4 6 8 10 12 15

QSS mean front velocity (km year‘1)

FIGURE 4.11 - (a) Maximum difference of the along-flow component of the deviatoric stress
tensor at glacier surface for each glacier listed in Tab. 4.1 between U2 experiment and Control
Run. The difference is computed within the 600 last meters before calving front, during the
middle of the first summer (day 182). Red dots indicates grounded fronts, while blue dots
highlight floating termini. (b) Ratio between summer and winter events for all the geometries
listed in Tab. 4.1 forced by the U2 experiment (maximum melt rate: 6 m day '), as a function
of the inlet flux. Red color refers to grounded glaciers, blue for floating. Circles and crosses
respectively refers to the mean number of calving event and the mean front retreat length
ratios.

front usually reach their QSS position. However, this is not the case for the glacier undergoing
perturbation U4 illustrated in Fig. 4.3.b. Indeed, its front rapidly advances more downstream
than the others, and seems to stabilize around an extent of 6.2 km, compared with 6.0 km
for others. Similarly, when extended to other geometries, this result also emerges for some
of the ice mélange experiments. However, it just affects glaciers displaying a floating tongue,
and only reveals for the strongest forcings.

Focusing on processes, we can propose an explanation for this phenomena (see Fig. 4.12).
The melting perturbation applied on the glacier front modifies the shape of the floating
tongue (Fig. 4.12.b). It reduces its area and diminishes the subsequent buttressing effect. As a
consequence, the whole glacier accelerates, thins, and the grounding line retreats (Fig. 4.12.c).

The ice flux at the grounding line is therefore modified, and a new equilibrium sets up, which
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FIGURE 4.12 — Sketch of the process suggested for glacier equilibrium destabilization. (a)
Control perturbed by (b) enhanced melting and (c) resulting stable geometry. (d) Ice mélange
perturbation and (e) resulting stable geometry.

implies complex feedbacks between the ice flow, the damage production and the calving law.
Considering the ice mélange, the process is similar (Fig. 4.12.d). As it prevent the floating
tongue from calving, its area increases. Consequently, the glacier slows down, thickens, and
the grounding line advances (Fig. 4.12e). Again, a new equilibrium may sets up, with an
associated quasi-steady state front dynamics.

When arguing about the ice mélange, Joughin et al. (2008c) suggests that “ It is likely
that the processes that control the seasonal calving cycle may also influence the inter annual
variability”. Modelling results presented here support this point of view and they also call

for a deeper analysis and a better constraint of melting and mélange properties.

4.5 Conclusion

The ice mélange and the frontal melting have been reported by many authors to influence
the behaviour of tidewater glaciers. Especially, they have been invoked as an potential ex-
planation for the cycles of advance and retreat of glaciers termini, among other external
forcings. However, if some correlation between these mechanisms and the front advance /

retreat has been observed on many greenlandic outlets glaciers, little is known about the
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precise role of these forcings.

In this paper, we combined a full-Stokes ice flow model with a calving framework using
damage and fracture mechanics to investigate the impact of these forcings on glacier dy-
namics. This allowed us to represent the slow degradation of the mechanical properties of
the ice, and the initiation and propagation of the pre-existing fractures, which is essential
to describe the processes occurring at the front. We carried out experiments on a large set
of synthetical geometries using different values for melting and ice mélange back stress and
thickness, and the conclusions we drawn are robust against all the experiments.

Our modelling work shows that the melting has a slight impact on the calving mecha-
nism and the front position (which does not move more than a few hundred of meters).
Additionally, its effect on the inter / pluri-annual mass loss is almost negligible. On the
reverse, applying an ice mélange layer against the front affects its position with a higher
amplitude (up to several kilometers) compared to melting. Additionally, its consequences on
the inter /pluri-annual mass loss, if small, may not be completely negligible.

Investigating the processes occurring during calving events, we shows that the ice mélange
first diminishes the rate of surface damaging by reducing the tensile stress in the glacier upper
surface and then it prevents fracture propagation at sea level, and thus inhibits calving.

Finally, our results also reveal a distinction specific to the glaciers exhibiting floating
termini. For these latter, strong perturbations (either in melting or in ice mélange) may affect
their pluri-annual behaviour. By changing tongue’s buttressing effect, the perturbation may
modify the subsequent glacier equilibrium and induce a new stable geometry for the same
models parameters. This new stable position then depends on feedbacks between glacier
flow and calving law parameter. This stresses the need for a better field characterization of

undercutting and ice mélange.






CHAPITRE 5

Conclusions et perspectives

5.1 Conclusions

Dans le cadre du réchauffement climatique, la contribution des calottes polaires a 'aug-
mentation du niveau des océans est un sujet de préoccupation majeure. Le role du vélage
d’iceberg sur cette contribution est capital, aussi bien au front des glaciers émissaires du
Groenland qu’a celui des plateformes flottantes de la cote Antarctique. Son interaction avec
la dynamique du glacier est communément admise, mais sa compréhension souleve encore
un certain nombre de questionnements. En conséquence, sa représentation dans les modeles
d’écoulement a grande échelle est parfois inexistante ou repose sur des considérations ad hoc,
induisant ainsi de grandes incertitudes quant aux projections de décharge a court et moyen
terme des calottes polaires.

Au début de ce manuscrit, nous avons dressé un état de ’art de la recherche sur le vélage,
qui témoigne d’une part de la complexité des processus connus a ce jour ainsi que de la grande
diversité de leurs paramétrisations dans les modeles. Certaines, largement empiriques, sont
faciles a manipuler, mais présentent de séveres limitations en terme de polyvalence ou de
précision. D’autres reposent sur des principes physiques plus détaillés, mais apparaissent
plus délicates a implémenter dans les modeles et bien souvent plus couteuses. Elles s’averent
néanmoins nécessaires pour apprécier la complexité des mécanismes pouvant influencer les
glaciers a plus grande échelle.

Dans cette dynamique, nous avons proposé une modélisation de vélage combinant mé-
canique de I'endommagement et mécanique de la rupture que nous avons développée en 2D
pour une ligne d’écoulement. Cette nouvelle approche permet de représenter plusieurs as-
pects caractéristiques des processus de vélage. D'une part, la dégradation lente des propriétés
rhéologiques de la glace soumise & un champ de contraintes (dégradation que I’on assimile
au développement d'un champ de crevasses a la surface du glacier) est modélisée grace a la
mécanique de I'endommagement. D’autre part, la propagation rapide des crevasses, verti-
calement jusqu’au niveau de 'océan, est représentée a 1’aide de la mécanique de la rupture

linéaire élastique. Cette approche est complétée par un critere de vélage largement répandu,
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selon lequel la crevasse se propage a travers toute 1’épaisseur du glacier aussitot que celle-ci
atteint le niveau de la mer. Les parametres numériques liés a ce modele sont contraints sur une
géométrie simplifiée du glacier Helheim, au Groenland. Les résultats laissent apparaitre plu-
sieurs populations de taille d’événements de vélage d’amplitude faible et de courte période (de
50 m a 150 m, tous les 4 a 15 jours), auxquels s’ajoutent quelques événements indépendants
de taille largement supérieure, jusqu’a 2000 m. L’analyse du comportement des simulations
réalistes révele une cyclicité dans la position du front, caractérisée par une lente avancée du
front et un retrait plus rapide, conséquence d’une cascade d’évenements de vélage, dont 'am-
plitude atteint quelques centaines de metres et la période caractéristique 500 a 600 jours.
L’explication avancée pour justifier ce comportement repose sur une rétroaction entre les
parameétres d’endommagement et les conditions liées & la dynamique du glacier (vitesse,
forme du socle rocheux). Les conclusions suggerent ainsi qu'un glacier peut posséder une
dynamique propre, éventuellement perturbée par des forgages climatiques externes (fonte

estivale, mélange de glace, lubrification basale...).

Ce modele de vélage, intégré au code Elmer/Ice, a été ensuite soumis a deux forgages
caractéristiques des fjords groenlandais : une variation de la fonte sous-marine au terminus
du glacier et la présence d’une couche de mélange de glace a la surface de 'océan. Ces deux
processus sont couramment avancés pour expliquer les cycles saisonniers d’avancée et de
retrait du glacier. En testant plusieurs intensités réalistes de taux de fonte sur un large panel
de géométries synthétiques, on montre que la fonte de la partie immergée du front entraine
une réponse limitée sur la dynamique du glacier. En intensifiant son amplitude estivale
jusqu’a 12 m jour™! (valeur forte, mais réaliste), la variation saisonni¢re de la position du
front ne dépasse pas quelques centaines de metres. En été, la quantité de glace perdue par
fonte compense le déficit de perte de masse par vélage, de sorte que le bilan de masse du
glacier reste quasiment inchangé entre 1’été et 1'hiver, ainsi que d’une année sur 'autre. A
I'opposée, le forcage du terminus du glacier par un mélange de glace génere une variation du
front jusqu’a plusieurs kilometres, comparable a celle observée dans la réalité. La présence
d’un mélange de glace rigide dans le fjord diminue le taux de vélage et favorise 'avancée
du front, dont la vitesse diminue par frottement accru du glacier sur les bords rocheux.
En été, la fonte de la couche de mélange réactive le vélage, favorisant son retrait rapide et
I’accélération de son I’écoulement. Son influence interannuelle sur le bilan de masse du glacier,
si elle est faible, ne peut pas étre totalement exclue. Notre modélisation de vélage suggere

que le mélange de glace réduit le taux d’endommagement du glacier a la surface, et exerce
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une force suffisante pour empécher la propagation des crevasses jusqu’au niveau de la mer. La
diminution du taux d’endommagement peut également se répercuter sur la position du front
I’année suivante, en réduisant ’amplitude du retrait observé au début de 1’été. Par ailleurs,
on observe une différence de comportement entre les glaciers a terminaison posée et ceux dont
le front est flottant. Dans le premier cas, la fonte sous-marine entraine une augmentation des
contraintes a la surface du glacier et induit un accroissement de la fréquence de vélage, dont
la taille des évenements est réduite. Dans le second cas, I’abaissement de la surface du glacier
réduit ses contraintes et diminue légerement la fréquence de vélage, tout en augmentant de
manieére également limitée 'amplitude du retrait. De plus, lorsque le glacier est flottant
et pour des forcages particulierement élevés, nos résultats suggerent qu’une perturbation
du front peut modifier la dynamique de la langue flottante, changer 1’équilibre de la ligne
d’échouage et du glacier lui-méme.

Ces dernieres années ont vu le développement de nouvelles modélisations grace a I’amélio-
ration des capacités de calcul et des connaissances physiques. Mais I'absence de modélisation
en trois dimensions et la difficulté de chiffrer I’exactitude et la pertinence de celles proposées
actuellement expliquent en partie le fait que les modeles d’évolution de calotte n’integrent
pas nécessairement de telles paramétrisations. Celle développée dans le cadre de cette these et
présentée dans ce manuscrit ne se veut ni compléte ni fermée. Au contraire, de nombreuses
améliorations peuvent y étre apportées. Développées conjointement avec des prospectives
plus appliquées et intégrées a un robuste exercice d’intercomparaison de modeles de vélage,
elles pourraient permettre d’améliorer significativement la représentation des processus aux
fines et larges échelles. Certaines de ces améliorations sont abordées brievement dans la partie

suivante.

5.2 Perspectives

5.2.1 Développement numérique du modele : endommagement et
vélage

5.2.1.1 Défis numériques : sensibilité au maillage et extension 3D

La représentation du vélage dans les modeles souleve de sérieux problemes numériques
dus notamment au remaillage de la géométrie et a l'interpolation des variables sur le nou-
veau maillage. Les améliorations apportées au cours de ce travail réduisent la dépendance

horizontale au maillage du mécanisme de vélage, en interpolant les calculs de mécanique de
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la rupture entre les noeuds.

Cependant, ce travail devra étre poursuivi dans le cadre de 'extension en 3D du modele,
en plus de plusieurs révisions de l'implémentation du vélage : en 2D ligne d’écoulement,
le vélage s’effectuant verticalement, le probleme se résume a représenter la crevasse le long
d’une ligne verticale. En 3D, cette ligne devient un plan potentiellement courbe, en fonction
de la géométrie et des conditions de contraintes et de répartition de '’endommagement dans
le glacier. La résolution des équations de la mécanique de la rupture linéaire élastique, le
remaillage du systeme et l'interpolation des variables sur la nouvelle géométrie deviennent
alors nettement plus complexes, et constituent des étapes incontournables et d’une impor-
tance majeure. Ce défi numérique est indéniablement le plus ambitieux dans le cadre d’une

amélioration de la représentation du vélage dans les modeles d’écoulement.

5.2.1.2 Développement du modele d’endommagement

Notre critere d’endommagement repose sur une considération assez simple des contraintes
exercées dans la glace : lorsque la traction dépasse une valeur seuil dans la direction des
contraintes principale, 'endommagement se produit. Mais I’étendue de la variété des criteres
d’endommagement utilisés pour la glace (critere de von Mises, Coulomb, Hayhurst) et souvent
inappropriés a la fracturation de ce matériau, invite a se pencher plus en détail sur les
processus responsables de son endommagement. Dans ce cadre, il conviendra d’étudier dans
quelle mesure I'enveloppe du critere d’endommagement peut étre refermée, afin de représenter
I’évolution de 'endommagement sous un champ plus diversifié de contraintes (compression,

cisaillement dans les directions principales...).

Plusieurs des criteres utilisés dans les modeles integrent également un mécanisme de
cicatrisation de la glace, permettant de diminuer le niveau d’endommagement lorsque les
contraintes en compression sont suffisamment élevées. Mais le nombre d’études qui s’y
consacre est, a notre connaissance, limité. Une étude approfondie de ce mécanisme pourrait
complexifier notre modele et avoir des conséquences importantes sur les conclusions dépeintes
ici. Dans le cadre de 'application sur le vélage, nous avons montré que ’endommagement
peut étre altéré par le mélange de glace présent dans le fjord. Une intensification de ce der-
nier pourrait éventuellement suspendre le processus d’endommagement, et méme apporter
une pression opposée suffisante pour cicatriser le milieu et ainsi perturber de maniere plus

importante le comportement pluriannuel du glacier.
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5.2.1.3 Amélioration du critere de vélage

Dans la description du modele, nous avons indiqué quelques pistes d’amélioration de
notre paramétrisation. Celles-ci incluent la prise en compte de I'eau de fonte/ruissellement
dans les crevasses, l'intégration du processus d’écrantage des contraintes dans un champ de
crevasses proches les unes des autres, ainsi que I'implémentation des crevasses basales. Les
deux premiers sont faciles d’implémentation, mais requierent la connaissance du volume d’eau
pénétrant les crevasses et de I’écart moyen entre ces dernieres, respectivement. En revanche, la
prise en compte des crevasses basales est plus importante et attire notre attention immédiate.

Au cours du chapitre de revue, nous avons souligné le critere de vélage reposant sur la
combinaison des crevasses basales et surfaciques (c.f. Chap. 2, Sect. 2.3.2.2). La propension
d’une crevasse basale a se développer dépend de ’état de contrainte a la base du glacier. Si
le glacier est largement posé sur le socle rocheux, la pression de la glace est trop importante
pour permettre leur formation. En revanche, dans le cas de glaciers flottants ou a la limite
de la flottaison, cette pression est fortement contrebalancée par la pression hydrostatique. Il
a été montré que dans le cas de ces glaciers, le role des crevasses basales dans le processus
de vélage n’est plus négligeable, et doit étre considéré comme un processus majeur dans
la mesure du taux de vélage (James et al., 2014). La principale paramétrisation de vélage
utilisé actuellement integre cette spécificité (Nick et al., 2010), en considérant que si les pro-
fondeurs des crevasses surfaciques et basales (fournies par I’état de contrainte stationnaire)
se recouvrent, le vélage intervient.

Des travaux pour prendre en compte ce processus dans notre modele sont actuellement
menés. La pression hydrostatique a été considérée dans le développement de I’endommage-
ment a la base de glacier, et compense plus ou moins le terme de pression glaciostatique.
Il conviendra ensuite d’étudier plus en détail la facon de coupler la propagation fragile des

crevasses basales et surfaciques.

5.2.2 Etude de sensibilité et exemples d’application

Le chapitre 3 pose le modele, contraint ses parametres numériques et présente plusieurs
tests de sensibilité. Ils constituent une premiere étape dans la validation du modele, mais
doivent néanmoins étre complétés par d’autres études. En particulier, le développement d’un
projet d’inter comparaison de modeles de vélage pourrait étre d’'une grande aide dans la
hiérarchisation et la mise en lumiere des atouts et défauts de chaque approche. Ce travail est

doucement engagé par la communauté, mais sa mise en forme (géométrie réaliste /synthétique,
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type d’observation auxquelles comparer les résultats...) ne fait pas encore consensus.
En parallele de ce travail, nous avons initié plusieurs études qu’il serait judicieux de

poursuivre et de creuser. Celles-ci sont résumées ci-dessous.

5.2.2.1 Stabilité des glaciers groenlandais en réponse a une augmentation des
températures océaniques

Plusieurs auteurs ont montré le recul de nombreux glaciers du Groenland au cours de
ces derniéres années (e.g. Howat et al., 2007; Seale et al., 2011). D’aucuns l'attribuent &
I’augmentation des températures océaniques, et affirment que celle-ci peut potentiellement
déstabiliser les glaciers émissaires cotiers de la calotte groenlandaise et accélérer leur contri-
bution a l'augmentation du niveau marin (voir références Chap. 4). Cependant, le travail
réalisé au cours du chapitre précédent montre que notre modele de vélage ne répond que de
fagon tres limitée aux perturbations de fonte océanique (méme pour des valeurs de forgage
relativement élevées) et s’accorde dans cette conclusion avec d’autres études récentes de
modélisation (Cook et al., 2014; Todd and Christoffersen, 2014).

Ces résultats, au semblant paradoxal en regard des observations, méritent une étude
approfondie. Une hypothese pourrait reposer sur I'idée que chaque glacier possede plusieurs
états d’équilibre, dépendant principalement des conditions topographiques liées a chaque
systeme de fjords. Un forgage externe tel que 'augmentation de la fonte sous-marine n’aurait
pour effet que de déplacer le glacier d’un état métastable a un autre. Une telle considération
aiderait a justifier les différences locales de comportement entre deux glaciers subissant un
forcage similaire (Howat et al., 2010; Moon et al., 2012). Des résultats corroborant cette
hypothése compromettraient encore davantage le recours a l'extrapolation des tendances

actuelles dans les projections de décharge de glace du Groenland.

5.2.2.2 Modélisation des rifts et des zones de cisaillement

Le processus d’endommagement de la glace est encore faiblement considéré a 1’échelle
de la modélisation des calottes. Pourtant, son impact sur la rhéologie de la glace est non
négligeable et peut modifier de maniere conséquente les projections des modeles, en affectant
plus particulierement le comportement de certaines plateformes flottantes d’Antarctique.
Celle du glacier de Pine Island, dans le secteur d’Amundson, constitue un cas d’école idéal.
Les mesures satellite laissent clairement apparaitre des zones hautement fracturées, de part
et d’autre du fleuve de glace central, la ol les gradients de vitesse transverses a ’écoulement

sont trés importants et traduisent un phénomene de cisaillement marqué (voir Chap. 2,
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Fig. 2.3). La glace y est tellement fracturée que sa représentation par une méme rhéologie

dans les modeles peut légitimement étre remise en question.

Des essais réalisés au cours de cette these laissent penser que I'endommagement généré
par notre modele émerge majoritairement dans ces zones, et suggerent que l'effet stabilisant
du buttressing y serait amoindri. Cependant, I’étendue de la zone a modéliser couplée au pas
de temps imposé rendent délicate une modélisation full-Stokes. Une alternative résiderait
alors dans le développement du critere d’endommagement pour une modélisation de type

SSA plus facilement applicable.

5.2.2.3 Réponse a des forcages externes

Comme abordé brievement dans la description du modele, les premiers résultats laissent a
penser que les glaciers émissaires peuvent posséder une dynamique interne. Celle-ci dépendrait
en particulier du développement du champ de crevasses, lui-méme influencé par la topo-
graphie du socle et la vitesse de la glace. Dans le cadre de I’étude réalisée sur le glacier
Helheim, en I’absence de tout forcage externe, si I’'on considére uniquement la variation de
I’hétérogénéité de la contrainte seuil a I’endommagement, on constate qu’une cyclicité dans
la position du front peut apparaitre naturellement, avec une période d’environ 550 jours. Cet

aspect est représenté sur la transformée de Fourier visible sur la figure 5.1 (courbe noire).

Comme explicité dans le Chap. 3, la période de cet événement est similaire au temps mis
par la glace pour étre advectée entre les zones ou se produit majoritairement I’endommage-
ment et semble souligner une corrélation entre vitesse d’écoulement, topographie du socle et

de la surface et taux d’endommagement.

Dans une expérience, on a soumis cette géométrie a plusieurs forcages externes saisonniers
d’amplitude réaliste, similaires a ceux abordés au chapitre 4 : une variation du frottement
a la base du glacier de &= 10 %, une couche de mélange de glace de 0.2 MPa appliquée sur
une épaisseur de 100 m, et une fonte de la partie immergée du front dont le taux maximum
est fixé en été a 3 m jour—!. L’analyse fréquentielle de la réponse glaciaire lors de la prise en
compte de ces trois forgages est représentée par la courbe bleue sur la figure 5.1. L’oscillation

caractéristique a 550 jours y est remplacée par un signal annuel.
La conséquence naturelle de cette étude pourrait étre d’identifier les parametres (rugosité
du socle, buttressing, fonte surfacique...) pouvant influencer la fréquence propre du glacier

et dans quelle mesure leur période propre émerge de la réponse dynamique glaciaire.
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FiGURE 5.1 — Spectre de Fourier de la moyenne de 10 simulations sans forcage externe
(courbe noire) et avec un forgage annuel en frottement basal, fonte frontale, et mélange de
glace. Lorsque les forgcages sont imposés, la fréquence propre du systeme disparait au profit
du signal annuel.

5.2.2.4 Terminus posé / terminus flottant

Les recherches menées sur les glaciers émissaires tendent a montrer qu’un glacier dont le
terminus est posé ne se comporte pas de la méme fagon en terme de vélage qu'un glacier
dont le terminus est flottant (cf. Chap. 2 et références ci-dessous). Lorsque le glacier est posé,
le taux vélage est déterminé par I’étirement longitudinal a la surface et par le déséquilibre
des forces au niveau du front. Il est généralement caractérisé par de petits évenements de
fréquence relativement élevée. En revanche, lorsque le terminus est flottant, la plateforme
peut ajuster sa géométrie pour réduire les déséquilibres et ainsi se stabiliser. En contrepartie,
elle subit les effets des crevasses basales induites par la flottaison, auxquels peuvent encore
s’ajouter d’autres effets annexes (fatigue, etc...). Dans ce cas, les observations montrent que
le vélage intervient a une fréquence plus faible, mais que la taille de chaque évenement peut
étre en moyenne plus important (Dowdeswell, 1989; Bassis, 2011).

Notre modele, a son niveau de développement actuel, est capable de reproduire le vélage
d’un glacier posé, mais autorise également la formation d’une langue de glace flottante, qui

peut ensuite véler. Le nombre limité de cas étudiés et de simulations effectuées ne nous
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permet pas encore de conclure avec certitude sur la caractérisation des évenements de vélage
des glaciers posés et flottants, méme s’il suggere que le vélage des langues flottantes est
moins fréquent et d’une taille caractéristique plus grande. Reproduire une dualité en terme
de taille et de fréquence pourrait cependant constituer une méthode supplémentaire pour la

validation de notre approche, et plus généralement de celle de tous les modeles de vélage.

5.2.2.5 Glaciers de montagne, chute de séracs, risque glaciaires

Le modele d’endommagement développé au cours de cette these a commencé a étre ap-
pliqué a d’autres géométries. En particulier, il est actuellement employé pour contraindre
I’écoulement de glace sur une modélisation du Glacier de Taconnaz, dans les Alpes, dont une
particularité réside dans l'existence d’'un champ de crevasses et une chute de séracs localisés
a quelques endroits particuliers. Le couplage avec une version diagnostique du modele de
vélage pourrait étre utilisé, dans un premier temps, pour étudier et contraindre I’extension
a la 3D d'un plan de fracture définissant le front du glacier, en vue d’une complexification
du processus de fracturation dans le modele. Ce glacier de taille réduite présente 'intérét
d’une modélisation complete et moins exigeante en terme de ressources numériques tout en
assurant un degré de raffinement de maillage permettant de couvrir avec précision les plus
petites structures.

Dans la méme idée, des travaux ont été réalisés pour implémenter ce modele d’endom-
magement a ’étude de la poche d’eau du Glacier de Téte-Rousse, dans le méme massif
(Gagliardini et al., 2013c). Ce dernier possede une cavité dont ’eau qui s’y accumule fait va-
rier le volume, modifie largement sa structure et peut conduire a son effondrement. Le modele
d’endommagement permet de reproduire avec davantage de précision les déplacements de sa

surface mesurés in situ, et ainsi participe a sa calibration.
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ANNEXE A
Article: The stability of grounding
lines on retrograde slopes

Résumé

Ce chapitre constitue une annexe au présent manuscrit, et concerne l'instabilité de la ligne
d’échouage. Il se situe en annexe puisqu’il ne rentre pas dans le cadre des études menées
sur la modélisation et I'implémentation d’'une paramétrisation de vélage, mais il valorise le
travail réalisé durant la premiere année de these.

Weertman (1974) a montré que les calottes polaires reposant sur un socle rocheux dont
la pente est positive (i.e. lorsque celle-ci remonte) peuvent étre sujettes a une instabilité et
qu’une légere perturbation de leur ligne d’échouage peut entrainer un retrait rapide et impor-
tant de toute la calotte, associé a une décharge de glace conséquente. Cette idée construite
sur une considération en ligne d’écoulement 2D d’une calotte polaire a été confirmée par une
étude analytique a partir des hypotheses de la couche limite (Schoof, 2007), puis testée dans
un modele d’écoulement de glace en 2D (Durand et al., 2009).

Les mesures de profondeur du socle rocheux réalisées en Antarctique montrent qu’une
large partie de I’Antarctique de I’Ouest repose sur un socle s’approfondissant vers l'intérieur
des terres, ce qui correspond aux caractéristiques topographiques favorables au développement
de systeme d’instabilité des calottes marines (MISI, pour Marine Ice Sheet Instability), et
soulignent ainsi le risque de retrait rapide de nombreux glaciers d’Antarctique.

Dans le travail présenté ci-dessous, ce phénomene est étudié en 3D. Un glacier théorique
s’écoule dans un fjord présentant un socle rocheux caractéristique de MISI et dont la largeur
est modulée. L’expérience compare les réponses de deux modeles, Elmer/Ice et Ua, et montre
que tous deux sont capables de modéliser une calotte polaire a 1’équilibre dans une configura-
tion pour laquelle la ligne d’échouage repose sur une zone présumée instable, tempérant ainsi
les conclusions des recherches précédentes. Les effets d’arc-boutement (buttressing) et les ca-
ractéristiques inhérentes aux considérations 3D expliquent ce phénomene. On conclut que
les calottes polaires reposant sur un socle a pente positive ne sont pas inconditionnellement

instables.
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Abstract. The stability of marine ice sheets grounded on
beds that slope upwards in the overall direction of flow is
investigated numerically in two horizontal dimensions. We
give examples of stable grounding lines on retrograde slopes
illustrating that marine ice sheets are not unconditionally un-
stable in two-horizontal dimensions.

1 Introduction

Large parts of the West Antarctica Ice Sheet (WAIS) rest be-
low sea level on a bedrock sloping downwards towards the
ice sheet’s centre. It has been argued that such marine-type
ice sheets on retrograde slopes are inherently unstable and
susceptible to rapid disintegration (e.g. Weertman, 1974).
The question of WAIS being potentially subject to a marine
ice sheet instability (MISI) is of utmost importance for any
quantitative estimates of future sea level change, because it
raises the possibility of WAIS rapidly contributing several
meters of sea level change.

The possibility of an MISI and the conditions under which
such an instability could manifest itself have been investi-
gated by a number of authors. To date both theoretical and
numerical work has focused focused primarily on the one
horizontal-dimensional (1HD) problem where the effect of
the transverse direction to flow can be ignored.

In what can be considered to be the first quantitative study
of this problem Weertman (1974) concluded that a marine-
based ice sheet resting on a retrograde slope is inherently un-
stable. Further work by Thomas and Bentley (1978) reached
similar conclusions and gave increased weight to the idea of a
MISI and its relevance to WAIS. Hindmarsh (1993, 1996) re-

visited this problem and found, in contrast to previous work, ©

a marine-type ice sheet resting on a retrograde slope to be

Correspondence to: G. Hilmar Gudmundsson
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neutrally stable and therefore not susceptible to an unstable
retreat or advance once perturbed away from a steady state.
Schoof (2007a), in a further theoretical study of this prob-
lem, however concluded that rapidly sliding marine-based
ice sheet do not exhibit neutral equilibrium and that steady
grounding lines cannot be stable on retrograde bed slopes.

The difficulty in settling the question of whether marine-
type ice sheets are subject to MISI, has been further con-
founded by the fact that the numerical solution of this prob-
lem has turned out to be much more difficult than originally
envisioned. Vieli and Payne (2005) showed that calculated
grounding line positions, using some commonly used nu-
merical procedures, exhibited a strong dependency on grid
size. A recent model intercomparison experiment (Pattyn
et al., 2012) focusing on a 1HD problem furthermore demon-
strated that models based on the shallow-ice approximation
— a class of models frequently used to simulate the dynam-
ics of large ice masses — do not allow for correct descrip-
tion of grounding line motion. Encouragingly though, the
same intercomparison experiment also showed a good over-
all agreement between numerical models that both a) account
for horizontal transmission of stresses between the grounded
and the floating parts, and b) employ very high spatial res-
olution (sub ice thickness) in the vicinity of the grounding
line. These models in turn produced steady-state solutions
that were in a close agreement with a semi-analytical so-
lution (Schoof, 2007a) of this problem. This combination
of theoretical work (Schoof, 2007a) and communal effort of
the numerical community (Pattyn et al., 2012) has therefore
now provided a general consensus that rapidly sliding 1HD
marine-based ice sheets are indeed subject to the MISI. How-
ever, the more general case in two horizontal dimensions
(2HD) is still unanswered.

The possible stabilizing effect of ice-shelf buttressing on
grounding line position has been investigated in several re-
cent studies. Dupont and Alley (2005) presented an example
of a stable grounding line on a retrograde slope. However,
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their model was a 1HD flow-line model where the buttress-
ing effects on the grounding line were prescribed through a
parametrisation. Goldberg et al. (2009) performed a series
of numerical experiments using a vertically integrated model
that accounted for all the stress terms in 2HD otherwise miss-
ing in vertically integrated 1HD models. One of their numer-
ical experiments suggested that ice shelf buttressing might
restore stability and they concluded that a further investiga-
tion was warranted.

The strongest recent claim regarding the possibility of a
MISI in 2HD is given by Katz and Worster (2010). They in-
vestigated the stability of ice-sheet grounding lines in 2HD
numerically using a vertically integrated formulation of the
force balance at the grounding line, and concluded that un-
stable retreat of grounding lines over retrograde beds is a ‘ro-
bust’ feature of such models. Katz and Worster (2010) as-
sumed the stress vector at the grounding line to be aligned in
the direction normal to the grounding line. Their model study
did therefore not fully account for the variation of stresses in
2HD. The fact that Katz and Worster (2010) did not find an
example of a stable grounding line on a retrograde slope in
2HD does also clearly not excluded the possibility that such
an example may exist.

It is, hence, currently not clear if the MIST applies uncon-
ditionally in 2HD. On the other hand, to date neither a the-
oretical or a numerical example of a stable grounding line
configuration of a maritime ice sheet resting on a retrograde
slope has been found. The purpose of this work is to provide
such an example, and to show that the MISI does not hold
unconditionally in 2HD.

130

2 Problem definition

The model setup is motivated by the ‘Marine Ice Sheet Model
Intercomparison Project’” (MISMIP) experiment 3 (Pattyn -
et al., 2012), and can be considered to represent a three-
dimensional (i.e. two horizontal dimensional) extension of
that problem. The MISMIP experiment 3 was in turn inspired
by Schoof (2007a) who, in his analysis of grounding-line dy-
namics in one-horizontal dimension, used a particular type of o
bed profile to demonstrate the marine instability mechanism.
This MISMIP experiment 3 has become a benchmark case
for assessing and testing the capability of numerical models
to simulate the advance and retreat of the grounding line. The
experiment also provides a striking example of the marine in-
stability mechanism in 1HD.

The model domain is from O to 1800 km in x direction,
and from —120 to 120 km in y direction. For z =0, both 145
horizontal velocity components are set to zero, i.e. u(0,y) =
v(0,y) =0, and along the sides where y = £120 km, the y
component is set to zero, i.e. v(x,£120km) = 0.

The bed geometry used here can be written as

150

B(x,y) = Bo(2)+ B, (y), M
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Fig. 1. Bedrock geometry. Upper panel: map-plane view of bedrock
geometry with a corresponding colourbar below. Lower panel: lon-
gitudinal section of bed along the medial line (y =0).

where

B, () =By —2184.8 (/750 x 10%)?
+1031.72 (/750 x 103)*
—151.72 (/750 x 10%)¢, )

de dc

ByW) = =it T 15 ez L)

where the units are meters, and B(z,y) stands for the topog-
raphy of the ocean floor.

The bed is in the form of a channel incised into a slowly
undulating plane with an overall downward slope in z direc-
tion (see Fig. 1). The parameter f. controls the slope of the
flanks, d. controls the depth of the channel, and w, is the
half-width of the channel. The only parameter that is varied
in the model runs described below is the half-width (w..).

As can be seen from Eqgs. (1) to (3), the slope of the bed
in « direction is independent of y, i.e. 87, B(z,y) = 0. The
slope in « direction is zero at x =0, x = z, and x = x;, where
z,=973.7km and z;, = 1265.7km, and for z, < x <}, the
bed slopes upwards (9, B(x,y) > 0). Note that this area of
retrograde bed slope is independent of y. The values for the
geometrical parameters By, f., d. used in all runs are listed
in Table 1.

3 Numerical models

We use two different numerical models: a full Stokes model,
and a vertically integrated model of a type commonly used
in glaciology to model the flow of ice sheets and ice streams.
The full Stokes solver uses the open source finite element
software package Elmer and the solver will be referred to
here as ‘Elmer’. The equations representing the vertically
integrated model are solved using a finite element code de-
veloped at the British Antarctic Survey by one of the authors
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Table 1. Model parameters. The parameters By, f. and d are geo-
metrical parameters that affect the shape of the bedrock (see Eq. 3).

A and n are the rate factor and the stress exponent of Glen’s flow
law, respectively, C' and m are the basal slipperiness and the stress
exponent of Weertman’s sliding law, and p and p,, are the specific o
densities of ice and ocean. The variable a is the surface mass bal-
ance in the units of ice equivalent. The number of days in a year is
365.25.

Parameter Value Units
Bo 300 m
fe 5000 m
de 1000 m
A 1024 s 1Pa—3 185
n 3
c 2256 x 1072 ms~!Pa”?
m 3
p 900 kgm™*
Puw 1000 kg m~3 190
a 0.3 ma~!

(G. Hilmar Gudmundsson) and the code will here be referred
toas ‘Ua’.

The full Stokes model includes all the terms of the Stokes 45
equations, i.e.

Opgqtfp=0, “

where 0,4 are the components of the Cauchy stress tensor,
and f, the components of the body force.

The vertically integrated model solves a simplified stress
balance that can be written on the form

200

VZ'(}Wh)-&-tbh:pgh,Vhs, (5)
where

_ 2Tpe + Tyy Tzy
op= ( Tay 27+ Toa ) (6) 205
with
Vi =(0:,0y), (7

where h, when used as a subscript, is a mnemonic for ‘hori-
zontal’. In the above equation 7;; are the components of the
deviatoric stress tensor, s is the surface topography, A is the
ice thickness, p is the ice density, g is the gravitational ac-
celeration, and £y, is the horizontal part of the bed-tangential
basal traction ¢;, where

210

(8) 215
with 7 being a unit normal vector to the bed pointing into the
ice.

Both models employ the Weertman sliding law

ty=on— (AT on)n,

220

(©)]

t :Cvfl/m‘vh|1/mflvb7

where v;,

v;,:v—(fLT-v)ﬁ7 (10)

is the basal sliding velocity, C' is the basal slipperiness, and
m a stress exponent.
Both models also employ Glen’s flow law

an

where 7 is the second invariant of the deviatoric stress tensor

T=4/ TpaTpa/2,

€;; are the strain rates, A is the rate factor, and n a stress
exponent.

In addition to the equations above (and not listed here)
both models use appropriate forms of the mass-conservation
equation for an incompressible medium, and employ the
kinematic boundary conditions along free upper and lower
surfaces.

Along the calving front a pressure boundary condition is
applied that corresponds to ocean surface level at z =0, i.e.

. n—1
€ij = AT Tijs

12)

on=—pyn, 13)

where 7 is a unit normal vector pointing horizontally out-
ward from the ice front, and p,, is the hydrostatic pressure
in the ocean. The surface of the ocean (S) is at S =0, and
the oceanic pressure is p,, = p,,g(S — z) for z < S and zero
otherwise, where p,, is the ocean density.

For vertically integrated models the boundary condition at
the ice-shelf edge at x = 1800km takes the form

.1 .

opn= 5gghn (14)
provided the ice is fully floating at the calving front, and
where

o=p(1=p/puw). (15)

In the vertically integrated model the floating condition
takes the form h < hy where

hy=puwH/p,

where H is the ocean depth. The quantity /1 represents the
maximum possible ice-shelf thickness at any location. A de-
tailed description of the floating/grounding condition and its
implementation in the full Stokes model is given in Durand
et al. (2009).

The vertically integrated model used here is one of the
most commonly used models in glaciology for describing
the flow of ice shelves and ice streams. Derivation of the
model can be found, for example, in Hutter (1983), Mor-
land (1984), Muszynski and Birchfield (1987), MacAyeal
(1989), and Baral and Hutter (2001) and properties of the lin-
earised equations are discussed in some detail in Gudmunds-
son (2008).

(16)

retrograde slopes
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The two numerical codes use here, i.e. Elmer and Ija,
have been used extensively in the past to calculate grounding 27s
line migrations for various different setups (Durand et al.,
2009; Pattyn et al., 2012). Both models participated in the
recently finalized ‘Marine Ice Sheet Model Intercomparison
Project’ (MISMIP) Pattyn et al. (2012) and results from these
two models were submitted to the ongoing ‘Marine Ice Sheet 250
Model Intercomparison Project for Planview Models’ (MIS-
MIP3D).

Automated remeshing was used to ensure a highly dense
discretisation of the area around the grounding line. Calcu-
lations of grounding line migration are known to be require 55
a finely resolved mesh around the grounding line area. How
accurate the mesh needs to be is a question that is difficult to
answer a priori, but can be answered easily by performing a
number of runs using increasingly fine meshes.

Runs performed with solver Ua were done using linear, 290
quadratic, and cubic elements, however the set of results
from Ua shown here were obtained using quadratic elements.
The Elmer solver used ? elements. The exact sizes and num-
ber of elements varied between runs, but, as an example, re-
sults shown below using Ua for a half-width of w, = 50 km 205
used a mesh of 228 537 elements with 457 340 nodes, with
medial, maximal and minimal element sizes of 569 m, 26
862 m, and 86.7 m, respectively.

A fully implicit forward integration procedure was used
by Ua, with the prognostic and the diagnostic equations be- a0
ing solved simultaneously using the Newton-Rapson method.
Further details of the solution procedure of the full Stokes
model ELMER can be found in (Durand et al., 2009).

4 Results 308

A number of runs using the parameters listed in Table 1 and
the bed geometry defined by Eqs. (1) to (3) were performed
and the runs continued until steady state was reached. Steady
state was considered to have been reached once both thesio
mean rate of surface elevation change over the surface nodes
was less than 0.001 ma~?!.

The values used for surface accumulation a, the slipperi-
ness parameter C' and the stress exponent m in Weertman’s
sliding law (Eq. 9), and the stress exponent n in Glen’s flow 35
law (Eq. 11) are identical to those used in MISMIP experi-
ment 3a (see Pattyn et al., 2012). The surface accumulation,
a, is set at a = 0.3 ma ! across the whole surface. Note that
the surface accumulation is in units of ice equivalent, and the
actual mass flux across the surface is pa =270kga~' m™2. s

An example of calculated steady-state grounding line po-
sition is given in Fig. 2. This particular run was obtained
with Ua for w, = 50 km. Note that in Fig. 2 only a part
of the model domain is shown and that the whole domain
stretches in z direction from 0 to 1800 km. A perspective ss
plot of the same model output, showing the whole model do-
main, is given in Fig. 3.

G. H. Gudmundsson et al.: Stable grounding lines

As Fig. 2 shows the grounding line (shown in black)
curves considerably within the zy plain. At the left and right-
hand side margins of the numerical domain (y = £120 km),
the grounding line is located at approximately x = 1400 km.
Where the grounding line crosses the medial line (y = 0), it
is located at about z = 1100 km. As a consequence, a size-
able confined ice shelf is formed. The upper and lower limits
of retrograde bed slope, x, =973.7km and z;, = 1265.7km,
are marked by two cyan lines in the Fig. 2. As the figure
illustrates, sections of stable grounding line are located on
retrograde slopes.

The position of the grounding line with respect to the bed
is shown in Fig. 3. Inspection of Figs. 2 and 3 reveals that the
highest velocities along the grounding line, and the largest
ice thicknesses, are found in the area of retrograde slope.

The steady-state geometries shown in Figs. 2 and 3 were
arrived at by starting with an initial constant ice thickness
of 100 m. The solution converged slowly to the steady-state
solution shown in the figures in span of several thousand of
years, and the possibility of the steady-state being unstable
can be excluded. The results obtained with Elmer were ar-
rived at by starting with the final geometry as given by Ua.

Comparison between results obtained by Elmer and Ua
is given in Fig. 4). As can be seen the surface profiles ob-
tained with the two models closely agree, and in both cases
the grounding line is located at a section of the bed with a
retrograde slope.

Runs were performed with half-widths (w.) ranging from
20 to 70 km, as well as for the limiting cases of w. =0 and
w, = 0o. Each run was started by taking a model geometry
from a previous run for a similarly shaped bedrock as a start-
ing point. Again the possibility of the models runs converg-
ing with time to an unstable steady-state can be excluded.

The steady-state grounding line position (x4 at the me-
dial line (y = 0) for several different models with half-widths
(w,) ranging from 20 to 70 km is shown in Fig. 5. These cal-
culations were performed for the vertically integrated model
(see Eq. 5) with the FE code Ua. The results indicate a grad-
ual change in grounding line position as a function of channel
width. Several cases of stable steady-state grounding lines
located on retrograde slopes were found. As expected, the
grounding line is no longer located on retrograde slopes for
both large and small w,. values. Fig. 5 suggest that, for this
particular parameter set used (see Table 1)), grounding lines
are located on retrograde slopes for w,. within the approxi-
mate of 35 to 55 km.

A close inspection of Fig. 2 reveals that at around (z,y) =
(1400,£50) km, the grounding line (shown in black) extends
some distance downstream and appears to break up in a few
isolated regions of grounded ice. This is not an artefact of
the figure. In this area the ice is either grounded or close
to be grounded, and in the course of the transient run to-
wards steady state various smaller patches of ice become ei-
ther grounded or ungrounded.
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Fig. 2. Map-plane view of surface velocities obtained with the numerical code Ua for a channel half-width of w. = 50km. Values of all
other model parameters are listed Table 1. The two cyan lines at x = 973.7 km and = 1265.7km indicated where bedrock slope in =
direction is equal to zero. The strip 973.7 km < « < 1265.7 km is an area of retrograde slope where the bed slopes upwards in « direction.
The grounding line marking the division between grounded and floating ice is shown as a thick black line. The arrows represent surface

velocities with the corresponding colourbar shown to the right.
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Fig. 3. A perspective plot of the steady-state geometry obtained
with the numerical code Ua for a channel half-width of w. =
50km. Shown is the upper and lower glacier surface and the ocean
bathymetry. The grounding line is drawn as a red line along the
upper and the lower glacier surface.

340
A further, in our view an entirely realistic, feature found
in a number of our model runs are small (on the order of
one ice thickness in horizontal dimension) regions of thin ice
that form downstream of the grounding line within the un-

confined section of the ice shelf. For numerical purposes, ss
the thickness was forced to be slightly positive. In the runs
shown here, the minimum thickness was set at 10 m. This
thickness constraint was implemented in a similar manner
in both Elmer and Ua. The method used in Elmer is de-

scribed in Durand et al. (2009). The Ua solver uses for this aso
purpose an active-set method where any violated thickness
constraints are activated using Lagrange multiplier approach.
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Fig. 4. Longitudinal surface profiles along the medial line (y = 0)
obtained with both the full Stokes solver Elmer (red lines) and the
vertically-integrated solver Ua (blue lines). The calculations were
done for a channel half-width of w. = 40km. The thick black line
is the ocean floor.

The modified system is then solved again, and the sign of the
Lagrange multipliers (or slack variables) used to determine
if an active constraint should subsequently be inactivated,
or if further constraints need to be included in the active
set. This prodecure is repeated until the active set no longer
changes before progressing to next time step. The number
of active constraints differed between runs and changed in
the course of the transient calculations. But the number of
active nodal constraints was usually less than 10. For the fi-
nal steady-state solution shown in Fig. 2, for example, the
thickness constraint was activated at 7 nodes in total (the to-
tal number of nodes in the FE mesh at the end of this run
was 457 340). These 7 nodes were located at approximately
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Fig. 5. Stable grounding line positions along the medial line as a
function of channel half-width.

(2,y) = (1460,488) km. This is a region of the ice shelf that **
is subjected to strong longitudinal extension and small con-
comitant transverse compression.

5 Discussion 410

The basis for the MISI is the idea of ice flux at the grounding
line being a monotonically increasing function of ice thick-
ness (hgr) at the grounding line. If this holds, then a sim-
ple heuristic argument (Schoof, 2007a) shows steady-state
grounding line positions of marine-type ice sheets on retro-
grade slopes to be unstable. As shown by Schoof (2007b)
ice flux can be expressed as a function of both hy; and lon- 45
gitudinal stress, with ice flux being an increasing function
of both of these variables. It turns out that in 1HD, longitu-
dinal stress is also an increasing function of thickness and,
hence, ice flux always an increasing function of hg; in 1HD.

It is important to realize that this argument does not hold in 420
2HD. In 2HD it is conceivable, in principle, to have a con-
figuration where longitudinal stress decreases with thickness
with the overall effect of flux being a decreasing function of
thickness. In that case the MISI is not expected to operate
and a stable grounding line positions on a retrograde slopes 425
become a possibility. However, hitherto, no such example of

a stable grounding line in 2HD has been provided.

The absence of such a specific counter-example may have
been taken to suggest that the MISI applies unconditionally
to the 2HD situation. Observations of grounding lines lo- 430
cated on reverse bed slopes have been used repeatedly in the
past as the sole basis on which to argue that large sections
of WAIS are either unstable, or close to a threshold of in-
stability (e.g. Ross et al., 2012). Some recent estimates (e.g.
Bamber et al., 2009) of potential sea-level rise from WAIS
implicitly assume that MISI operates in 2HD. By providing 45
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a numerical example of a marine-type ice sheet in a stable
steady-state configuration with the grounding line located on
aretrograde slope we have now shown marine ice sheets to be
conditionally stable. Our finding that marine-type ice sheets
are conditionally stable do not contradict, and are fully com-
patible, with theoretical and numerical work showing that, in
one horizontal dimension, rapidly sliding marine ice sheets
on retrograde slopes are unconditionally unstable.

For our particular parameter set (see Table 1) we find sta-
ble grounding line positions for half-widths between the ap-
proximate range of 35 to 55 km. We do not expect this range
of half-widths values (w.) to remain the same for other pa-
rameter sets. Neither do we expect the existence of stable
grounding line positions on retrograde slopes to be a simple
function of channel widths. The stability regime can be ex-
pected to be primarily determined by the level of ice shelf
buttressing at the grounding line, with the buttressing in turn
being a (potentially complicated) function ice shelf geome-
try and ice shelf rheology. The stability of a given marine
ice sheet configuration can most likely not be assessed from
geometrical considerations (bedrock slope, ice-stream width,
etc.) only, and each situation may require targeted modelling
efforts.

In many situations the sensitivity of ice sheets to changes
in external forcing is of key interest. We stress that here we
have only addressed the very different question of the stabil-
ity of marine-type ice sheets.

6 Conclusions

We have provided specific numerical examples of model ge-
ometries for which sections of stable grounding lines are lo-
cated on retrograde slopes. We conclude that maritime-ice
sheets on retrograde slopes are not unconditionally unstable.

The conditional stability in 2HD does not contradict previ-
ous findings of unconditional instability in 1HD. These dif-
ferences simply show that the 1HD and the 2HD problems
differ fundamentally in this respect. Real ice sheets are of
course three dimensional features and we caution against ap-
plying arguments to such ice sheets that are inherently tied
to 1HD. These stark differences between the IHD and the
2HD cases should also be considered in any applications of
1HD flow-line models, and the use of 1HD flow-line mod-
els to investigate the stability regime of marine ice sheets is
problematic.

Observations of retrograde bed slopes at the grounding
lines of a maritime ice sheets, such as the West Antarctic
Ice Sheet, do not as such imply an unstable mode of retreat
or advance, nor do they imply that such regions are close
a threshold of instability. Questions regarding stability of a
given marine ice sheet configuration are unlikely to be an-
swered without targeted modelling efforts.
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