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Résumé

L’étude du permafrost des parois alpines est essentielle pour comprendre son réle dans le
déclenchement des écroulements rocheux. Pour estimer la distribution du permafrost dans les
parois du massif du Mont Blanc, nous avons développé trois axes de recherche appuyés sur trois
méthodes d’'investigation. La mesure continue de la température des parois sur le site pilote
de I’'Aiguille du Midj, a leur surface depuis 2005 et jusqu’a 10 m de profondeur dans trois forages
depuis 2010, révele les caractéristiques locales du permafrost: coexistence de secteurs de
permafrost chaud (>-2°C) et froid, couche active comprise entre c. 2 m et c. 6 m selon
I‘exposition, flux latéraux de chaleur, effets variables de la neige et de la fracturation. La
modélisation statistique de la distribution du permafrost suggére une présence sporadique
du permafrost des 1900 m en face nord et 2300 m en face sud dans les secteurs localement
favorables, puis plus continue a partir de respectivement 2600 m et 3000 m d’altitude. Cette
modélisation, réalisée sur un MNA a 4 m de résolution, a été comparée au méme modeéle
implémenté sur un MNA a 30 m de résolution : la résolution métrique est apparue nécessaire
pour une prédiction pertinente a 1l’échelle locale. Enfin, la tomographie de résistivité
électrique a été appliquée sur huit profils de 160 m de long et 25 m de profondeur sur six faces
subverticales du massif dont deux répétés en 2012 et 2013. Les résultats permettent (i) la
caractérisation 2D du permafrost: identification de permafrost chaud, du controle
topographique dans les secteurs trés escarpés, suggestion des effets de la neige et de la
fracturation; et (ii) 'évaluation de notre modele de distribution a 4 m — la résolution a 30 m
étant trop grossiére.Si le modele parait réaliste, il surestime toutefois l'occurrence du
permafrost dans les secteurs caractérisés par la présence de glaciers, sans doute du fait du
rayonnement réfléchi et diffus exacerbé par la surface glaciaire. Nos résultats ont été mobilisés
pour analyser la distribution de 523 écroulements ayant affecté les parois d’altitude en 2003 et
entre 2007 et 2014. Pres de 90% de ces écroulements sont survenus dans des parois a
permafrost chaud, ce qui confirme que la dégradation du permafrost est un facteur majeur de
leur déclenchement. Le développement futur de modeles physiques permettra d’améliorer la
compréhension systémique de la distribution et de I'évolution du permafrost.



Abstract

Rock wall permafrost investigation is essential for understanding of its role in the triggering of
rock falls. To estimate permafrost distribution in the Mont Blanc massif rock walls, we developed
three axes of research based on three methods. The monitoring of rock wall temperatures at the
pilot-site, the Aiguille du Midi, at the surface since 2005, and down to 10-m-deep since 2010, reveals
local characteristics of permafrost: warm (>-2°C) and cold permafrost areas coexist, active layer
ranges from ca. 2 m and ca. 6 m according to aspect, lateral heat fluxes, variables effects from snow
and fractures. The statistical modelling of permafrost distribution suggests sporadic
occurrences of permafrost from 1900 m a.s.l. on north faces and 2300 m a.s.l. on south faces in
locally favourable conditions, its presence is more continuous from 2600 and 3000 m a.s.l,
respectively. The model has been implemented on a 4-m-resolution DEM and has been compared to
the same model based on a 30-m-resolution DEM: the metric resolution appeared necessary for a
relevant prediction at the local scale. Finally, electrical resistivity tomography has been applied
on eight 160-m-long and 25-m-deep profiles on six subvertical rock faces, two of which being
repeated in 2012 and 2013. The results allow for (ii) a 2D characterisation of permafrost:
identification of warm permafrost areas, of the topographical control on sharp crests, suggestion of
snow and fracturing effects; and (ii) evaluation of the 4-m-resolution model — the 30-m-resolution
being too coarse. Even though the model seems realistic, it overestimates permafrost occurrence in
areas characterized by the presence of glaciers, certainly because of the reflected and diffuse
radiations that are intensified by the glacial surface. Our results have been used to analyse the
distribution of 523 rock falls triggered from high alpine rock walls in 2003 and from 2007 to 2014.
Nearly 90% of these rock falls have been triggered in warm permafrost rock walls, which
corroborates that permafrost degradation is a triggering factor of rock fall. Futur developments of
physic-based models will allow improving of the systemic understanding of the distribution and
evolution of permafrost.
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Abréviations et définitions

APIM : Alpine-wide Permafrost Index Map
APMOD : Alpine Permafrost MODel
ARPA : Agenzia Regionale per la Protezione dell ‘Ambiente

CIP-MB : Carte d’'Indice du Permafrost de paroi du massif du Mont Blanc / Permafrost Index Map
of the Mont Blanc massif rock walls

Couche active / active layer : Couche de terrain entre la surface et le permafrost gelant et
dégelant dans I'année / Ground layer between the surface and permafrost experimenting annual
freeze and thaw

EDYTEM : Environnements Dynamiques et Territoires de la Montagne

ERT : Tomographie de Résistivité Electrique / Electrical Resistivity Tomography

GIEC / IPCC: Groupe d’experts Intergouvernemental sur I’Evolution du Climat /
Intergovernmental Panel on Climate Change

MNA / DEM : Modele Numérique d’Altitude / Digital Elevation Model
MNT / DTM : Modele Numérique de Terrain / Digital Terrain Model

Offset de Surface / Surface offset : Température de surface - Température de l'air,
généralement calculé a partir de moyennes annuelles / Surface Temperature — Air temperature,
generally calculated with annual means

Offset thermique / Thermal offset : Température de surface - Température au toit du
permafrost, généralement calculé a partir de moyennes annuelles / Surface Temperature -
Temperature at the top of permafrost, generally calculated with annual means

Offset de température (propre aux parois)/ Temperature offset (specific to rock walls):
Température de surface - Température du permafrost a une profondeur décidée arbitrairement,
généralement calculé a partir de moyennes annuelles / Surface Temperature — Permafrost
temperature at a depth chosen arbitrarily, generally calculated with annual means

PermaFRANCE : Réseau d’observation du Permafrost en France


http://www.ipcc.ch/

Permafrost : Couche de lithosphére (terrain) dont la température est négative pendant au
moins deux ans consécutifs / Lithospheric (ground) layer having negative temperature for two
consecutive years at least

PERMOS : Swiss Permafrost Monitoring Network

SIG / GIS : Systeme d’'Information Géographie / Geographic Information System

RGD: Régie de Gestion de Données de la Savoie et Haute Savoie

RSIP / PISR : Radiation Solaire Incidente Potentielle / Potential Incoming Solar Radiation
TAMA/MAAT : Température Annuelle Moyenne de I'Air / Mean Annual Air Temperature

TAMSP / MARST : Température Annuelle Moyenne a la Surface des Parois / Mean Annual Rock
Surface Temperature

TAMP / MART : Température Annuelle Moyenne des Parois (sous la couche active) / Mean
Annual Rock Temperature (below the active layer)

T24 : Température journaliére calculée a partir des 24 relevés horaires de la journée /
Daily temperature calculated with the 24 hourly records of the day

7h,+ 14h x 2+ 21h

2L

TM : Température journaliére calculée a partir des relevés horaires:

. . 7h,+ 14h x 2+ 21h
Daily temperature calculated with hourly records : At ithxariin

TNTXM : Température journaliere calculée a partir du minimum et du maximum relevés dans la
journée / Daily temperature calculated with the minimum and maximum of the day

Toit du permafrost / Top of permafrost : Interface entre la couche active et la couche gelée en
permanence (permafrost) / Interface between the active layer and the permanently frozen layer
(permafrost)

ZAA : Zone d’Amplitude Annuelle 0°C / Zero Annual Amplitude zone : Couche intrinséque au
permafrost dont la variation de température est <0,1°C dans I'année / Intrinsic layer to
permafrost which temperature variation is <0.1°C in one year

Zero Curtain Effect : Stagnation de la température de surface ou de la couche active a 0°C au
cours de la fusion de la neige ou de la glace interstitielle / Surface or active layer temperature
remaining a 0°C during snow melting or intersticial ice thawing



Summary of the general introduction

Since the 1980’s the global cryosphere has experimented major changes in response to the
lobal warming. In mountain areas, these changes lead to various processes affecting the landscape
and slope stability. The steepness reinforces the intensity of the gravitational processes whereas the
valley floors and mountain routes are densely occupied that increase vulnerabilities. The risks
induced by the changing cryosphere raise worries as much in the socio-economic as in the scientific
spheres.

Glaciers are emblematic of these changes as they are visible at a human life span, and are the
cryospheric component that has been the most studied during the past century. However, mountain
permafrost is an invisible phenomena and its investigation has only started in 1970’s. Its role in
slope stability is now recognized, but its distribution and changes are still poorly understood.

In this thesis, we focus on rock wall permafrost in peri- and supra-glacial slopes of the Mont Blanc
massif (fig. 1.1). Studies of rock wall permafrost in high mountain face the challenge of its
remoteness that limits its measuring and encourages its modelling. First, permafrost in idealized
conditions has been investigated in the early 2000’s by performing rock surface temperature
measurements and physic-based models. Lately, the importance of heterogeneous surface and
structural conditions for its distribution has raised questions. The understanding of permafrost
variability in various conditions (microtopography, snow, fractures) is crucial to estimate
permafrost distribution at the local (rock face) scale. This thesis is aligned with this second
research step. It follows geomorphological investigations that have recently pinpointed an increase
in rock fall activity in the Mont Blanc massif these past two decades. The role of permafrost
degradation has been evidenced by rock fall characteristics (e.g. ice in scars), but the exact link
between permafrost degradation and rock fall activity remains misunderstood. To support
understanding of the morphodynamics, we address the following question:

- How permafrost is distributed in the Mont Blanc massif rock walls ?

To deal with this general research question, we approach three research axes:
- Rock wall permafrost characterisation from measurement point to rock face scales.
- Regional to local modelling of permafrost distribution.
- Thevalidation of permafrost distribution models in rock walls.

Each research axe is articulated around a specific method:
- The monitoring of rock wall temperature at the surface and at depth of the Aiguille
du Midi site (3842 m a.s.l.).
- The statistical modelling of rock wall permafrost in the French part of the massif.
- The geo-electrical survey on various rock faces.



This research axes and methods are based on hypotheses, sub-questions and objectives that will be
developed in Chapter 2. The results of this cryospheric investigation allow to apprehend the
geomorphological question that has initiated this research. Thus, the results are used to address
the following question:
- Can we confirm the link between permafrost distribution and inventoried rock
falls in the Mont Blanc massif ?

This thesis is based on three papers that are either published or in press, and that constitute the
core of the second part of this manuscript. The first part (Chapters 1 and 2) contextualizes our
study by a 1st chapter that introduces the general concepts and definitions of permafrost and a 2nd
chapter that presents our hypotheses, research questions, research field, objectives and methods.
The second part (Chapters 3, 4 and 5) focuses on the methods, results and their respective
discussions. The 314 chapter presents the monitoring system and is based on the paper “Thermal
characteristics of permafrost in the steep rock walls of the Aiguille du Midi (Mont Blanc massif,
3845 m a.s.l)” published in The Cryosphere in January 2015. The 4t chapter develops the statistical
modelling and is based on the paper “Statistical modelling of rock wall permafrost distribution:
application to the Mont Blanc massif” accepted in Géomorphologie in February 2015. The 5t
chapter concentrates on the geo-electrical investigations and presents the paper “Determination of
warm, sensitive permafrost areas in near-vertical rock walls and evaluation of distributed models
by electrical resistivity tomography”, published in Journal of Geophysical Research: Earth Surface
in May 2015. The third part (Chapters 6 and 7) proposes a geomorphological application of the
results presented in the second part by performing a statistical analysis of rock fall distribution
according to rock wall temperature in the 6t chapter. Finally, the 7t chapter presents future
developments articulated around additional data acquired in this study and new methodological
approaches.
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Distribution et caractérisation du permafrost des parois du massif du Mont Blanc
Une approche combinant monitoring, modélisation et géophysique

Depuis les années 1980, la cryosphére mondiale a subi d’'importantes modifications en
réponse au réchauffement planétaire qui a été jusqu’a deux fois plus prononcé dans les Alpes:
réduction de I'extension de la banquise (-3,8% par décennie), de 'enneigement, des glaciers, du
gel hivernal et permanent (IPCC, 2013). En montagne, cette réponse cryosphérique se traduit
par une variété de processus qui modifient le paysage et la stabilité des versants (Deline et al.,
2014), avec par exemple un recul de 25% de la superficie glaciaire des Alpes francaises (Gardent
et al, 2014), la formation de lacs (Schaub et al, 2013) et poches d’eau, voire de thermokarst
(formes d’érosion dues a la fonte de la glace de sol), susceptible de vidanges soudaines (Haeberli
et al, 2001). L'intensité de ces phénomenes naturels est démultipliée par la pente et le dénivelé,
tandis que la vulnérabilité des sociétés est accrue par une densité d’occupation des vallées et
une fréquentation des sommets croissantes. Les inquiétudes soulevées par les risques liés a ces
modifications rapides et complexes touchent les sphéres socio-économiques et sont de plus en
plus intégrées aux politiques de développement local.

Les glaciers sont emblématiques de ce changement de la cryosphére car leur retrait est visible a
I’échelle humaine. La précocité des études glaciologiques permet aujourd’hui des applications
géotechniques pour prévenir des aléas d’origine glaciaire, comme l'ont par exemple illustré les
vidanges controlées du lac juxtaglaciaire de Rochemelon (massif de la Vanoise ; Vincent et al,
2010) et de la poche d’eau intraglaciaire de Téte-Rousse (massif du Mont Blanc ; Vincent et al.,
2012). D’autres composantes cryosphériques, moins visibles, et dont les dynamiques et effets
géomorphologiques sont moins connus, n‘ont été que plus récemment l'objet de recherches.
C'est le cas du permafrost alpin, étudié depuis les années 1970 seulement. Si son role dans la
stabilité des versants est désormais reconnu (Allen et Huggel, 2013 ; Deline et al,, 2014), il reste
toutefois trés mal compris.

Ce travail de these s'intéresse au permafrost de paroi des étages supra- et périglaciaires de la
haute montagne, et a pour cadre d’étude le massif du Mont Blanc (fig. I.1).

Figure 1.1. Les parois a permafrost des Aiguilles de Chamonix vues depuis les Grands Montets, avec le Mont
Blanc en arriére-plan (juillet 2013).

13
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La courte histoire de la recherche sur le permafrost

Le permafrost caractérise un terrain gelé en permanence et est particulierement connu
sous les hautes latitudes. Il occupe une large proportion des domaines périglaciaires. Sa
découverte remonte certainement au XIXe siecle en Russie (Van Vliet-Lanoé, 2005), notamment
en Sibérie ou on reléve la plus grande étendue et la plus grande épaisseur de permafrost de la
planéte. Les Russes ont alors été les premiers a s’intéresser a ce qu’ils nomment merzlota. Leur
littérature est riche de descriptions de glace de sol et d’équations simulant sa dynamique. Cette
connaissance a été remise au jour par les scientifiques américains puis européens et est
désormais peu a peu traduite afin de la rendre disponible a la communauté internationale. Au
milieu du XXe siécle les chercheurs nord-Américains ont forgé le terme de « permafrost », utilisé
pour la premiere fois par un géologue prospectant pour 'armée américaine au Canada, Muller
(1943). Les principales motivations pour ces études étaient d’ordre géotechnique : comment
construire et pérenniser des infrastructures sur un sol gelé ?
Au cours des trois dernieres décennies, les enjeux de la connaissance du permafrost se sont
multipliés : sa dégradation, qui se manifeste par le réchauffement voire la fusion de la glace qu'il
contient, peut conduire a la déstabilisation d’infrastructures majeures, aéroports ou oléoducs
par exemple. Par ailleurs, cette dégradation du permafrost pourrait avoir des effets
amplificateurs du changement climatique a venir puisqu’il contiendrait prés de deux fois plus de
carbone organique que celui déja présent dans I'atmospheére (Hugelius et al., 2014), et qui est
peu a peu relargué.
En montagne, son étude est bien plus récente qu’aux hautes latitudes. De premiers rapports
géomorphologiques décrivent des formes de fluages dans les Alpes francaises dans les années
1950 (Faure-Muret, 1949 ; Michaud, 1950, Pissard, 1964). Mais ce n’est que dans les années
1970 que I'étude du permafrost se structure avec des travaux en Suisse (Barsch, 1969 ; Haeberli,
1973). Les recherches se sont concentrées pendant ces trente premiéres années sur les
formations superficielles, avec pour principales directions la détection du permafrost, sa
cartographie, le suivi de son évolution (forage du glacier rocheux de Murtel-Corvatschg en
1987), et la cinématique des terrains fluants (déformation visco-plastique de la glace). Ce n’est
qu’au début des années 2000 que les regards se sont tournés vers les hautes parois alpines.
L’occurrence croissante d’écroulements rocheux, en particulier pendant la canicule de 2003, a
été un véritable déclencheur des recherches sur le permafrost des parois de haute montagne
(Gruber et al.,, 2003 ; 2004a).

Etat des connaissances sur le permafrost de paroi

L’étude du permafrost de paroi se heurte a la difficulté d’accés au terrain, ce qui
contraint sa mesure et incite a sa modélisation. Les premiers capteurs de température installés
en surface 'ont été sur des parois lisses et compactes, plus faciles a modéliser numériquement.
Ces premieres données ont alimenté des modéles de bilan d’énergie (somme des flux de chaleur
a la surface des parois) afin de simuler la distribution régionale du permafrost dans les Alpes
suisses (Gruber et al., 2004b). Ces modeéles de bilan d’énergie ont ensuite été couplés a des
modeéles de diffusion thermique afin de simuler la distribution 3D du permafrost dans des
géométries simplifiées (Noetzli et al.,, 2007).
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Distribution et caractérisation du permafrost des parois du massif du Mont Blanc
Une approche combinant monitoring, modélisation et géophysique

Dans un second temps, ces travaux de recherche ont consisté a obtenir des informations et a
comprendre le régime thermique de parois plus proches de la réalité que celles idéalisées dans
les premiers modéles. Il s’agit désormais de mesurer et modéliser le permafrost dans des faces
rocheuses fracturées, avec des remplissages variés (air, glace, eau), des accumulations nivales
hétérogénes et intermittentes, et des microreliefs modifiant localement I’ensoleillement. La
compréhension du permafrost dans ces conditions est I'étape a franchir pour saisir ses
caractéristiques et sa distribution a I'échelle locale (celle d’'un sommet ou d’une face rocheuse).
Elle est indispensable a I'amélioration de la connaissance des processus géomorphologiques
qu’il influence, et in fine, a une meilleure appréhension du risque a venir.

Contexte et objectifs de la recherche doctorale

Notre recherche doctorale s’inscrit dans ce second temps d’acquisition de connaissances
sur le permafrost de paroi. Toute premiére étude sur le permafrost de paroi en France, elle
poursuit les investigations géomorphologiques qui ont mis en évidence une augmentation
récente des écroulements rocheux dans le massif du Mont Blanc, et le role probable de la
dégradation du permafrost dans leur déclenchement (Ravanel, 2010). Si ce role est suggéré par
de nombreux indices (e.g. concomitance des écroulements avec les périodes chaudes ou glace
dans les niches d’arrachement), le lien exact et précis entre dégradation du permafrost et
écroulements rocheux reste a établir du fait de la méconnaissance de la distribution, des
caractéristiques et de la dynamique du permafrost dans les parois. Notre recherche doctorale
vise a répondre a ce besoin de connaissance en posant cette toute premiére question :

- Quelle est la distribution du permafrost dans les parois du massif du Mont Blanc ?

Pour traiter cette question, nous abordons trois axes de recherche :
- La caractérisation du régime thermique des parois de I’échelle du point de mesure a
celle de la face rocheuse,

QO

- la modélisation de la distribution du permafrost de I'échelle régionale (massif)
locale (face rocheuse),
- lavalidation de modéles de distribution du permafrost de paroi.

Chacun de ces axes s’articule autour d’'une méthode d’investigation:

Q-

- la mesure continue de la température des parois en surface et en profondeur,
I’Aiguille du Midi (3842 m),

- la modélisation statistique de la distribution du permafrost dans la partie francaise du
massif du Mont Blanc,

- les sondages géo-électriques mis en ceuvre sur plusieurs parois rocheuses du massif.

Ces axes de recherche et méthodes se basent sur un ensemble d’hypotheéses, sous-questions et
sous-objectifs qui seront développés suite a un état de I'art plus précis dans le Chapitre 2. Par
exemple, la mesure continue de la température des parois a I'Aiguille du Midi suppose et
interroge les effets variables de la neige sur le régime thermique des parois. Elle a, entre autres,
comme objectif de caractériser le permafrost du site au regard de la connaissance actuelle et des
autres sites de paroi existants.
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Les résultats de cette investigation cryosphérique permettent alors de revenir sur les questions
géomorphologiques qui ont initié cette recherche. Nous mobilisons ces résultats pour proposer
une toute premiere approche des questions géomorphologiques :

- Peut-on confirmer le lien entre la distribution du permafrost et les écroulements
recensés dans le massif du Mont Blanc ?

Organisation du mémoire de thése

Ce mémoire s’appuie sur des articles publiés ou sous presse qui forment le cceur de
chacun des trois chapitres de la deuxiéme partie. Cette derniere est précédée d’'une premiere
partie de contextualisation de la recherche doctorale. Elle introduit I'objet d’étude, le permafrost
dans un premier chapitre, les hypothéses, questions, axes et méthodes de la recherche. Le
terrain d’étude : le massif du Mont Blanc, y est présenté dans le second chapitre. La deuxieme
partie du mémoire présente les méthodes mises en place et leurs résultats: le Chapitre 3
présente le monitoring de la température; le Chapitre 4 décrit notre modélisation et la
distribution du permafrost dans le massif qui en résulte ; enfin le Chapitre 5 présente notre
application pionniere de la géo-électrique aux parois subverticales. Ces trois chapitres reposent
sur trois articles qui résultent d'une collaboration avec des collegues du laboratoire EDYTEM et
de structures de recherche suisse, italienne et allemandes (Agenzia Regionale per la Protezione
dell’ Ambiente, Universités de Zurich, Munich et Heilderberg). Dans le Chapitre 3, il s’agit de
I'article « Thermal characteristics of permafrost in the steep alpine rock walls of the Aiguille du
Midi (Mont Blanc Massif, 3842 m a.s.l) », soumis a The Cryosphere en mars 2014 et publié en
janvier 2015, en collaboration avec ]. Noetzli (Université de Zurich) et P. Pogliotti (ARPA de la
Vallée d’Aoste). Le Chapitre 4 s’articule autour de l'article « Modélisation statistique du
permafrost de paroi: application au massif du Mont Blanc », soumis a Géomorphologie en
septembre 2014 et accepté en février 2015, en collaboration avec A. Brenning (Université
d’Heidelberg). Le Chapitre 5 est centré sur 1’article «Determination of warm, sensitive permafrost
areas in near-vertical rock faces and evaluation of distributed models by electrical resistivity
tomography », soumis a Journal of Geophysical Research: Earth Surface en septembre 2014 et
publié en mai 2015, en collaboration avec M. Krautblatter (Université Technique de Munich).
La troisiéme partie propose une application géomorphologique des résultats de la deuxiéme
partie, par la réalisation d’une analyse statistique de la distribution des écroulements en
fonction de la température des parois modélisée dans le Chapitre 4, et discutée a partir des
résultats des Chapitres 3 et 5. Le septiéme et dernier chapitre est consacré aux futurs
développements envisageables a partir des données acquises au cours de cette thése mais pas
encore entiérement exploitées, et de nouveaux développements méthodologiques.

16



Partie |

Contexte et enjeux de I'etude du

permafrost de paroi

La premiere partie a pour objet de contextualiser notre recherche doctorale en précisant
les objectifs de recherche et les hypotheses sur lesquelles reposent les travaux actuels. L’état des
connaissances sur les caractéristiques du permafrost, ses concepts, sa distribution et ses enjeux,
est détaillé, en considérant d’abord ses aspects généraux et ses spécificités dans les parois
alpines. Un second chapitre présente les hypotheses et les questions qui ont guidé notre
recherche sur le massif du Mont Blanc. Les méthodes et 'organisation de la recherche doctorale
y sont ensuite développées.
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Summary of Chapter 1

Permafrost: definition, distribution and

specificities in mountain

This chapter defines « permafrost», its associated concepts, its distribution and the
relevance of its study. Permafrost specificities in mountain and especially in rock walls are
enhanced. Permafrost is a thermal phenomenon that characterises lithospheric portions that are
equals or below 0°C during two consecutive years at least. It occurs when the winter frost exceeds
the summer thaw that is ground with a negative energy balance between the atmosphere and the
subsurface (fig. 1.1). Thus, permafrost occurrence and maintain is strongly driven by climate.
Various concepts are commonly used to describe permafrost (fig. 1.2). The surface offset represents
the difference between ground surface and air temperature, the first one being generally much
higher due to the combined effects of solar radiation and ground covers (snow, vegetation and losse
clasts). The active layer is the near-surface layer that freezes and thaws every season. The thermal
offset is the temperature difference between the ground surface and the the top of permafrost,
which is the interface between permafrost and the active layer. The ground surface is also much
warmer than the top of permafrost, because of the latent heat consumption by phase change
processes during freeze and thaw of the ice in the active layer. However, the thermal offset concept
is not well-adapted to rock walls as the top of permafrost is highly variable in space and time: the
active layer thickness is more sensitive to year-to-year climate signal changes than in ice-rich
terrains that dampen the signal. Thus, the concept of “temperature offset” has been used in rock
walls to define the temperature difference between the surface and the permafrost at a given depth
that is defined according to the study purposes.

As permafrost is invisible, its detection uses various technics. Temperature measurements in situ
are the more direct, accurate and precise but expensive method. Geophysical surveys are also
commonly used as they are cost-effective and non-invasive. Various geophysical approaches have
been applied on permafrost terrains: electrical resistivity tomography (ERT), refraction seismic
tomography, ground penetrating radar (GPR). They use the significant changes in physical
properties from unfrozen to frozen ground to detect permafrost, and can yield 2D images of the
ground. Other indirect methods are the basal temperature of winter snow cover (BTS) that uses the
thermo-insulating effect of seasonal snow cover to detect permafrost. In the Alps, permafrost is
probable when BTS is <-3°C. The water temperature in offspring can also be used. Finally, in ice-
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rich terrains, landforms created by ice creep such as rock glaciers (fig. 1.4) may be used as
permafrost indicators.

Permafrost evidences collected on the field are used to model and map its distribution at various
spacial scales. Permafrost occupies about 20-25% of the global terrestrial land, located in polar
and mountainous regions. Its distribution is defined according to its continuity (fig. 1.5): when
>90% of the land is occupied by permafrost, it is continuous; it becomes discontinuous when it
covers between 90 and 50% of the land. Below 10%, it is sporadic permafrost. Air temperature can
be use as a first approximation to define its regional boundaries: for instance, the mean annual air
temperature (MAAT) -6°C to -8°C marks the boundary between continuous and discontinuous
permafrost in Canada. Beyond the zonal distribution, topography and continental climate also
determine permafrost occurrence. In eastern Siberia, where air temperature amplitudes are large
and precipitations low, permafrost extents at a lower latitude than in western Siberia influenced by
the oceanic climate. Mountain permafrost is induced by topography that leads to colder
temperature at high elevation and aspect-dependent contrasts in solar radiation. Mountain
permafrost is controlled by an imbrication of three factors acting at different scales (fig. 1.7): zonal
climate, topography and surface conditions. It is stratified according to elevation (fig. 1.8): at low
elevation, ground cover is the predominant factor that controls permafrost occurrence: blocks and
snow control the energy balance between the atmosphere and the bedrock, whereas latent heat by
water phase-change processes, heat advection by water circulation, heat convection by air
circulation and heat conduction are interacting in the heat diffusivity processes. In supra-glacial
rock walls, block cover is inexistent and snow cover is patchy and intermittent. Rock faces are
largely in direct contact with the atmosphere: distribution of solar radiation (insert 1.1) by the
topography is the governing factor in energy balance, and heat conduction is the dominant heat
transfer process operating at depth. Thus, rock wall permafrost is highly sensitive to climate
change as it is prone to a faster reaction than ice-rich and blocky terrains.

Permafrost research bears various interests. First, permafrost is an indicator of climate change.
Permafrost temperature and active layer thickness are both regarded as Essential Climatic
Variables. According to the IPCC, the permafrost has significantly warmed at the global scale
during the past three decades. Cold permafrost (<-2°C) warms faster than warm permafrost
because of the latent heat consumption occurring in the temperature range -2 to 0°C. Permafrost is
thus retreating and active layer is thickening, but temperature time series are still too short to
quantify permafrost degradation in mountain. Different observatory networks, from global to
regional scales, have been settled to collect and communicate permafrost data and to observe its
degradation, such as the Global Terrestrial Network for Permafrost (GTN-P). Permafrost
degradation can lead to gravitational processes in mountainous areas, of which time and space
scales depend on those of freeze and thaw cycles (fig. 1.11). Theory of the thermo-mechanical
processes involved in rock wall destabilisation (insert 1.2) is well-understood from laboratory
experiments but their identification on the field is more complicated. However, their understanding
is crucial as they may have damaging and cascading effects, and bears various kinds of risk for
humans and infrastructures (fig. 1.14).
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Chapitre 1

Le permafrost : définition, distribution et

spécificités en montagne

Pres d'1/5 de la surface continentale des hautes latitudes et hautes altitudes est affectée
par le permafrost. Son caractére invisible rend sa cartographie imprécise, notamment dans les
zones ol il est discontinu comme en montagne. Sa sensibilité aux changements climatiques a été
remarquée au cours de ces trois dernieres décennies de réchauffement, et suscite I'intérét tant
des communautés scientifiques que socio-économiques compte tenu des impacts occasionnés.
Ce chapitre vise a offrir une description compréhensive de la définition, de la distribution et des
enjeux du permafrost. Aprés avoir abordé ses caractéristiques générales, une attention
particuliere est consacrée a ses spécificités en montagne et dans les parois alpines. Une premiére
section présente sa structure, sa composition et les méthodes de sa détection. Puis I'estimation
de sa distribution planétaire a régionale est décrite en développant les facteurs principaux de sa
présence a différentes échelles. Enfin, une troisiéme section explique les enjeux scientifiques et
socio-économiques du permafrost, plus particuliérement ceux spécifiques a la montagne et aux
parois alpines.
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Distribution et caractérisation du permafrost des parois du massif du Mont Blanc
Une approche combinant monitoring, modélisation et géophysique

1.1. Le permafrost: « une manifestation géologique du climat »

Le permafrost qualifie un état de gel permanent qui caractérise la lithospheére. Il s’étend
également dans une partie des sols sous-marins actuels et affleurant au cours des glaciations
quaternaires. Nous nous centrerons ici uniquement sur le permafrost continental. Sa
distribution dépend en grande partie des conditions climatiques et il est inhérent aux domaines
périglaciaires polaires et alpins. Le permafrost est par nature invisible : sa caractérisation se
base donc sur des concepts thermiques et sa détection nécessite des méthodes adéquates.

1.1.1. Définition, formation et structure du permafrost

1.1.1.1. Un phénoméne thermique périglaciaire

Le domaine périglaciaire se caractérise par des cycles de gel et dégel sur des échelles de
temps journalieres a millénaires (Van Vliet-Lanoé, 2005 ; French, 2007). Les terrains ne dégelant
pas d'une année sur l'autre sont qualifiés de permafrost, terme issu de la contraction de
« permanently » et « frozen » (Muller, 1943). Par définition, le permafrost caractérise toute
portion de lithosphére dont la température reste <0°C pendant au moins deux ans consécutifs
(van Everdigen, 1998). Il se forme dans les zones déficitaires d’'un point de vue énergétique,
caractérisées par une profondeur de gel hivernal supérieure a celle du dégel estival. Le
permafrost est donc défini comme une « manifestation géologique du climat » (Burn, 2007).
Bien que la qualification de sol « gelé » soit courante, la présence de glace n’est pas nécessaire a
la définition du permafrost, puisque celle-ci se base uniquement sur la température et la durée.
Mais les terrains a permafrost secs restent rares (exemple de I’Antarctique ; Bockheim et al.,
2007). Les terrains a permafrost contiennent en effet 0,9% du volume d’eau de la Terre, c’est a
dire trois fois plus que l'eau des lacs et rivieres (Van Vliet-Lanoé, 2005). L'eau a I'état liquide
peut étre présente sous une température négative du fait de la minéralisation du sol et de la
pression hydrostatique qui abaissent le point de congélation et provoquent une surfusion (Dash
et al, 1995 ; Williams et Smith, 1989). Krautblatter (2009) propose une revue des données
existantes sur I'abaissement de ce point de congélation, généralement entre 0°C et -1,5°C, pour
différentes roches. Des explications supplémentaires seront fournies dans le Chapitre 5. Outre
I'eau et la glace, le permafrost caractérise I'ensemble des composants de la lithosphere : la
matiére minérale, et/ou organique, et I'air, en proportions variables selon les terrains concernés.

1.1.1.2.  Echanges thermiques associés au permafrost

a. Lebilan d’énergie

La présence de permafrost résulte des échanges thermiques entre la surface du sol et
I'atmosphére, et de la propagation des ondes thermiques en profondeur. Le concept de bilan
d’énergie est utilisé pour quantifier les échanges thermiques a 'interface atmosphére-sol. Il fait
la somme des flux de chaleur provenant des radiations solaires de courtes et grandes longueurs
d’onde, des flux de chaleur sensible et latente de I'air, et des flux de chaleur en provenance de la
subsurface (fig. 1.1). Le bilan de cette énergie atmosphérique dépend également de 1'albédo et de
I’émissivité du terrain. La neige renvoie par exemple 60 a 85% de I'énergie incidente a sa surface
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tandis qu'une surface, périglaciaire typique sans neige renvoie 10 a 30% (Zhang, 2005). La
fusion de la neige implique également une consommation de chaleur latente qui absorbe une
partie de I'énergie atmosphérique (Mellor, 1973 ; Sturm et al, 1997 ; Zhang, 2005). L’eau de
fusion de la neige ajoutée a l'eau précipitée s'infiltre et percole a la surface du terrain;
engendrant une advection de chaleur (chaleur additive) a la surface et dans la partie
superficielle du substratum.

4 &
Géomorphologie § ’
Neige  Blocs  Végétation Substratum Glace ; A S
rocheux/sédimentaire/organique % 2 §
Flux de chaleur “~ X 4
& W o
Radiation Radiation Chaleur sensible Convection Advection Chaleur Conduction I - b w’ &9 | \\Y
courte  longue et latente de chaleur latente thermique * *
Z i A = w A
v 2 1z ;
Yo P Bilan d'énergie

Figure 1.1. Flux de chaleur et processus du bilan d’énergie d’un terrain a permafrost.

b. Flux de subsurface

La diffusivité thermique décrit la rapidité et I'ampleur du changement thermique
expérimenté par la subsurface; elle s’exprime en m? s1 (Williams et Smith, 1989). Elle
correspond au ratio de la conductivité thermique du terrain, c’est-a-dire le taux de transfert de
chaleur qui s’exprime en W. m-%. K1, sur la capacité thermique massique du terrain qui exprime
sa capacité a emmagasiner la chaleur en J. kg-1. K-L. Cette derniere permet de considérer les flux
de chaleur latente : la fusion et I'évaporation consomment de la chaleur latente tandis que la
solidification et la condensation en liberent. Les transferts par chaleur latente sont
particulierement importants dans les terrains riches en glace. Les caractéristiques du terrain
jouent ainsi un roéle essentiel dans sa diffusivité car les composantes de la lithosphére ont des
propriétés thermiques différentes (tab. 1.1). Outre la diffusivité, qui ne considére que les
transferts par conduction, la circulation d’eau et d’air engendrent des transferts par advection et
convection, qui dépendent également de la composition et de la structure du terrain.

Conductivité thermique Capacité thermique massique Diffusivité thermique

W. m* K" 0. kg K1 [x 10°. m2.s™]
Eau [0°C] 0,56 4180 0,13
Glace [0°C] 2,25 2100 1,16
Neige fraiche 0,086 - 3,3
Neige 0,34 - -
Air 0,025 1010 20,63
Quartz 8,8 800 4,14
Argiles 2,92 900 1,22
Matiére organique 0,25 1920 0,1
Granite 1,7-4 - 1,5

Tableau 1.1. Propriétés thermiques des composants de la lithosphére (Johnston, 1981 ; Williams et Smith,
1989).
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1.1.1.3.  Profil thermique d’un terrain a permafrost

a. L’ «offset» de surface

Le permafrost est largement contr6lé par la température de l'air via le transfert de
chaleur sensible. Le rayonnement solaire chauffe également sa surface, tandis que la couverture
de neige et les accumulations détritiques complexifient ses échanges thermiques avec
I'atmosphére. Il en résulte une température a la surface généralement plus élevée que celle de
I'air. Le concept d’offset de surface (surface offset; Smith et Riseborough, 2002) qualifie cette
différence de température entre la surface du substratum et l'air (fig. 1.2.). Les terrains sans
couverture ni apport d’énergie par rayonnement solaire présentent un offset de surface nul
(températures de l'air et de la surface identiques), qui caractérise notamment les parois au cours
de la nuit polaire (Lewkowicz, 2001). A I'inverse, les surfaces exposées au rayonnement solaire
direct ont un offset de surface élevé (jusqu'a 10°C enregistré dans les parois Alpes, PERMOS,
2013).

* de la surface

Offsetde
surface : Température
(I de l'air
: Température

QY Y vermm o 0°C +
Toitdu X ouche active™
permafrost Offset
: > thermique
. Température
Zone d’Amplitude - @ autoitdu
Annuelle 0°C : permafrost

Ondes de chaleur

i saisonniéres
~______— cetannuelles

Base du . o
permafrost

Figure 1.2. Profil thermique d’un terrain a permafrost et concepts associés (inspiré de Smith and
Riseborough, 2002).

b. La couche active et I'« offset » thermique

La couche superficielle du sol directement sous I'influence météorologique géle et dégele
au fil des saisons : il s’agit de la couche active. La profondeur de la couche active dépend de la
diffusivité du terrain et de l'intensité du signal saisonnier. La succession des cycles de gel et
dégel affecte ses propriétés thermiques en modifiant son contenu de glace et d’eau. L’eau étant
quatre fois moins conductrice que la glace (tab. 1.1), une couche active dégelée a ainsi une
diffusivité bien moindre qu’'une couche active gelée (Goodrich, 1978). De ce fait, la température
au toit du permafrost (profondeur a partir de laquelle le permafrost est présent, fig. 1.2) est plus

25



Partie I - Chapitre 1 - Le permafrost : définition, distribution et spécificités en montagne

basse que celle a la surface du sol. Cette différence de température est appelée « offset
thermique » (fig. 1.2. thermal offset ; Burn et Smith, 1988 ; Romanovsky et Osterkamp, 1995).

c. Lepermafrost

Au sein du permafrost, le gradient thermique peut étre négatif sous l'influence d'un
climat passé plus froid enregistré en profondeur, mais devient positif a partir d’'une certaine
profondeur sous l'influence du gradient géothermique. La profondeur a laquelle la température
est positive indique la base du permafrost (fig. 1.2). Celle-ci est variable selon les terrains : en
Islande, le volcanisme limite significativement le développement du permafrost en profondeur,
tandis qu’il peut atteindre une profondeur > 1 km dans le bouclier sibérien, ou sa formation a été
favorisée par I'absence de glaciation au cours du Quaternaire (French, 2007), le permafrost le
plus profond (1,6 km) étant situés dans les Monts Verkhoniansk (Van Vliet-Lanoé, 2005). Les
ondes thermiques initiées par les oscillations de la température de lair s’atténuent
progressivement avec la profondeur jusqu’a la zone d’amplitude annuelle 0°C (ZAA, Zero Annual
Amplitude, fig. 1.2). Les terrains riches en glace peuvent toutefois présenter des zones non
gelées, souvent intercalées entre la couche active et le permafrost. Ces taliks se trouvent
principalement dans le permafrost relique, dont la présence résulte d'un climat passé favorable
mais n’est plus en équilibre avec le climat actuel (van Everdingen, 1998).

d. Utilité et limites des concepts du profil thermique du permafrost

Les concepts d’offset de surface et d'offset thermique permettent d’appréhender les
facteurs intervenant dans le bilan d’énergie et dans la diffusion thermique de la couche active. Ils
peuvent étre utilisés pour la spatialisation régionale du permafrost, comme avec le TTOP model
(Temperature at the Top of Permafrost model) qui simule la relation entre la température de I'air
et celle au toit du permafrost (Romanovsky et Osterkamp, 1995, Osterkamp et Romanovsky,
1998, Smith et Riseborough, 2002), et qui a été largement appliqué a différentes régions polaires
(Henry et Smith, 2000 ; Wright et al, 2001, par exemple).

Le concept d’offset thermique n’est cependant pas adapté a tous les terrains. En effet, dans les
parois rocheuses, la grande variabilité spatiale et temporelle de la couche active ne permet pas
de définir une profondeur fixe au toit du permafrost pour le calcul de I'offset thermique. Pour
répondre a ces contraintes, Hasler et al. (2011a) proposent le concept d’offset de température
pour définir la différence de température entre la surface et une profondeur donnée sous la
couche active, définie arbitrairement. Ce dernier concept sera plus amplement discuté dans la
section 4.3. Dans les terrains polaires riches en glace, Shur et al, (2005) considerent que le
concept de « couche de transition », qui qualifie une couche intégrée au corps du permafrost
certaines années et a la couche active d’autres années, est plus adapté pour décrire et

caractériser le permafrost.
1.1.2. Détection du permafrost
1.1.2.1.  Mesures directes et indirectes

a. Mesure de la température

La détection du permafrost consiste a déterminer la température du terrain ou a
identifier la présence de glace d’'une part, et a s’assurer de leur continuité dans le temps. Les
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mesures de la température in situ (dans des forages) permettent de définir le profil thermique
du terrain (fig. 1.3), et donc de déduire I'épaisseur de la couche active, la profondeur de la ZAA,
etc.. Si 'offset thermique du terrain est connu, une mesure de la température en surface peut
suffire a déterminer la présence de permafrost. Deux ans de données continues sont nécessaires
pour ne pas confondre permafrost et gel saisonnier. A défaut d’'une série suffisamment longue,
une mesure de la température dans la ZAA, voire quelques décimétres sous la couche active,
celle-ci variant généralement de quelques centimetres d'une année sur l'autre, peut étre
suffisante. Mais le forage d'un substratum et son instrumentation sont cofiteux et ne sont pas
aisément réalisables dans les terrains difficilement accessibles telles que les parois raides.
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Figure 1.3. Exemple de profils thermiques de terrain avec et sans permafrost dans des forages au Canada.
Les valeurs ici affichées correspondent a la moyenne de la température relevée pendant I'année polaire
internationale (2007-2009). Le profil TRC indique une absence de permafrost (température > 0°C), tandis

que le profil 85-8A indique une base du permafrost a environ 12 m de profondeur (Smith et al, 2010,
modifié).

b. Approches géophysiques

Des méthodes indirectes de détection du permafrost, moins coliteuses et peu invasives
ont été mises au point. Il s’agit principalement de méthodes géophysiques, qui mesurent un
parametre physique du sol en profondeur a partir de sa surface. Différentes méthodes
d’investigation sismique, électriques et électromagnétiques ont été appliquées pour détecter la
présence de permafrost, a partir de la résistivité électrique (Vonder Miihll, 1993), de la vitesse
de propagation des ondes sismiques de compression (Barsch, 1973, Wagner, 1996) ou des ondes
radar (Vonder Miihll et al, 2000 ; Berthling et al, 2000). Elles se basent sur le principe d'un
changement significatif des parametres physiques entre terrains gelés et non gelés, du fait du
contraste entre les propriétés de la glace et celles de I'’eau. Le développement des puissances de
calcul numérique a permis la mise au point de I'imagerie (ou tomographie) pour la spatialisation
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bidimensionnelle de ces mesures (Vonder Miihll, 1993 ; Hauck, 2001 ; Kneisel et Hauck, 2003).
Les méthodes géophysiques sont soit basées sur le potentiel (champs électriques,
électromagnétiques, etc.), soit sur la propagation des ondes (Dubois et Diament, 2005). Celles
basées sur les champs de potentiel requierent un processus d’inversion pour générer le profil
vertical ou I'image 2D des propriétés physiques du substratum. Dans ce cas, I'interprétation des
résultats fait alors face au principe de non-unicité: I'image obtenue étant variée selon le
protocole de mesure et de traitement. Une revue de ces méthodes est proposée par Kneisel et al.
(2008). La méthode géoélectrique est expliquée plus en détail dans la section 5.1.

c¢. Autres mesures indirectes

La méthode BTS (Basal Temperature of winter Snow cover ; Haeberli, 1973), est une autre
approche indirecte du permafrost qui consiste a mesurer la température a la base du manteau
nival. Elle utilise I'effet isolant du manteau neigeux saisonnier (au moins 80 cm d’épaisseur) qui
protege le sol des conditions atmosphériques. La température a l'interface sol-neige dépend
alors de la température du sol. De nombreuses études ont utilisé cette approche (par exemple :
Hoelzle et al, 1999 ; Isaksen et al., 2002) car elle permet d‘obtenir un échantillon de données
conséquent rapidement et a faible cofit. Dans les Alpes, la présence de permafrost est considérée
comme probable lorsque la BTS est <-3°C et improbable si elle est >-2°C (Hoelzle, 1992). La
mesure de la température des eaux de source est une autre approche indirecte du permafrost
dans les formations superficielles alpines (Lieb, 1998; Ebohon et Schrott, 2008). Une
température de 'eau de source < 1°C en fin d’été peut indiquer la présence de permafrost, mais
la présence de neige dans le secteur peut fausser la mesure.

1.1.2.2.  Marqueurs géomorphologiques

Les changements de phase de I'’eau s’accompagnent d’'un changement de volume : I'eau
qui se transforme en glace subit une expansion de 9% (McGreevy et Whalley, 1982 ; Matsuoka,
1995), exercant alors des contraintes mécaniques sur les terrains qui sont libérées lors de la
fusion. Ces processus physico-mécaniques sont en partie a l'origine de 1'érosion des paysages
périglaciaires (French, 2007).
En montagne, les effets gravitaires combinés aux propriétés viscoplastiques de la glace peuvent
engendrer un fluage du terrain, particuliérement dans les formations détritiques. La gélifluxion
désigne un déplacement des formations détritiques du fait de leur saturation en eau lors du
dégel de la couche active (van Everdingen, 1998). L'une des formes de fluage les plus
spectaculaires sont les glaciers rocheux (fig. 1.4). lls sont dits « intacts » lorsqu’ils contiennent
de la glace, ce qui regroupe les glaciers rocheux actifs, avec un fluage manifeste, un front raide et
des blocs rocheux instables (>35°), et les glaciers rocheux inactifs, dont le front est moins raide
et les blocs sont plus stables (Haeberli, 1985 ; Barsch, 1996). Les glaciers rocheux relique se
caractérisent généralement par une surface effondrée du fait de la disparition de la glace, et sont
souvent végétalisés (Roer et Nyenhuis, 2007). La végétation peut étre utilisée comme indicateur
de permafrost : les biologistes ont été les premiers a détecter la présence de permafrost isolé en
moyenne montagne (Bertinelli et al., 1993) par la présence d'une végétation azonale (végétation
subalpine a I'étage montagnard). Les glaciers rocheux sont une forme emblématique du
permafrost de montagne parmi les plus documentées et utilisées dans la détection et la
spatialisation du permafrost. Dans les parois raides, la présence de glaciers suspendus (Haeberli,
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1997 ; Liithi et Funck, 1997) indique une température négative du substratum rocheux sans
laquelle la glace ne pourrait se maintenir (fig. 1 de la Pub. 2; Gruber et Haeberli, 2007).

" o
R

-------

Figure 1.4. Délimité en jaune : complexe de glaciers rocheux du vallon de la Fournache (massif de la Vanoise,
France, aotit 2013).

Enfin, des manifestations plus soudaines et éphémeéres du permafrost peuvent également étre
observées. L’évolution de la glace du permafrost lorsqu’il se dégrade, peut engendrer la rupture
brutale des terrains. Des déstabilisations de glaciers rocheux ont ainsi été observées (Lambiel,
2011 ; Bodin et al, 2012). Dans les parois rocheuses, de nombreux écroulements recensés ont
révélé la présence de glace dans les niches d’arrachement (Pub. 2; Gruber et al., 2004a). Le lien
entre les écroulements rocheux et le permafrost sera discuté en détail dans la section 2.1.1.

Le permafrost, de par sa présence en profondeur, est par essence invisible. Sa présence
peut toutefois étre reconnue par différents marqueurs géomorphologiques qui fagonnent les
paysages périglaciaires. En I'absence de ces marqueurs, le recours a des méthodes directes
(mesure de la température) ou indirectes (mesure de parametres physiques du terrain) est
nécessaire. Le recueil d’évidences de permafrost, observées, mesurées directement ou
indirectement, permet de spatialiser sa distribution.
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1.2. Distribution et facteurs de répartition du permafrost

La cartographie du permafrost doit faire ressortir sa variabilité spatiale, plus ou moins
forte selon la nature des terrains. Il n’est pas toujours possible d’interpoler les données du
permafrost issues du terrain pour construire une carte de distribution. Nous présentons ici la
distribution du permafrost connue a ce jour a partir des différents modeéles réalisés et les
facteurs de controle qu’ils intégrent. Ceux-ci peuvent étre classés selon 1’échelle de la
modélisation: le climat, la topographie, les conditions du terrain. En montagne, cette imbrication
des échelles de controdle se traduit par un étagement de la cryosphere.

1.2.1. Distribution planétaire et facteurs de controéle
1.2.1.1.  Climat zonal, continentalité et topographie

a. Distribution planétaire et température de l'air
Le permafrost occuperait de 20 a 25% de la surface continentale de I'hémisphere nord

(fig. 1.5 ; Brown et al, 1997). La majeure partie est localisée en Sibérie, avec une superficie pres
de deux fois supérieure a celle du permafrost canadien.
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Figure 1.5. Carte de distribution du permafrost de I'hnémisphére nord d’apreés la spatialisation de Brown et al.
(1997). Source : http://pubs.usgs.gov 1386a/gallery5-fig03.html

La répartition du permafrost circumpolaire de I'hémisphere sud a été proposée par Bockheim

(1995). Gruber (2012) a réalisé une carte de distribution du permafrost a I'échelle du globe sur
la base des travaux de Brown et al. (1997), en discutant des incertitudes de cette distribution. I
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occuperait 17 a 19% de la surface continentale de la planete. Différentes zones de permafrost
sont identifiées en fonction de sa continuité spatiale. Lorsqu'’il occupe plus de 90% d’une surface
donnée, il s’agit de permafrost continu. De 90 a 50%, le permafrost est dit « discontinu », puis
« sporadique » entre 50 et 10%. Au-dessous de 10%, il s’agit de permafrost isolé. Le climat zonal
est considéré comme le premier facteur de contréle du permafrost (Smith et Riseborough, 2002)
et la température annuelle moyenne de I'air (TAMA) est généralement utilisée comme unique
variable explicative de la zonalité du permafrost (Romanovsky et al,, 2010). Etzelmuller et al
(2003) estiment par exemple qu'une TAMA de -3°C et -4°C est suffisante pour déterminer la
limite inférieure du permafrost en Norvege et en Islande. Smith et Riseborough (2002)
suggerent une transition du permafrost continu-discontinu entre -6 et -8°C au Canada. Dans les
Alpes, Haeberli (1985) fait correspondre la limite du permafrost continu a la TAMA <-8.5°C, et
celle du permafrost discontinu a la TAMA <-1°C. L’utilisation de cette unique variable climatique
est liée au fait qu’elle est la plus robuste du fait de la distribution spatiale, relativement dense,
des relevés.

b. Distribution planétaire, continentalité et topographie

Outre la latitude et son controle sur la température de l'air, la continentalité et la
topographie interviennent dans la zonation du permafrost (fig. 1.6). La continentalité se
caractérise par de faibles précipitations et nébulosité. La température de I'air connait par contre
des amplitudes annuelles et journaliéres remarquables. De ces facteurs d’ensoleillement résulte
la distribution des grands domaines morphoclimatiques glaciaires, périglaciaires et tempérés
(fig. 1.6). Ainsi, le permafrost de Sibérie orientale s’étend jusqu’a des latitudes bien plus basses
qu’en Sibérie occidentale du fait d'un climat continental plus accentué (fig. 1.5; Baranov et
Obruchev, 1963). Par ailleurs, en augmentant I’ensoleillement et les amplitudes thermiques, la
continentalité tend a induire une plus grande variabilité spatiale entre les versants ensoleillés et
ceux a I'ombre (fig. 1.6), ce qui souligne le controle de la topographie. Ce dernier permet de
distinguer le permafrost polaire du permafrost alpin (Gruber et Haeberli, 2009) : le permafrost
est largement présent dans les grandes chalnes alpines comme I’'Himalaya ou les Alpes malgré
leur latitude moyenne (fig. 1.5). La topographie intervient aussi plus localement dans la
présence de permafrost et contrdle largement sa distribution a I’échelle d’'un massif.

Figure 1.6. Répartition des domaines
morphoclimatiques et effet de
I'exposition en fonction du climat, de
la latitude et/ou de l'altitude (King et
al. 1992, modifié).

latitude ou altitude

»

>
climat maritime climat continental

31



Partie I - Chapitre 1 - Le permafrost : définition, distribution et spécificités en montagne

1.2.1.2.  Permafrost alpin : interactions topographie - conditions de surface

La topographie intervient dans le climat zonal en contrélant la température de l'air
(gradient adiabatique), et en redistribuant la quantité d’énergie solaire (exposition). Son role est
particulierement marqué aux moyennes latitudes, avec par exemple des différences de 6-8°C
entre les faces nord et sud pour les parois rocheuses des Alpes, ce qui correspond a la différence
de température sur une dénivellation de 1000 m (Gruber et al, 2004b, Gruber, 2005). Cette
différence est de 2-3°C en Norvege pour ce méme type de permafrost (Hipp et al, 2012). La
topographie (re)distribue également les matériaux détritiques et la neige par les processus
éoliens et gravitaires et contréle ainsi en grande partie les conditions de surface du terrain.
Les différentes couvertures de surface interviennent dans le bilan d’énergie et contrdlent ainsi la
distribution locale du permafrost. Ce troisieme niveau de contrdle est déterminant dans
I'occurrence du permafrost alpin. Gubler et al. (2011) relevent par exemple des différences de
température de surface atteignant 2,5°C entre deux points distants de 14 m, 6°C pour une
dénivellation de 300 m, et prés de 10°C pour une dénivellation de 1000 m, lorsque se combine
alors les effets de l'altitude et des propriétés de la surface. La distribution du permafrost en
montagne est contrdlée par : le climat zonal, la topographie (a I'échelle régionale et locale), et les
conditions a la surface du terrain (fig. 1.7; Gruber, 2005).

Climat zonal Topographie Surface

Figure 1.7. Imbrications des échelles de contréle du permafrost alpin (inspiré de Gruber, 2005).

L’'imbrication de ces facteurs de controle induit de ce fait une forte variabilité spatiale dans la
distribution du permafrost alpin. Le continuum permafrost continu a sporadique des régions
polaires n’est donc pas adapté a la description du permafrost alpin (Etzelmuller et al, 2001). I
est néanmoins fréquent d’utiliser les notions de (dis)continuité pour spatialiser le permafrost en
montagne (Barsch, 1978 ; Haeberli, 1985 ; Lambiel et Reynard, 2001 ; Hanson et Hoelzle, 2005 ;
Nyenhuis et al., 2005). Dans une étude récente, Boeckli et al. (2012a; 2012b) proposent une
toute premiére cartographie du permafrost a I’échelle de I'arc alpin ou est classée la distribution
du permafrost en fonction des conditions du terrain. Il occuperait ainsi environ 2000 km?
quelles que soient les conditions du terrain, quand plus de 11600 km? peuvent étre marqués par
sa présence dans des conditions locales favorables, ce qui suggere un permafrost discontinu
pour ce dernier cas.
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1.2.2. Etagement du permafrost alpin et spécificités du permafrost de paroi

1.2.2.1. Facteurs du bilan d’énergie

La distribution locale a régionale du permafrost en montagne suit une logique
d’étagement (fig. 1.8). Les parois péri- et supra-glaciaires sont caractérisées par des échanges
d’énergie directs avec 'atmosphere du fait de 'absence de débris et de neige saisonniére dont
I'accumulation est limitée par la pente. Le seuil de 35°-37° détermine I'angle de repos des débris
(Francou, 1991) et est utilisé pour appréhender les parois rocheuses (Gruber et Haeberli, 2007).
Sous ce seuil, le manteau nival saisonnier est continu (Kirnbauer et al., 1991 ; Elder et al., 1998)
tandis qu’au-dessus de 55-60° la pente ne permet plus I'accumulation de neige (Elder et al,
1991 ; Farinotti et al, 2010). Les échanges d’énergie entre les parois et l'atmosphére
comprennent principalement I'apport d’énergie par rayonnement solaire hautement variable
selon I'exposition (enc. 1.1), les flux de chaleur sensible et latente, et les flux de la subsurface
principalement par conduction thermique. Les effets de la chaleur latente consommée par la
fusion de la neige et ceux de I'advection de chaleur par la circulation de 'eau de fusion sont
limités dans les parois par rapport a ce qu’'on observe dans les formations détritiques.
Les débris, la neige précipitée et celle redistribuée par avalanche qui s’accumulent au pied des
parois complexifient les échanges d’énergie entre 'atmosphére et le substratum (Harris et
Pederson, 1998 ; Humlum, 1997) et ajoutent des flux de chaleur latéraux par la circulation d’eau
et d’air au sein des blocs (sect. 1.1.1.2). L'effet de la neige sur le régime thermique du terrain
peut étre en premier lieu déterminé a partir de son épaisseur. A partir de 60 a 80 cm
d’épaisseur, elle est considérée comme isolante (Haeberli, 1973 ; Keller et Gubler, 1993 ; Hanson
et Hoelzle, 2004 ; Luetschg et al, 2008) et contribue au réchauffement du terrain. Sous ce seuil,
la neige conduit le froid a la surface, ce qui combiné a son fort albédo, explique qu’elle est dans
ce cas un facteur de refroidissement (Luetschg et al., 2008). Mais d’autres variables nivales
interviennent également dans l'effet de la neige comme la date des premieres chutes et de la
fusion par exemple (Ling et Zhang, 2003 ; Luetschg et al., 2008). En paroi, la neige a un effet
globalement refroidissant (sec. 2.1.2.1 ; Hasler et al., 2011a ; Pogliotti, 2011).
Ainsi, plus on s’éléve en altitude, plus le contréle topographique prime sur celui des
caractéristiques de surface dans le bilan d’énergie et en conséquence, dans la distribution du
permafrost en profondeur (fig. 1.8).

1.2.2.2. Facteurs de la diffusion thermique

La distribution du permafrost en montagne dépend en second lieu des propriétés
thermiques du substratum. La roche massive est généralement un bon conducteur thermique
(tab. 1.1), ce qui explique que les parois soient particulierement sensibles aux changements
climatiques. Cette sensibilité est exacerbée par le caractere multidirectionnel des flux de
chaleurs dans les topographies escarpées. En effet, le contrdle topographique induit des flux
latéraux de chaleur des faces les plus ensoleillées vers les faces les plus a 'ombre (Noetzli et al.,
2007). Le permafrost peut alors étre présent sous une face nord et absent plus en profondeur
sous l'influence de la face sud opposée. Les parois alpines sont généralement fracturées, or la
fracturation favorise les échanges de chaleur par convection avec la circulation d’air et d’eau. Les
connaissances sur ces processus non-conducteurs restent encore bien limitées. Hasler et al
(2011a) considerent que la circulation d’air dans les fractures ouvertes a globalement un effet
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refroidissant (détails dans sec. 2.1.2.1). La présence de glace dans certaines fractures,
notamment mise en évidence par de nombreux travaux de génie civil en haute montagne
(Keusen et Haeberli, 1983; King, 1996; Guglielmin et al, 2001) modifie localement la
conductivité du terrain et absorbe une partie de la chaleur par la consommation de chaleur
latente, ce qui atténue la diffusion du signal climatique (Hasler et al., 2011b ; Myhra et al., 2014).
Les transferts par convection, advection et chaleur latente gagnent en importance au pied des
parois rocheuses. De la glace se forme, de I'air et de I'eau circulent entre les blocs rocheux. Des
processus particuliers expliquent la distribution sporadique du permafrost a plus basse altitude.
Dans les éboulis par exemple, l'«effet cheminée » qualifie I'ascendance de l'air chaud
emmagasiné au cours de I'été et son évacuation en hiver, puis son remplacement par de l'air
froid au pied de I'éboulis. Il est a I'origine de permafrost localisé jusqu’a 1000 m sous la limite
inférieure du permafrost discontinu (Delaloye, 2004; Delaloye et Lambiel, 2005 ; Lambiel, 2006;
Morard et al., 2010).
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Figure 1.8. Etagement de la cryosphére alpine et des processus thermiques péri- et supra-glaciaires.

En conclusion, la distribution du permafrost dépend de facteurs qui se déclinent aux
échelles planétaires et locales. En montagne, la topographie et les caractéristiques de surface
apparaissent comme les facteurs les plus déterminants dans l'occurrence du permafrost. Le
permafrost des parois alpines est en contact quasi-direct avec I'atmosphere ; la topographie est
donc son facteur de contrble principal et le rend particuliéerement sensible aux changements
climatiques. Les intéréts de son étude résident principalement dans les conséquences de sa
dégradation.
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Encart. 1.1 - Le rayonnement solaire

Le rayonnement solaire global est constitué de trois composantes (Gates, 1980) : le rayonnement
direct, celui diffus par les particules de I'atmosphere et la surface terrestre, et celui réfléchi a la surface de
la Terre. L’énergie solaire recue a un point donné de la surface terrestre dépend de plusieurs facteurs
d’échelle globale a locale (Hofierka et Suri, 2002) : la géométrie entre la Terre et le soleil, la traversée de
I'atmospheére et la topographie. Avec une obliquité actuellement de 23°27 (Godard et Tabeau, 2006), la
durée de I'ensoleillement et I'angle d’incidence des rayons a la surface du sol (fig. 1.9) varient au cours de
la journée et des saisons. Au niveau des hautes latitudes et des basses altitudes le rayonnement solaire
traverse une épaisseur d’atmospheére plus importante qu’au niveau de I'équateur et des hautes altitudes.
La proportion entre la radiation directe et celle diffuse varie donc en fonction de la latitude et de l'altitude
et de ce fait, I'apport calorifique est similaire a I'équateur et a 3000 m d’altitude. Elle varie également avec
I'angle du zénith : le rayonnement est plus ou moins perpendiculaire a la surface terrestre selon '’heure et
la saison, et traverse donc une atmospheére plus ou moins épaisse. Localement, I'angle d’incidence des
rayons solaires dépend de la topographie, I'apport d’énergie est maximal lorsque les rayons sont
perpendiculaires a la surface.
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Figure 1.9. Variabilité de I'ensoleillement en fonction de la géométrie Terre-soleil et de la topographie.

La topographie induit des modifications significatives dans 'apport d’énergie solaire. A une latitude de
46°, une face nord a 40° d’inclinaison recoit en moyenne 118 W.m? dans l'année par rayonnement direct
alors qu’'une face sud en recgoit 371 (calcul ArcGIS sans considération de I'atmosphere). Une face est a 40°
recoit 273 W.m? tandis qu’'une méme exposition a 70° en recoit seulement 232 du fait de la différence de
I'angle d’incidence du rayonnement.
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1.3. Les enjeux et contextes des recherches sur le permafrost

Le permafrost est un bon indicateur des changements climatiques. Sa dégradation
suscite des inquiétudes car elle pourrait engendrer des rétroactions dramatiques sur le
réchauffement planétaire par la libération des gaz a effets de serre qui sont aujourd’hui
emprisonnés dans les sols gelés. Cela concerne principalement les sols organiques arctiques.
Nous nous intéressons ici aux conséquences géomorphologiques de la dégradation du
permafrost. Elle modifie le modelé terrestre et suscite alors I'intérét des géomorphologues mais
également des acteurs socio-économiques qui s’inquietent des risques de déstabilisation des
terrains et infrastructures. En montagne, cette déstabilisation peut entrainer des mouvements
gravitaires d’ampleur variable qui constituent la principale motivation de la recherche sur le
permafrost alpin.

1.3.1. Un indicateur du changement climatique

1.3.1.1. Une « variable climatique essentielle »

Le permafrost est considéré comme l'un des six indicateurs cryosphériques du
changement climatique (Cihlar et al, 1997). Le suivi de sa température et de I'épaisseur de sa
couche active fourni, selon les critéres définis par 'OMM (Smith et Brown, 2009), des variables
climatiques essentielles (Essential Climatic Variables, ECV). Le dernier rapport publié par le GIEC
(groupe d’experts intergouvernemental sur I'évolution du climat) indique une augmentation
significative de la température du permafrost lors des trois derniéres décennies (IPCC, 2013) sur
I'ensemble des zones instrumentées : Alaska, Canada arctique, Sibérie, Antarctique, Alpes ou
Tibet (Noetzli et al, 2014); il existe quelques rares exceptions comme les massifs internes de
I’Alaska (Romanovsky et al., 2014). Ce réchauffement est particulierement important pour le
permafrost froid (<-2°C) avec une valeur moyenne de +2°C (AMAP, 2012), tandis que le
permafrost « chaud » ou « tempéré » (>-2°C) se serait réchauffé en moyenne de 1°C (IPCC, 2013).
Cette différence entre permafrost froid et chaud (fig. 1.10) s’explique par la consommation de
chaleur latente du permafrost chaud qui se situe alors dans le rang de température des
changements de phase de la glace interstitielle. Cette consommation de chaleur latente amortit
le signal climatique et ralentit la réponse du permafrost (Romanovsky et al., 2010).

La dégradation du permafrost se traduit par la réduction de son extension, avec par exemple un
déplacement de la limite du permafrost de 25 km vers le nord depuis les années 1970 en
Amérique du Nord (James et al, 2013). En montagne, le caractere récent des mesures en
continu (premier site instrumenté en 1987) ne procure pas le recul nécessaire pour déterminer
I’évolution de 'extension du permafrost. Dans la région du Khumbu (Népal), 1a limite inférieure
du permafrost est remontée de 5200-5300 m a 5400-5500 m en face sud entre 1973 et 1991,
puis s’est stabilisée au cours de la période récente (Fukui et al, 2007). Dans les Alpes,
Frauenfelder (2005) suggere une élévation moyenne d’1m par an de la limite inférieure du
permafrost au cours du dernier siecle.

La dégradation du permafrost se manifeste également par une augmentation de I'épaisseur de la
couche active. Cette augmentation s’est accélérée depuis 1990-1995 en Europe du nord
(Akerman et Johansson, 2008 ; Callaghan et al., 2010 ; Christiansen et al., 2010).
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Figure 1.10. Température du permafrost enregistrée a 10 m de profondeur (a) et a 20 m de profondeur (b)
dans des forages en Europe (Scandinavie, Svalbard, Alpes ; Noetzli et al,, 2014).

Cette tendance va certainement s’amplifier avec la projection d’'une réduction de 37 a 81% du
permafrost dans les couches superficielles (jusqu’a 3,5 m de profondeur) pour le siécle a venir
selon différents scenarii climatiques (GIEC, 2013).

Les mesures systématiques n’ont réellement débutées qu’a la fin des années 1970 et au début
des années 1980 (Zhou et al., 2000 ; Osterkamp, 2007 ; Smith et al., 2010), et les enregistrements
dans ’hémispheére sud sont encore trés peu nombreux (Vieira et al, 2010), mais le nombre de
points de mesure est en constante augmentation grace a l'organisation de réseaux de
surveillance.

1.3.1.2. Les réseaux de surveillance

Les questions voire les inquiétudes sur le lien entre le réchauffement planétaire, la
dégradation du permafrost et ses possibles conséquences climatiques, géomorphologiques, et
socio-économiques, a conduit a la mise en place de réseaux de surveillance, a différentes
échelles. Le GTN-P (Global Terrestrial Network for Permafrost) est le principal réseau de
surveillance du permafrost a I’échelle mondiale (Burgess et al, 2000). Il a été initié par
I’Association Internationale du Permafrost (IPA, International Permafrost Association) dans les
années 1990. Le GTN-P est rattaché aux réseaux d’observation du GCOS (Global Climate
Observing System) et du GTOS (Global Terrestrial Observing Network). L’objectif du GTN-P est de
développer un réseau de monitoring robuste afin d’obtenir une vision spatiale de la structure,
des tendances et de la variabilité des changements des ECV (couche active et température du
permafrost). Il organise un réseau de forages, le TSP (Thermal State of Permafrost), et de
monitoring de la couche active, le CALM (Circumpolar Active Layer Monitoring).
D’autres réseaux a I’échelle des continents et des états travaillent en lien étroit avec le GTN-P. Ils
collectent les données et assurent le suivi du permafrost, communiquent les résultats et
facilitent les coopérations entre les chercheurs et les décideurs. Certains de ces réseaux ont été
établis a partir de projets comme PACE (Permafrost and Climate in Europe, 1997-2000), qui a
permis notamment, la mise en place d'un réseau de forages le long d’un profil latitudinal en
Europe (Harris et al, 2001a; 2009). La pérennisation des mesures est assurée par les réseaux
nationaux comme PERMOS (Swiss Permafrost Monitoring Network) qui publie régulierement un
rapport d’activité depuis 2001, ou le réseau de stockage de données norvégien NORPERM
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(Norwegian Permafrost Database ; Juliussen et al., 2010). PermaFRANCE, le réseau d’observation
et de suivi du permafrost francais a publié son premier rapport en 2010 (Schoeneich et al,
2010).

1.3.2. Un facteur actif de la morphodynamique alpine
1.3.2.1. Mouvements gravitaires

a. Spatio-temporalité des aléas gravitaires en domaine périglaciaire

La fonte de la glace qui accompagne généralement la dégradation du permafrost a des
conséquences géomorphologiques (Jorgenson et al, 2006). En montagne, ces modifications
combinées aux forces gravitaires peuvent engendrer des aléas de plus ou moins grande ampleur.
Les inquiétudes sont apparues plus tardivement qu’aux hautes latitudes, notamment autour du
risque de déstabilisation de glaciers rocheux (Kaib et al., 1997 ; Haeberli et al., 2006 ; 2010 ;
Krysiecki et al., 2008) et d’écroulements dans les parois rocheuses (Gruber et al.,, 2004a; Gruber
et Haeberli, 2007 ; Ravanel, 2010). Harris et al. (2001b) classe les processus géomorphologiques
en fonction de la pente et du type de formation (rocheuse ou superficielle). Pour les pentes <30°,
affaissement, glissement et accélération de fluage sont les principaux processus engendrés par la
dégradation du permafrost; entre 30 et 75° d’inclinaison, des coulées de débris peuvent
également survenir. Au dela de 75° les écroulements dans les parois rocheuses, sont les
principaux processus géomorphologiques associés a la dégradation du permafrost. Les
processus thermomécaniques qui affectent les parois (enc. 1.2) se différencient selon la
fréquence des cycles gel-dégel et le volume rocheux déstabilisé, de I'ordre centimétrique a
I’échelle journaliere a décamétrique a I'échelle séculaire (Noetzli et al., 2006; fig. 1.11). La
connaissance actuelle de ces processus repose principalement sur des études en laboratoire qui
restent difficiles a croiser avec les données et observations de terrain.
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Figure 1.11. Distribution spatio-temporelle des processus gravitaires affectant les parois rocheuses de haute
montagne. (Noetzli et al,, 2006 ; modifié par Ravanel, 2010).
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Encart 1.2 - Processus thermomécaniques impliqués
dans la déstabilisation des parois rocheuses

La déstabilisation de volumes rocheux est en premier lieu déterminée par la fracturation (Hoek et
Bray, 1981). L’aggradation du permafrost contribue au développement des fractures, par ségrégation de la
glace ou par expansion volumétrique, et prépare ainsi le détachement des volumes lors de la
dégradation (Gruber et Haeberli, 2007 ; Matsuoka et Murton, 2008). L’expansion volumétrique résultant
du gel de I'eau interstitielle dans un milieu saturé au moins a 91% (Prick, 1999), exerce une pression
supérieure a la résistance a la traction de la roche (Tsytovich, 1975) et peut ainsi la fracturer. Au cours du
gel, 'expansion volumétrique dans un milieu saturé peut expulser une partie de cette eau via les pores de
la roche et favoriser I'hydrofracturation (Walder et Hallet, 1985). La formation de glace de ségrégation par
la migration de I'’eau interstitielle vers le front de gel ou elle géle a son tour, est un autre processus qui
contribue a propagation des fractures. Les conditions requises pour ce processus sont généralement bien
plus fréquentes dans I'environnement que celles nécessaires a 'expansion volumétrique (Matsuoka et
Murton, 2008). Un troisieme processus peut étre engendré par l'aggradation ou la dégradation du
permafrost : la pression hydrostatique. Celle-ci est contrdlée par la hauteur d’eau dans les zones saturées
interconnectées (Gruber et Haeberli, 2007), et agit tant a I'’échelle du pore (Atkinson, 1984) qu’a celle de la
paroi (Fisher et al, 2006).
La dégradation du permafrost a deux effets sur la stabilité d'un volume rocheux (Gruber et Haeberli,
2007 ; Matsuoka et Murton, 2008 ; Davies et al., 2001) : 1a réduction de la résistance au cisaillement et a la
traction d’une part, et la perte de liaison d’autre part. La glace contenue dans les fractures agit comme
ciment entre les volumes rocheux, (fig. 1.12), mais 'augmentation de la température prés du point de
fusion déforme la glace qui perd son adhésion a la roche. La résistance au cisaillement et a la traction est
aussi largement dépendante de la température (Mellor, 1973 ; Fish et Zaretsky, 1997). La fusion de la
glace dans un milieu confiné augmente la pression hydrostatique qui abaisse la résistance au cisaillement
de la glace (Matsuoka et Murton, 2008). La stabilité d’'un versant raide devient alors critique entre -1,5°C
et 0°C (fig. 1.13 ; Davies et al,, 2001), voire entre -5°C et 0°C (Krautblatter, 2009).
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Figure 1.12. Fracture remplie de glace Figure 1.13. Evolution du facteur de sécurité d’une fracture remplie de
au Stockhorn (3400 m, Suisse). glace (pente : 70°, inclinaison fracture : 40°, longueur : 59 m) en fonction
Source : www.permasense.ch de la température (Davies et al,, 2001, modifié par Ravanel, 2010).
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b. Les écroulements en contexte de permafrost et les effets en cascade

L’écroulement est sans doute la déstabilisation la plus spectaculaire et aussi la plus
menacante; I’éboulisation et 1’éboulement peuvent aussi avoir des conséquences
dommageables. L’écroulement qualifie les volumes déstabiliés >100 m3 (Deline, 2002) et a la
particularité de pouvoir parcourir de longues distances (Hsii, 1975), engendrant de ce fait de
possibles effets en cascade. L’écroulement de la Brenva (massif du Mont Blang, [talie) en est une
illustration. En 1997, un volume de 2 x 106 m3 s’est détaché des parois du bassin versant de la
Brenva, déclenchant une avalanche qui est remontée sur le versant opposé et a tué deux skieurs
(Deline, 2001). L’écroulement de Kolka-Karmadon survenu en 2002 en Ossétie du Nord
(Caucase ; Haeberli et al., 2004) a mobilisé 100 x 106 m3 de matériaux rocheux et glaciaires qui
ont provoqué une avalanche puis une coulée de boue entrainant la mort de 140 personnes
(Huggel et al., 2005). Dans les deux cas, la dégradation du permafrost est supposée a I'origine de
I’écroulement. Il convient toutefois de considérer que d’autres facteurs interviennent dans la
déstabilisation des versants : la structure géologique, la tectonique, 'hydrologie (Krautblatter et
Moore, 2014). McColl (2012) classe ces facteurs en fonction de leur niveau d’intervention : pré-
conditionnement (géologie), préparatoires et déclencheurs (décompression post-glaciaire,
sismicité), le permafrost étant classé dans ces derniéres catégories. Les exemples des
écroulements de la Brenva et de Kolka-Karmadon mettent en évidence le risque associé a la
dégradation du permafrost, d’autant plus fort que le processus initial entraine une chaine de
processus le long du versant ou dans la vallée.

1.3.2.2. Risques associés a la dégradation du permafrost de paroi

Les massifs alpins sont de plus en plus fréquentés, notamment par les touristes
contemplatifs et sportifs. Les infrastructures en montagne et dans les vallées ne cessent de
s’accroitre, ce qui augmente la vulnérabilité face aux aléas gravitaires. Ravanel (2010) identifie
trois types de risques liés aux écroulements en haute montagne. Le risque de déstabilisation
d’'infrastructure concerne les remontées mécaniques, refuges et autres implantations
touristiques en haute montagne. L'écroulement de 600 m3 observé sur I'aréte des Cosmiques en
1998 (massif du Mont Blanc, France) a par exemple menacé le refuge qui y est implanté, dont
une partie s’est retrouvée sans support (Ravanel et al, 2013). Deuxiemement, les masses
rocheuses déstabilisées constituent un risque pour les personnes et infrastructures sur leur
passage (fig. 1.14).
Enfin, les effets en cascade potentiels (sect. 1.3.2.1.) constituent un risque pour les
infrastructures et populations situées dans les vallées. Peu de catastrophes ont été rapportées a
ce jour au vu du nombre d’évenements enregistré, mais leur augmentation apparente (discutée
dans le prochain chapitre) concomitante avec celle de la vulnérabilité, impose de mieux
comprendre le role du permafrost dans ces aléas.
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Figure 1.14. Refuge du Mont Cook dans les Alpes de Nouvelle Zélande partiellement enseveli par les débris

d’un écroulement en juillet 2014. Source : www.alpineclub.org.nz

Conclusion du Chapitre 1

Ce chapitre avait pour objet d’expliquer ce que nous entendons par « permafrost » et les
différentes conditions qui expliquent sa répartition spatiale et son évolution dans le temps. Le
permafrost est un état thermique qui caractérise la lithosphére. Malgré son invisibilité, il souléve
des enjeux majeurs en matiere de connaissance fondamentale et d’intéréts socio-économiques.
En montagne, sa distribution est généralement discontinue car il dépend principalement du
contrdle topoclimatique dont la variabilité augmente avec la déclivité, et des conditions locales
de la surface. De ce fait, différents types de permafrost se cOtoient sur un méme versant. Le
permafrost de paroi, généralement situé dans I'étage supra-glaciaire, est en contact direct avec
I'atmosphére du fait de la quasi-absence de couverture nivale et détritique. Il se caractérise alors
par son extréme sensibilité aux variables topoclimatiques. Son étude a été initiée récemment
dans les Alpes alors qu'une augmentation des écroulements rocheux au cours de périodes
chaudes a été constatée. Le lien entre dégradation du permafrost et instabilité des versants,
reste difficile a confirmer sur le terrain en partie du fait de la méconnaissance des processus
thermiques. Notre étude porte sur les caractéristiques et la distribution du permafrost, pour
aider a mieux comprendre son role dans les écroulements rocheux d’'un massif emblématique de
la haute montagne alpine: le massif du Mont Blanc.
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Summary of Chapter 2

Rock wall permafrost:

Current research questions and application

on the Mont Blanc massif

Permafrost in steep alpine rock walls is limited by the few data available due to the
remoteness and toughness of the field. This chapter presents our research hypotheses, their related
research questions, our research field, and our objectives and methods.

Permafrost research in Alpine rock walls has been initiated by the increase in rock fall activities
noticed during warm periods, and especially during the hot wave in summer 2003. Observations of
water running (fig. 2.1) and ice in rock fall scars suggested that permafrost degradation was a
triggering factor. Different mechanisms of permafrost degradation may be involved (fig. 2.2):
active layer thickening, permafrost warming at depth, heat advection by water circulation in
fractures. Thus, investigations of rock wall permafrost are based on the geomorphological
hypothesis that its degradation can trigger rock falls. Active layer thickening has been modelled in
1D (fig. 2.3), permafrost warming has been modelled in 3D (fig. 2.5), whereas heat advection has
been studied in laboratory. But the understanding of the link between permafrost and rock wall
destabilisations still requires a more precise understanding of the thermal processes.

We approach three research axes to gain understanding of permafrost characteristics and
processes at spatial and temporal scales consistent with the scales of geomorphological processes
(rock face and summit scales). First, we address rock wall thermal regime in various conditions to
test the hypothesis of variable effects of snow and fractures in steep alpine rock walls. Indeed, snow
and fracture effects have only been globally estimated, but specific effects are assumed to be more
variable at the local scale, depending on bedrock characteristics. The associated research questions
are developed in Publication 1. Then, we focus on regional modelling of permafrost distribution and
the interest of high resolution DEM (metric scales) to gain a realistic permafrost mapping at the
local scale. Indeed, alpine rock walls are mainly controlled by incoming solar radiation which is
highly variable in such rugged terrain, that only high resolution DEMs can represent (fig. 2.5). We
assume that high resolution modelling may not only be important for realistic mapping but also for
model validation as field data are usually not comparable to pluri-decametric pixels of distributed
models. However, it has to be considered that high resolution modelling may only be relevant with
high resolution input data (fig. 2.6). Related research questions are developed in Publication 2.
Finally, we address possibilities in 2D characterisation of steep rock wall permafrost and validation
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of distributed model. We hypothesize that ERT is applicable in near-vertical rock walls for 2D
characterisation and model validation, and allow for overcoming limits of 1D data such as borehole
temperature. Related research questions on ERT potentials are developed in Publication 3.

These three hypotheses are tested in the Mont Blanc massif (MBM) that is located in the north-
western Alps and occupies 550 km? over France, Switzerland and Italy (fig. 2.7). It is a crystalline
massif: its Variscan metamorphic basement (453 + 3 Ma) is mainly composed of gneiss in which a
granitic batholith (granite du Mont Blanc: 303 + 3 Ma) is intruded (fig. 2.8). At the massif scale,
faults and shear-zones of various directions are structuring the main peaks, couloirs and ridges
with a fan-like arrangement (fig. 2.9). Topography and climatic conditions are highly
asymmetrical: the steepest Italian side is warmer and drier that the French side (1/3 less
precipitation and +3°C MAAT during 1980-2009 in Courmayeur than in Chamonix). In Chamonix,
the MAAT has increased by 1.2°C between 1961-1990 and 1993-2012 (fig. 2.10). At the end of the
1960s, glaciers were covering about % of the MBM surface area. Currently, they cover 102 km?
with 63 glaciers (on the french side of the MBM only), and their equilibrium-line altitude is at ca.
2981 # 120 m a.s.l. on the NW side, with a mean retreat of 5.6 m per year. Permafrost possibly
occurs in gentle surfaces from 2100 and 2400 m a.s.l. on N and S sides respectively, and from 2200
and 2700 m a.s.l. respectively in steep rock walls. Supra- and peri-glacial morphodynamics are
remarkably active. Several historical rock avalanches identified, with some dramatic consequences
in some cases such as the Brenva rock avalanche in 1997 that killed two persons by triggering a
snow avalanche. Rock fall activity has been considerably intensified these past two decades,
especially during the 2003 sumemr hot wave with 182 rock fall inventoried. In 2005, the famous
climbing route on the Pilier Bonatti of Les Drus has collapsed (fig. 2.11). The rock fall
intensification is concomitant to air temperature rising (fig. 2.12). On top of that, the MBM shows
an increase in vulnerabilities: the Chamonix valley hosts 14 000 inhabitants (2011 INSEE survey)
and offers rooms for 82 000 tourists. The Aiguille du Midi (AdM) cable-car transports ca. 800 000
persons per year, and several infrastructures may be endangered by permafrost degradation.

Our study bears three objectives for which three methods have been applied. To test the 1
hypothesis on the snow and fractures effects, we aim at characterising rock wall permafrost of the
MBM by analysing specific effects of these factors and their combination with the topographical
control. We use rock temperature monitoring at the near surface and in 10-m-deep boreholes at
the AdM site (3842 m a.s.l; fig. 2.13). To test the 2nd hypothesis on the interest of high resolution
DEM for mapping rock wall permafrost distribution we implement the first model calibrated at the
Alpine scale on a 4-m-resolution DEM with local air temperature input data and compare this
model to the same model at 30-m-resolution. Finally, to test the 3rd hypothesis on the potential of
ERT for 2D characterisation and model validation we apply this method on six different rock faces
(fig. 2.13) where contrasts in permafrost and non-permafrost were expected on the basis of the 4-
m-resolution model outputs. These three methods allow for investigation at three time and space
scales and in the three permafrost dimensions (fig. 2.14). The results can be used for testing the
geomorphological hypothesis about the link between inventoried rockfalls and permafrost
degradation.
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Chapitre 2

Le permafrost de paroi :

Problématiques actuelles et application
sur le massif du Mont Blanc

La recherche sur le permafrost des parois alpines a débuté en Suisse depuis un peu plus
d’'une décennie afin de mieux comprendre le role de sa dégradation dans la morphodynamique
des parois. L'une des grandes difficultés de cette recherche est liée au manque de données. Les
séries temporelles sont encore trop peu nombreuses pour déterminer la distribution et
I’évolution du permafrost de paroi a des échelles fines (évolution saisonniere a annuelle d'une
face rocheuse ou d'un sommet), et pour la compréhension quantitative des processus
thermomécaniques complexes. Ce chapitre fait d’abord I'état de I'art des axes de recherche que
nous abordons en posant les hypothéses sur lesquelles se fonde notre travail, et les questions
auxquelles nous tentons de répondre. Notre recherche a été menée dans le massif du Mont
Blanc, présenté en deuxiéme section, et qui concentre tous les enjeux liés a la dégradation du
permafrost. Les trois méthodes principales qui permettent d’aborder le permafrost de paroi
dans ses différentes dimensions sont développées dans la troisieme section. Notre étude a pour
objectif (i) d’estimer la distribution du permafrost de paroi dans le massif du Mont Blanc en (ii)
définissant ses principales caractéristiques et son fonctionnement, et (iii) en proposant une
méthode pour sa caractérisation 2D et pour la validation des modeles de sa distribution dans les
hautes parois alpines.
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2.1. Etat des connaissances, hypothéses et questions recherche

Depuis les premiéres mesures a la surface des parois alpines il y a un peu plus d'une
dizaine d’années (Gruber et al, 2003), la connaissance fondamentale du fonctionnement et de la
distribution du permafrost dans un tel contexte a fait des avancées majeures. Néanmoins, la
compréhension quantitative des processus complexes qui contrdlent le permafrost aux échelles
spatio-temporelles fines est encore limitée par la rareté des mesures dans des conditions de
paroi rocheuse variables. Cette méconnaissance de son fonctionnement et de sa distribution ne
permet pas encore une compréhension systémique des processus actifs dans la
morphodynamique des hautes parois alpines. Un état de 'art des principaux axes d’étude de
notre recherche doctorale est ici présenté afin de définir les différentes hypothéses sur
lesquelles nous avons orienté notre recherche.

2.1.1. Morphodynamique des parois alpines a permafrost

2.1.1.1. Observations : écroulements, permafrost et périodes chaudes

L’instabilité des versants observée ces trois derniéres décennies dans de nombreux
massifs de haute montagne est rapportée a la dégradation du permafrost (Deline, 2001 ; Gruber
et al, 2004a; Fischer et al, 2006; Allen et al, 2009; Ravanel et al., 2010a). De nombreux
événements de plus ou moins grande ampleur ont été observés en Colombie Britannique
(Geerstema, 2006), Nouvelle Zélande (McSaveney et al, 1992 ; McSaveney, 2002 ), dans le
Caucase (Haeberli et al, 2004), et en particulier dans les Alpes (Ravanel et Deline, 2009 ;
Rozman et al., 2004 ; Fischer et al, 2006, 2012). Pour nombre de ces aléas, le lien entre leur
déclenchement et la dégradation du permafrost a été suggéré via les observations d’eau dans la
roche (fig. 2.1 ; Ravanel et Deline, 2011; Huggel, 2009) ou de glace dans la niche d’arrachement
(PERMOS, 2007 ; Ravanel et al., 2010a).

Figure. 2.1 Ecoulement d’eau dans la
niche d’arrachement d’un écroulement
survenu aux Aiguilles Marbrées en
2005 (massif du Mont Blanc).

Photo : L. Ravanel
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Une corrélation de ces événements avec les périodes exceptionnellement chaudes a également
été observée (Gruber et al, 2004a; Ravanel, 2010 ; Allen et Huggel, 2013). L’exemple de la
remarquable fréquence des évenements observés pendant la canicule de 2003 (Keller, 2003 ;
Schiermeier, 2003), renforg¢e 'hypothése d'un lien entre dégradation du permafrost et instabilité
des parois.

Depuis 1980, le réchauffement planétaire s’accentue. Les 10 années les plus chaudes depuis le
début du XXéme ont été enregistrées entre 1997 et 2012 (IPCC, 2013). L’année 2014 fiit la plus
chaude enregistrée a I’échelle planétaire depuis 1900 avec une température annuelle moyenne
de + 0.57 + 0.10 °C par rapport a la période 1961-1990 d’aprés 'OMM (www.wmo.in). En
France, elle fit de +1,2°C par rapport a la période 1981-2010 (http://www.meteofrance.fr).

Dans les Alpes, le réchauffement a été deux fois plus prononcé que sur l'ensemble de
I’'hémisphere nord depuis le début du XXéme siécle (Gobiet et al., 2014), avec une augmentation
de 2°C (Auer, 2007).

Une dégradation du permafrost (+0.3 a +1°C) a été enregistrée en Europe au cours de ces deux
derniéres décennies (Harris et al, 2009), mais les séries temporelles en haute montagne sont
encore trop courtes pour quantifier I'effet du réchauffement climatique sur le permafrost de
paroi. Le lien entre dégradation du permafrost et écroulements reste de ce fait difficile a valider
de maniére empirique. Cependant les modéles développés pour simuler les processus a I'origine
de ces instabilités soutiennent cette hypothese.

2.1.1.2. Théorie et hypothése générale

Les processus thermomécaniques qui seraient a l'origine du détachement de volumes
rocheux sont détaillés dans 'encart 1.2. Gruber et Haeberli (2007) identifient deux principaux
processus de dégradation du permafrost pouvant mener a la déstabilisation d’'une paroi: par
conduction ou par advection (fig. 2.2). La premiere correspond a la propagation progressive du
signal climatique qui peut approfondir la couche active (réponse immédiate) et réchauffer le
permafrost en profondeur (réponse retardée). L’approfondissement des couches actives dans
les forages suisses pendant la canicule de 2003 - elle est passé de de 4,5 a 8,6 m de profondeur
entre 2002 et 2003 au Schilthorn (2909 m ; PERMOS, 2007) - et sa corrélation avec la fréquence
des événements enregistrés soutiennent ’hypothése d’'une réponse rapide (Gruber et Haeberli,
2007). Les évidences empiriques du réchauffement du permafrost (réponse retardée) comme
facteur de déclenchement sont plus difficiles a identifier : les mesures in situ au niveau de parois
instables sont rares, tandis que les écroulements sont conditionnés par d’autres facteurs comme
la structure ou la topographie (Fischer et al., 2012). La modélisation numérique permet toutefois
d’appréhender la conduction 1D dans la couche active (fig. 2.3 ; Gruber et al., 2004a) et 3D dans
un sommet alpin (fig. 2.4 ; Noetzli et Gruber, 2009 ; Deline et al.,, 2011).
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Déclenchement par conduction de chaleur

t1 - épaississement de la couche
active (orange) et réchauffement

t2 - écroulement

t0 - couche active (rouge)

et st e du permafrost (turquoise)
Déclenchement par advection de chaleur
t0 - couche active (rouge) t1- Développement d'un 1 - écroulement
et permafrost (bleu) corridor de dégel (orange)

Figure 2.2. Schématisation des deux principaux types de dégradation du permafrost pouvant provoquer des
écroulements.
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Figure 2.3. Modéle de formation de la couche active pour chaque année au cours de la période 1982-2002
(noir) et en 2003 (rouge). Gruber et al,, (2004a), modifié.
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Figure 2.4. Coupe N-S d’un modéle 3D de la distribution de la classe de température -2°C a 0°C (permafrost
chaud) au Cervin pour la période 1990-1999, dans 100 ans et dans 200 ans (Noetzli et Gruber 2009, modifié).

En revanche, les processus d’advection de chaleur restent trés peu explorés en paroi rocheuse.
Des corridors de dégel identifiés par des approches géophysiques ont été imputés a la
percolation d’eau le long des fractures, dégelant la glace qu’elles contiennent (Krautblatter et
Hauck, 2007). Hasler et al. (2011b) ont proposé un modéle conceptuel et des expériences en
laboratoire pour identifier les processus d’échange thermique au sein des fractures d’'une masse
rocheuse. L’advection de chaleur par la percolation d’eau le long des fractures peut en effet
réchauffer localement le permafrost et fragiliser le ciment de glace entre les volumes rocheux ;
elle rend possible les écroulements en contexte de permafrost froid.

La combinaison des observations de terrain, des modélisations numériques et des expériences
en laboratoire conduit a la formulation de cette hypothése générale:

Hypotheése géomorphologique

L’augmentation des écroulements rocheux en haute montagne observée ces trois derniéres

décennies résulterait de la dégradation du permafrost sous I'effet du réchauffement
climatique.

Le développement récent de modéles et 'augmentation des observations confirment peu a peu
cette hypothése générale, mais I'anticipation des aléas gravitaires requiert une compréhension
plus précise des processus aux échelles spatiales et temporelles fines. Le recueil de données
pour le développement de modeéles a la résolution des processus thermomécaniques est I'une
des premieres étapes a franchir (Krautblatter et al, 2012). Dans cette recherche doctorale nous
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développons trois axes d’étude du permafrost des parois alpines : ses caractéristiques a I'échelle
locale (sommet, versant), sa distribution de I'échelle régionale (massif) a locale, et la validation
des modeles existants a partir de données 2D. Le but est d’acquérir des données utiles a la
compréhension du fonctionnement du permafrost a 'échelle des processus morphodynamiques.

2.1.2. Trois axes de recherche sur le permafrost de paroi

2.1.2.1. Quantifier le régime thermique des parois dans différentes conditions

Le permafrost des parois de haute montagne est hautement sensible aux conditions
topographiques, ce qui le rend trés variable spatialement. Les premieres mesures ont été
réalisées en surface de parois lisses et compactes (Gruber et al., 2003). Elles ont permis de
développer de premiers modeéles de distribution du permafrost en paroi (Gruber et al, 2004a;
Noetzli et al, 2007) dans des conditions idéalisées (topographie simplifiée, milieu compact et
isotrope). Le permafrost a donc d’abord été appréhendé comme un systéme simplifié, gouverné
par des échanges directs avec 'atmosphere et par la conduction thermique (voir sect. 4.1. et Pub.
2 pour un état de l'art plus détaillé de la modélisation du permafrost de paroi). Néanmoins,
Hasler et al. (2011a) ont expliqué que les effets de la neige et de la fracturation induisent des
conditions globalement plus froides que celles proposées par ces modéles (de -1°C dans les faces
ombragées a -3°C dans les faces ensoleillées). La neige et la fracturation modifient aussi trés
certainement la distribution et I'évolution du permafrost de paroi a I'échelle locale.
Les parois alpines ont une couverture nivale hétérogéne et intermittente qui, du fait de la pente,
dépasse rarement le seuil de 60-80 cm d’épaisseur a partir duquel elle isole le terrain des
conditions atmosphériques (Keller et Gubler, 1993 ; Hanson et Hoelzle, 2004 ; Luetschg et al.,
2008). La neige sur les parois est donc généralement considérée comme un facteur de
refroidissement car (i) son albédo est plus élevé que celui de la roche (Zhang et al., 2005), (ii) les
accumulations <60-80 cm d’épaisseur conduisent le froid de l'air a la surface de la paroi
(Luetschg et al., 2008 ; Pogliotti, 2011), (iii) son accumulation peut perdurer pendant les saisons
a fort rayonnement comme au printemps (Hasler et al,, 2011a), et (iv) elle peut tomber méme en
été (Gruber et Haeberli, 2007 ; Pogliotti, 2011). Une épaisseur de neige >60-80 cm reste possible
en paroi, dans des secteurs localement favorables (microreliefs concaves par exemple), mais elle
n'est pas considérée par les études récentes bien que ses effets puissent différer de I'effet
globalement refroidissant de la neige en paroi considéré jusqu’a maintenant.
La circulation d’eau dans une fracture réchauffe pour sa part localement le permafrost tandis
qu’'une fracture remplie de glace amortit le signal climatique. La ventilation d’air dans une
fracture ouverte a un effet globalement refroidissant (Hasler et al, 2011a; 2001b). Les effets de
la neige et de la fracturation varient donc en fonction des conditions locales de la paroi; et
restent difficiles a appréhender aux différentes échelles spatio-temporelles du fait du manque de
mesures. A partir des derniéres avancées décrites supra, nous partons de ’hypothése que:

Hypothese 1
La neige et la fracturation ont des effets additionnels au contréle topographique sur la

couche active et le permafrost des parois alpines, qui seraient variables selon les
conditions locales.
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Une série de questions de recherche est formulée pour tester cette hypothese :

Questions 1 :
- Quelle est la variabilité de la température en surface des parois induite par
la neige ?
- Quels sont les effets de la neige et de la fracturation sur la couche active et
le permafrost d’'une paroi?

Les mesures de température sont une étape essentielle dans la compréhension des processus
qui controlent la couche active et le permafrost. Elles permettent d’initialiser et de valider les
modeéles nécessaires pour estimer sa distribution locale a régionale, et son évolution.

2.1.2.2. Modéliser la distribution du permafrost a I'échelle locale

La distribution du permafrost peut étre appréhendée de maniéere simplifiée avec la seule
considération du controle topographique (sect. 1.2.2) et l'importante variabilité de la
température qu’il engendre sur de faibles distances horizontales (Gruber et al, 2004b). Les
parois de haute montagne sont un terrain particulierement accidenté ou le permafrost est
soumis a la variabilité de I'ensoleillement induite par les microreliefs (de 'ordre du centimetre
au décametre). Or, les modeles distribués du permafrost de paroi a I'échelle d’'un massif sont
basés sur une résolution d’'un minimum de 30 m (modéle numérique d’altitude ASTER-GDEM ;
Allen et al,, 2009 ; BoecKli et al,, 2012a; 2012b) avec des données d’entrée de l'ordre du km,
tandis que ceux a I’échelle d’'un sommet utilisent une résolution de 20 m (Noetzli et al.,, 2007).
Ces résolutions pluri-décamétriques (fig. 2.5) ne considerent pas la microtopographie, ce qui ne
permet donc pas de rendre compte de son importance dans la distribution locale du permafrost.

Figure 2.5. Différence de
représentation de la
topographie d'un MNA a
50 m de résolution et a 10
m de résolution. Ravanel
(2010), modifié.

Une haute résolution spatiale n’a toutefois guére de sens si les données d’entrée ne peuvent
rendre compte de leur variabilité (exemple de la température de l'air et de sa variabilité
altitudinale) a une résolution pertinente. Le ré-échantillonnage des modeles climatiques pour
contraindre les modeéles de distribution ou d’évolution du permafrost en montagne est un défi
de taille (fig. 2.6). Des développements ont récemment été proposés pour pallier cette difficulté
(Fiddes et Gruber, 2012 ; 2014).
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Figure 2.6. Décalage
d’échelle entre une grille
climatique (résolution 1
km), et la réalité
topographique  (Gruber,
2012).

Les limites a la compréhension du fonctionnement local du permafrost ne résident pas
uniquement dans le manque de représentativité des sorties des modéles de résolution grossiere.
Si ces modeéles peuvent offrir une estimation satisfaisante a I'échelle d'un massif ou d'un
sommet, leur validation reste limitée par le manque de données directement comparables a
leurs sorties. En effet, les séries temporelles de température des parois ont une représentativité
spatiale limitée a celle du point de mesure, non comparable avec le pixel pluridécamétrique d'un
modele. L'utilisation de MNAs et de données d’entrée de haute résolution spatiale (métrique),
pour appréhender le contréle du microrelief sur la distribution du permafrost de paroi pourrait
permettre a la fois une prédiction précise a I'échelle locale et la validation du modele avec des
données de terrain. Nous formulons alors I'hypotheése suivante :

Hypothese 2
Un modeéle a résolution métrique pourrait permettre d’estimer la distribution du

permafrost a I'échelle locale et pourrait étre directement confronté a des données de

terrain pour sa validation.

Pour tester cette hypotheése, il est nécessaire de s’interroger sur :

Question 2 :
- Quel est I'intérét de la haute résolution spatiale pour I’estimation locale de la
distribution du permafrost de paroi ?

Cette question 2 n’aborde qu’en partie 'Hypothese 2. L’aspect de la validation de modéles doit
ouvrir le troisieme axe de recherche.

2.1.2.3. Caractériser et valider la distribution 2D du permafrost de paroi
La connaissance empirique du permafrost des parois alpines se fonde principalement sur
des mesures de température en surface et dans des forages. L'essentiel de ces données
concernent des secteurs ou cette présence est certaine et continue, alors que les secteurs ou la
présence de permafrost est moins certaine et plus discontinue restent tres peu étudiés.
L’instrumentation de tels secteurs est délicate. Par ailleurs, les mesures de température sont une
représentation 1D qui ne rend pas compte de la variabilité spatiale du permafrost a une échelle
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fine. En effet, si une collection de différentes séries temporelles réparties dans un massif donne
une représentation de la variabilité du permafrost a I’échelle régionale, elle ne rend pas compte
de sa variabilité autour des points de mesure. Cette faiblesse limite l'intérét des modélisations
de distribution du permafrost a haute résolution puisqu’elles ne peuvent étre validées. La
difficulté de la validation de modeéles de permafrost est donc double: le manque de données
représentatives de la variabilité (pluri-)décamétrique du permafrost, et la résolution grossiere
des modeéles qui ne représente pas la variabilité naturelle du terrain.

La tomographie de résistivité électrique (ERT) offre une image 2D du terrain mesuré et offre
donc la possibilité de s’affranchir des limites des mesures 1D. Son utilité pour la validation de
modele distribués en combinaison avec des mesures directes a déja été mise en évidence
(Noetzli et al, 2008). Son application en paroi alpine a été approuvée pour le suivi de la couche
active (Krautblatter et Hauck, 2007). Cette méthode apparait donc adaptée a la validation de
modeles distribués en paroi rocheuse, dans la mesure ou leur résolution spatiale est pertinente,
mais cette application n’a pas encore été mise en place du fait des difficultés techniques qu’elle
représente. L’acquisition de telles données constitue une opportunité unique de caractérisation
2D du permafrost de paroi. En se basant sur les derniéres avancées de I'ERT, nous faisons
I’hypothese suivante :

Hypothese 3

L’ERT est applicable en paroi alpine pour caractériser le permafrost en 2D et pourrait
servir a valider des modéles de distribution.

Plusieurs questions sont soulevées par cette troisiéme hypothese :

Questions 3 :
- Est-ce que 'ERT permet de visualiser la distribution du permafrost et les
changements interannuels le long d’'une paroi subverticale?
- Confirme-t-elle la connaissance actuelle sur le permafrost de paroi:
controle topoclimatique, effets de la neige et de la fracturation ?
- Est-ce que I'ERT fourni des données pertinentes pour la validation de
modeéles distribués du permafrost de paroi ?

Notre travail a pour objet d’apporter des éléments de compréhension des
caractéristiques et de la distribution du permafrost a I'échelle d’'un versant ou d‘un sommet,
utiles 3 la compréhension de la morphodynamique des parois alpines. A partir des trois
hypothéses et des questions qui y sont rattachées, notre travail interroge les effets de la neige et
de la fracturation sur la distribution du permafrost et les intéréts de sa modélisation a haute
résolution spatiale. Nous posons la question de la validation a la fois des modéles de distribution
régionale du permafrost ou 3D d'un sommet, en proposant une méthode pour y répondre. Les
hypothéses et questions de recherche sont traitées dans un massif emblématique de la haute
montagne alpine : le massif du Mont Blanc.
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2.2. Le massif du Mont Blanc

Le massif du Mont Blanc est un massif varisque cristallin situé sur la marge externe
occidentale de I'arc alpin. Il est délimité sur sa partie francaise par la vallée de 'Arve a I'ouest
(fig. 2.7), par le Val Montjoie et la vallée des Glaciers au sud. En Italie, le Val Veny et le Val Ferret
le délimite sur sa bordure SE, et la vallée de 'Eau Noire et le Val Ferret suisse marquent sa limite
septentrionale. Il occupe 550 km? répartis sur ces trois pays. Il se caractérise par un
englacement élevé et une topographie extrémement accidentée. Cette section présente la
structure géologique du massif et sa dynamique géomorphologique, en particulier les
écroulements récents qui ont motivé les recherches sur le permafrost de ses parois.
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Figure 2.7. Délimitation géographique du massif du Mont Blanc.
2.2.1. Caractéristiques du massif

2.2.1.1. Caractéristiques structurales

Le massif du Mont Blanc est constitué de roches cristallines : paragneiss, orthogneiss,
migmatites et granites. Sa micro-calotte glaciaire qui forme le toit de 'Europe culmine a 4810 m,
et recouvre le substratum rocheux qui atteint 4792 m une quarantaine de metres plus a I'ouest.
Il est caractérisé par une forte dissymétrie entre les versants NO francais et SE italien, le premier
étant moins raide et plus étendu que le second (Bozonnet et al, 1983). La dizaine de sommets
supérieurs a 4000 m s’étire principalement sur la ligne de partage des eaux qui séparent les
bassins versants francais et italien. Une « muraille » qui atteint 3500 m de commandement et
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d’'une pente moyenne de 40° domine Courmayeur, alors que les 3700 m de dénivellation qui
séparent Chamonix de cette ligne de créte frontaliere ont une pente moyenne de 15° et
s’étendent sur de larges vallées et bassins glaciaires qui entrecoupent les aiguilles granitiques
abruptes surplombant la vallée de I'Arve. Le massif du Mont Blanc compte deux unités
lithologiques principales (fig. 2.8) : un ensemble métamorphique (schistes, gneiss) le long de sa
bordure occidentale qui daterait de 453 * 3 Ma, et une unité granitique intrusive tardi-
hercynienne datée de 303 + 3 Ma (Bussy et von Raumer, 1994). L’essentiel du granite du Mont
Blanc est un granite porphyrique (cristaux de grande taille), a facieés a grains fins dans le quart
NE du massif (Baggio, 1958 ; Bussy, 1990).
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Figure 2.8. Carte géologique simplifiée de la région du Mont Blanc. 1 : Quaternaire, 2 : sédiments
mésozoiques dauphinois et helvétiques, 3 : Trias, 4 : Carbonifére, 5 : granite du Mont Blanc, 6 : roches
métamorphiques varisques (gneiss), 7 : granites indifférenciés, 8 : klippe pennique, 9 : zone de cisaillement du
Mont Blanc (gneiss), 10 : Versoyen + Valais, 11 : zones internes, 12 : réseau de zones de cisaillement
cartographié, 13 : chevauchement, 14 : faille inverse. (Leloup et al, 2005, modifié par Ravanel, 2010).

Cette structure et ces roches témoignent d'une histoire polyphasée. Les interprétations
structurales du massif divergent selon les différents points de vue sur les comportements
mécaniques de la crofite continentale au cours de 'orogenése (Leloup et al., 2005).
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A petite échelle, des failles et zones de cisaillement de directions diverses accidentent le massif :
les structures hercyniennes le découpent selon une direction N-S a N 25°E, auxquelles se
surimposent les failles alpines d’orientation N 45°E. Leur largeur varie de quelques décimetres a
plusieurs décametres, et peuvent atteindre plusieurs dizaines de kilometres de longueur avec
une densité trés variable (Rossi, 2005). Ces zones de cisaillement, fortement verticalisées,
délimitent les principaux éperons, arétes, cols et couloirs. Elles comportent deux familles de
failles inverses qui recoupent I'’ensemble du massif : I'une d’orientation N40-N60 a composante
dextre pour I'essentiel et 'autre orientée N-S a composante senestre principalement.

De grandes zones de mylonitisation (broyage tectonique réduisant la roche en grains fins)
caractérisent ces déformations (Antoine et al.,, 1978), composées de roches écrasées, poreuses et
constituant des zones de fragilité au regard du développement des instabilités. La déformation
progressive de ces zones de cisaillement produit une structure en éventail (fig. 2.9) résultant du
régime de compression horizontale alpine, avec un pendage SE au NW du massif et NW sur sa
bordure SE, les structures les plus verticales et les moins altérées se trouvant au centre du
massif (Bertini et al., 1985).
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Figure 2.9. Schéma interprétatif de I'orientation des zones de cisaillement résultant de la compression alpine
(fleches z) dans le massif du Mont Blanc. Le réseau orienté N40-N60 forme une structure en éventail (Rossi,
2005).

A grande échelle, plusieurs familles de diaclases interviennent également dans le modelé du
massif (Bozonnet, 1981), dont la variété de densité, d’orientations et d’inclinaison présente un
intérét pour I'analyse des écroulements rocheux (Ravanel, 2010).

2.2.1.2. Climat et et géomorphologie de la haute montagne du massif

a. Conditions climatigues

Les conditions climatiques du massif sont a l'image de la topographie, tres
dissymétriques avec une influence a la fois des régimes d’ouest avec des précipitations qui
s’abattent sur le versant francais et un effet de foehn sur le versant italien, ou avec un régime de
sud-est arrosant le versant italien avec un foehn sur le versant francais. Le versant francais est
plus froid et plus humide que le versant italien. Sur la période 1980-2009, la TAMA a
Courmayeur était environ 3°C plus élevée que celle de Chamonix (données de Météo France et
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Meteo Italia) pourtant situé 200 m plus bas. Courmayeur regoit 1/3 de moins de précipitations
que Chamonix. Le gradient adiabatique est variable d’'un versant a l'autre du massif, avec une
valeur comprise entre 0,33 et 0,74°C.100 m-! du c6té francais pour les températures minimale et
maximale respectivement, alors qu'il est compris entre 0,46 et 0,91°C.100 m'! du coté italien
(Harbrot, 2008).

Au cours de la période 1961-1990, la TAMA calculée a partir des moyennes journaliéres
obtenues a partir des températures minimale et maximale quotidiennes (TNTXM) était de 6,5°C
a Chamonix ; elle a augmenté de 1,2°C entre cette période et 1993-2012. Depuis 1988, 'anomalie
de température par rapport a la moyenne 1961-1990 a toujours été positive (fig. 2.10). Les
précipitations étaient d’en moyenne 1242 mm pendant 1961-1990 et restent du méme ordre au
cours de la période récente.
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Figure 2.10. Evolution de I'anomalie de la température annuelle moyenne de l'air par rapport a la moyenne
1961-1990 a Chamonix (données Météo France).

b. Englacement

Pres d’'un quart de la superficie du massif du Mont Blanc était couverte par des glaciers
dans les années 1960 avec environ 170 km? (Vivian, 1975). Gardent et al. (2014) comptent 102
km? de surface glaciaire sur le versant francais, répartie en 63 glaciers et calcule une rétraction
d’en moyenne 0,26% par an jusqu’a la période récente. La ligne d’équilibre glaciaire se situait en
moyenne autour 2981 + 120 m sur le versant NW du massif au cours de la période 1984-2010, et
est remontée d’en moyenne 5,6 m par an (Rabatel et al, 2013). Le glacier des Bossons, dont le
front est I'un des plus bas de I'arc alpin, descend actuellement jusqu’a 1430 m d’altitude tandis
que la Mer de Glace et le glacier d’Argentiére atteignent respectivement 1530 et 1590 m.
En 1994, la température de la micro-calotte du Déme du Gofiter (4300 m) était de -8,5°C a 20 m
de profondeur et -11°C a partir de 60 m de profondeur (Vincent et al, 2007). Une comparaison
diachronique entre 1905 (Vallot et al.,, 1948) et 2005 montre que I'épaisseur de glace a trés peu
varié au cours du dernier siécle a cette altitude, tendance confirmée par la reconstitution des
bilans de masse (Vincent et al., 2007).
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c. Géomorphologie péri- et supra-glaciaire
D’apreés la carte d’'indice de permafrost de Boeckli et al. (2012b), le permafrost descend

jusqu’a 2100 et 2400 m d’altitude en versants nord et sud, respectivement, dans les formations
superficielles, et 2200 et 2700 m d’altitude dans les parois rocheuses. Les domaines péri- et
supra-glaciaires du massif sont caractérisés par une morphodynamique trés active. De grands
écroulements historiques ont marqué le massif. Le dépdt qui occupe le haut Val Ferret en aval du
glacier de Triolet, longtemps considéré comme un complexe morainique (Sacco, 1918,
Aeschlimann, 1983), résulte d'un grand écroulement rocheux survenu en 1717 (Porter et
Orombelli, 1980 ; Akcar et al., 2012). Le secteur de la Brenva a lui aussi été le lieu de plusieurs
écroulements. Celui détaché du Grand Pilier d’Angle (4243 m) en 1920 (Brocherel, 1920) a
remodelé tant les hautes parois (abaissement du col de Peuterey d'une trentaine de métres) que
le glacier et le Val Veny. L’essentiel du glacier inférieur de la Brenva et plus d’1 km du flanc
externe de sa moraine latérale droite ont été recouverts par le dépot (Deline, 2001). Un second
écroulement majeur d’'un volume d’environ 2 x 106 m3 s’est détaché en 1997 de I'éperon de la
Brenva (Barla et al.,, 2000). Il a parcouru une distance de 5750 m pour une dénivellation de 2325
m (Deline, 2002). Cet événement a eu des conséquences dramatiques : I'avalanche engendrée
par I'écroulement rocheux a tué deux skieurs sur le versant opposé (Deline, 2001).

2.2.2. Une intensification des écroulements rocheux

2.2.2.1. Les écroulements enregistrés depuis 2003

Comme les massifs suisses, le massif du Mont Blanc a été marqué par une fréquence
remarquable des écroulements rocheux au cours de I'été caniculaire de 2003. Ravanel (2010) en
arecensé 182 pour ce seul été, puis 139 entre 2007 et 2009, d’'un volume de 100 a 50 000 m3. De
la glace a été observée dans les niches d’arrachement de 22 d’entre eux. En 2005, le pilier
Bonatti (pilier SW du Petit Dru), célébre aupres des alpinistes, s’est écroulé (fig. 2.11). Cet
écroulement de 265000 m3 a mis un point final a la disparition progressive de ce pilier
emblématique de 'alpinisme, aprés 7 autres écroulements entre 1905 et 2005.

Figure 2.11. Ecroulement
précédant I'écroulement majeur
du Pilier Bonatti dans la face
ouest des Drus en juin 2005
(photo : collection personnelle
L. Ravanel).
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L’analyse de ces évenements a montré leur lien avec les périodes chaudes a différentes échelles
temporelles. Les huit écroulements recensés dans la face ouest des Drus coincident avec une
température de I'air élevée a I'échelle du siecle. Pres de 34 des 42 écroulements recensés sur le
versant nord des Aiguilles de Chamonix depuis la fin du Petit Age Glaciaire ont eu lieu au cours
des deux derniéres décennies de réchauffement (fig. 2.12). D’apres un modeéle de température
annuelle moyenne a la surface des parois (TAMSP ; S. Gruber en 2006), 313/321 écroulements
recensés par Ravanel (2010) en 2003 et entre 2007 et 2009 se sont produits en contexte de
permafrost possible ou probable ; 96% de ces écroulements ont eu lieu en été.

1 0.5

T°Cmoy.
| 1951-1980

\
=
\ \
\
\
\
\
x \
\ ——
\
\
\
|
\
\
\
\
\
o
(3,) 31nyesadwia) ap ayjewoue,| ap 3jjanue suuakoy

T T T T T T -1
1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000

Figure 2.12. Relation entre la température de l'air et les écroulements regroupés par décennie au cours de la
seconde moitié du XXéme siecle (Ravanel et Deline., 2015).

2.2.2.2. Un massif qui concentre les vulnérabilités
La vallée de Chamonix est densément peuplée. En 2011, 'INSEE y recense pres de 14 000
habitants. A cette population permanente s’ajoute la population touristique avec plus de 82 000
lits disponibles selon la Communauté de communes (http://www.cc-
valleedechamonixmontblanc.fr). Plus de 4,5 millions de nuitées y ont été enregistrées en 2011.

Le tourisme de la vallée de Chamonix est en grande partie orienté vers la contemplation et la
pratique estivale et hivernale de la haute montagne, une activité touristique bénéficiant de
nombreuses remontées mécaniques et infrastructures. Le téléphérique de I'Aiguille du Midi
(1030 - 3842 m) et le train du Montenvers (1030 - 1915 m) sont les infrastructures les plus
fréquentées de la Haute Savoie avec environ 800 000 passages enregistrés par remontée pour de
I'année 2012. Une partie des touristes, grimpeurs, alpinistes ou randonneurs fréquentent les
itinéraires qui parcourent le massif du fond des vallées aux sommets les plus abruptes. Les
refuges permettant le séjour des alpinistes sont présents sur la plupart des itinéraires de haute
montagne.

Duvillard (2015) recense 65 infrastructures (pylone de remontée mécanique, refuge ou gazex)
dans le massif. Elles sont classés en fonction d'un indice de risque calculé a partir de leur
vulnérabilité, des aléas potentiels en partie déterminés par la carte d'indice de permafrost des
Alpes (Boeckli et al., 2012b), et des enjeux associés. Cinquante d’entre elles sont situées dans un
secteur a risque limité a marqué, pouvant subir des dommages limités ou des déstabilisations
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partielles. Le refuge des Cosmiques, déstabilisé en 1986 (Ravanel et al., 2013), est par exemple
caractérisé par un risque marqué d’apres cette étude. La fréquentation importante du massif
accroit la vulnérabilité face aux aléas gravitaires et aux différents types de risques qui y sont
associés. La forte énergie de relief induit de possibles effets en cascade dont la magnitude
pourrait étre remarquable. Une large partie de l'économie de la vallée repose sur la
pérennisation des installations et activités de haute montagne. La compréhension des processus
et de la distribution du permafrost a I'échelle humaine (infrastructure, itinéraire) est un enjeu
crucial pour ces infrastructures et activités.

Le massif du Mont Blanc, le plus élevé de l'arc alpin, est aussi 'un des plus densément
occupés. Le réchauffement planétaire des trois derniéres décennies y a été particuliéerement
marqué, et le recul glaciaire évident. La morphodynamique des parois péri- et supra-glaciaires
s’est manifestement intensifiée comme en témoigne le nombre d’écroulements remarquable,
notamment au cours des étés caniculaires. Il constitue donc un cadre idéal pour tester les
hypothéses de notre étude. Pour répondre aux questions de recherche issues de celles-ci, trois
méthodes ont été appliquées avec des objectifs spécifiques.

2.3. Objectifs, méthodes et organisation de la recherche

Pour répondre aux trois hypothéeses avancées et aux questions de recherche associées,
trois méthodes d’investigation différentes ont été appliquées aux parois du massif du Mont
Blanc. Chacune d’entre elles permet d’aborder les caractéristiques et/ou la distribution du
permafrost a des échelles différentes. L’Hypothése géomorphologique (sect. 2.1.1) est testée
suite a la synthése des résultats issus des différentes méthodes, et permet d’aborder ensuite les
perspectives de recherche. Nous présentons ci-dessous nos trois méthodes d’investigation et
leurs objectifs respectifs, puis la maniere dont leurs résultats peuvent étre mobilisés pour
aborder les questions d’ordre géomorphologique.

2.3.1. Objectifs et méthodes

2.3.1.1. Le monitoring a I’Aiguille du Midi

Si notre premier axe d’étude porte sur la quantification des processus qui contrélent le
fonctionnement du permafrost, ceux-ci doivent d’abord étre identifiés de maniere qualitative.
Pour répondre aux Questions 1 (section 2.1.2.1), des mesures continues de la température en
surface, dans la couche active et au sein du permafrost sont nécessaires. Elles doivent couvrir
différentes conditions de surface, avec des modalités d’enneigement et de fracturation variables.
Des relevés météorologiques sont nécessaires pour confronter la dynamique thermique des
parois a celle de I'atmosphere et faire la part entre les contréles climatique, topographique, de la
neige et de la fracturation.
Pour réaliser ce suivi de la température, nous avons choisi un site d’étude facilitant la collecte
des données et la maintenance des instruments tout en présentant les caractéristiques
morphologiques adéquates pour répondre aux questions de recherche: I'Aiguille du Midj,
équipée depuis 2005 (fig. 2.13). Pour notre étude, nous utilisons les enregistrements de
température de neuf capteurs de surface, de trois forages de 10 m de profondeur équipés de 15
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capteurs chacun, et d'une station de Météo France implantée au sommet du site. Notre analyse a
les objectifs suivants:

Objectifs 1 :
- Définir les caractéristiques du permafrost de I’'Aiguille du Midi au regard des sites de
paroi existants et de I'état des connaissances.
- Analyser la variabilité des effets de la neige et de la fracturation sur la température de
surface, sur la couche active et sur le permafrost.

La discussion des résultats s’appuie également sur des photographies du manteau neigeux de
deux faces du site et des relevés de précipitations a Chamonix.

Les mesures de température de surface servent a I'évaluation du modeéle de distribution du
permafrost utilisé pour répondre a la Question 2.

2.3.1.2. La modélisation statistique de la distribution du permafrost

Un modeéle est une représentation abstraite et simplifiée de la réalité (Wainwright et
Mulligan, 2004) qui permet de mieux comprendre la complexité des systémes
environnementaux. Différents modeles existent, basés sur des fonctions mathématiques, des
équations physiques ou des reconstructions matérielles de l'environnement. Les modéles
empiriques ajustent des fonctions mathématiques entre des observations et des variables
explicatives, tandis que les modéles a base physique simulent directement les processus pour
tenter de reproduire les variables observées (voir sect. 4.1 pour une revue des approches de
modélisation développées pour le permafrost alpin et de paroi).
Un premier modele statistico-empirique du permafrost de paroi ajusté a des mesures de TAMSP
réparties sur 'arc alpin (Boeckli et al., 2012a) a permis une estimation de sa distribution dans le
massif du Mont Blanc. La résolution a 30 m de ce modele ne permet toutefois pas d’estimation a
I’échelle d’'une paroi. La résolution du MNA utilisé est ainsi souvent plus grossiere que I'échelle
de variabilité naturelle des parametres environnementaux (Etzelmuller, 2013). La qualité du
calcul de radiation solaire (enc. 1.1) est par exemple particulierement dépendante de cette
résolution spatiale. La résolution détermine alors les applications possibles du modéle, les
résolutions >100 m ne pouvant prétendre qu’a une modélisation continentale, sur la base de la
température de l'air notamment, et sans indication sur les particularités locales de distribution
(Heggem et al.,, 2001).
De plus, elle est trop grossiere pour étre comparable a des données de terrain. Pour répondre
aux Questions 2 et 3, nous implémentons ce modele avec des données d’entrée locales, sur un
MNA a 4 m qui couvre la partie francaise et les hauts sommets frontaliers du massif (fig. 2.13).
La procédure de modélisation cartographie d’abord la TAMSP, puis la TAMP (température sous
la couche active), et enfin un indice de permafrost qui permet d’estimer sa présence possible en
fonction des conditions locales (fracturation, enneigement). Les sorties du modéle de TAMSP et
de TAMP seront évaluées avec les données collectées a I'Aiguille du Midi. Cette modélisation a
pour objectifs:
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Objectifs 2 :
- Cartographier la distribution du permafrost dans les parois du massif du Mont Blanc.
- Analyser I'intérét de la haute résolution spatiale pour cette cartographie.

Pour remplir ces objectifs, il est nécessaire de confronter les sorties du modeéle a des données de
terrain. Cette recherche doctorale s’est de ce fait concentrée sur l'acquisition de données
géophysiques, une premiere pour les parois subverticales de haute montagne.

2.3.1.3. La tomographie de résistivité électrique et le concept de validation

Pour valider la carte de distribution du permafrost il a été nécessaire de vérifier sa
cohérence avec des données de terrain. Mais le concept de validation est tres souvent employé
de maniére trompeuse (Oreskes et al, 1994). La validation d'un modéle consiste a démontrer
qu'il possede un niveau de justesse adapté aux intentions pour lequel il a été formulé dans son
domaine d’applicabilité (Curry et al, 1989). Le processus de validation requiert d’abord de
spécifier le but du modele, de définir ses criteres de performance, et de préciser le contexte dans
lequel il doit étre utilisé (Rykiel, 1996). Notre modéle vise a offrir une représentation
quantitative réaliste de la TAMSP et de la TAMP, et qualitative de la distribution du permafrost a
I’échelle locale (versant, sommet) : identification de son absence ou de sa présence et de ses
caractéristiques (chaud, froid, continu ou discontinu). A défaut d’un protocole de validation
adéquat, nous userons du terme « évaluation » pour désigner les analyses de justesse et de
sources d’erreur du modele, le terme « validation » sera principalement employé pour désigner
les potentialités d'usage des données utilisées pour évaluer le modéle.
Pour évaluer notre modeéle de distribution, nous avons choisi la tomographie (ou imagerie) de
résistivité électrique (ERT), qui offre une représentation 2D des terrains gelés et non gelés sur le
principe d’'une augmentation significative de la résistivité au point de gel (principes détaillés
dans la section 5.1). L’ERT est adaptée pour une validation qualitative des modeles de
permafrost (Noetzli et al, 2008) et permet donc de tester directement les critéres de
performance de la carte d’'indice de permafrost. Nous avons appliqué 'ERT sur six sites (fig.
2.13) dont deux ont été mesurés deux fois a un an d’intervalle. De longs profils verticaux (160
m) permettent de saisir de possibles changements de résistivité qui témoignent d’'une transition
entre conditions froides et chaudes ou présence et absence de permafrost entre le sommet et le
bas du profil. Outre les mesures de terrain, une calibration des valeurs de température et de
résistivité a été réalisée en laboratoire sur un échantillon de granite du Mont Blanc prélevé sur
I'un des sites pour une approche semi-quantitative des résultats de terrain (identification des
valeurs de gel, de permafrost chaud et de la roche non gelée).
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Figure 2.13. Sites de monitoring, d’ERT et emprise spatiale du modéle de distribution du permafrost.
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L’acquisition de ces données 2D offre une possibilité unique en matiere de caractérisation du
permafrost. Outre I'évaluation du modeéle de distribution, les données acquises permettent
d’appréhender I'évaluation des modeles de conduction thermique 3D (sec. 1.2.2.2 ; Noetzli et al.,
2007). Les objectifs de 'ERT dans notre étude sont donc les suivants:

Objectifs 3 :
- Tester le potentiel de validation des modeles de distribution du permafrost des parois
du massif du Mont Blanc.
- Confronter la connaissance sur les effets 3D du controle topographique, de la neige et
de la fracturation a des images 2D du permafrost.

2.3.2. Organisation du travail

2.3.2.1. Trois échelles spatio-temporelles d’investigation du permafrost

Les trois méthodes d’investigation permettent d’appréhender les caractéristiques et la
distribution du permafrost a différentes échelles spatio-temporelles (fig. 2.14). Le monitoring,
seule mesure directe du permafrost, permet de quantifier son régime thermique a une échelle
extrémement fine: celle du point de mesure, a la surface, dans la couche active et dans le
permafrost. La continuité des mesures offre une vision sur son évolution pluriannuelle. La
modélisation de la distribution du permafrost est quant a elle une représentation stationnaire et
simplifiée. Elle correspond a un état d’équilibre de la température de surface et du permafrost
sous des conditions climatiques moyennes d’'une période de 30 ans (1961-1990), et selon les
variables injectées dans le modeéle. Enfin, les mesures d’ERT offrent une image 2D de la
distribution du permafrost le long d’'un profil a un instant donné. Elles mettent en évidence
I'importance du contréle topoclimatique et la part des facteurs additionnels dans la distribution
du permafrost a l'échelle d'une paroi rocheuse. Les mesures répétées (sur deux sites)
permettent d’analyser les changements interannuels du permafrost.
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Figure 2.14. a. Echelles spatio-temporelles des méthodes utilisées dans cette étude. b. Dimensions spatiales
du permafrost analysées et imbrication des méthodes.

Chacune de ces méthodes permet de répondre a des questions propres a leurs échelles-spatio-
temporelles d’investigation. Leur confrontation est limitée puisqu’elles ne se recoupent que sur
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des dimensions tres restreintes (fig. 2.14.b). Mais le monitoring et 'ERT peuvent toutefois servir
a I'évaluation du modele de distribution de la température de surface (monitoring) et du
permafrost (monitoring + ERT).

2.3.2.2. Applications géomorphologiques

Plus de 500 écroulements rocheux ont été recensés dans le massif du Mont Blanc en
2003 et de 2007 a 2014. Ceux-ci ont été géoréférencés, et il est alors possible d’estimer les
conditions thermiques des parois a I'emplacement des niches d’arrachement avec la carte de
distribution du permafrost. Ces données permettent d’analyser la distribution des écroulements
en fonction de celle du permafrost. Les résultats du monitoring peuvent également servir a
I'analyse de ces écroulements. Ils sont par ailleurs utiles pour I'analyse des sources d’erreur et
d’incertitude du modele. Le monitoring met en évidence les variations saisonniéres et annuelles
du permafrost qui peuvent jouer un role dans le déclenchement des écroulements (sect. 2.1.1) et
que ne représente pas le modeéle. L’observation de ces évolutions du permafrost comparée a la
fréquence des écroulements compléte I'étude réalisée a partir de la cartographie. De la méme
maniére, les mesures répétées d’ERT qui montrent I'évolution du permafrost complétent cette
analyse.

Cette étude a pour objectif de mettre en évidence la variabilité spatiale de la température
des parois a I'échelle locale (sommet), d’estimer la distribution du permafrost des parois du
massif du Mont Blanc, et de proposer une méthode de validation de modéles de distribution en
paroi alpine qui soit également utile a la caractérisation 2D du permafrost. Pour cela trois
méthodes sont déployées : le monitoring de la température en surface et en profondeur des
parois, la modélisation statistique du permafrost et la tomographie de résistivité électrique. Les
résultats spécifiques a chacune de ces méthodes contribuent a I'analyse du lien entre permafrost
et écroulements rocheux dans le massif du Mont Blanc.

Conclusion du Chapitre 2

Cette recherche doctorale s’intéresse a la distribution et aux caractéristiques du
permafrost de 1'échelle locale a celle régionale. Nous partons de I'Hypothése géomorphologique
du lien entre permafrost et écroulements qui motive I'ensemble du champ de recherche, et nous
développons trois axes d’étude sur le permafrost de paroi avec leurs hypothéses et questions de
recherche respectives. Notre étude a pour but d’améliorer la connaissance de la dynamique
thermique des parois a I'échelle des processus géomorphologiques (écroulements). Elle utilise
alors trois méthodes de recherche qui permettent une analyse du permafrost a différentes
échelles spatio-temporelles. Les mesures de terrain permettent d’évaluer un modéle de
distribution du permafrost, et les résultats spécifiques a chacune des méthodes sont ensuite
utilisés pour tester I'Hypothése géomorphologique sur les parois du massif du Mont Blanc. Par
I'étendue de ses parois supra-glaciaires, leur dynamique particulierement active, et ses fortes
fréquentations et densités d’occupation, ce massif présente un cadre pertinent pour mener notre
étude.
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Conclusion de la Partie I

Le permafrost est un phénomene thermique principalement contrélé par le climat qui
occupe une large proportion des terrains circumpolaires et alpins. Il est par définition invisible,
ce qui complique son investigation et sa cartographie. Un certain nombre de concepts ont été
définis pour le caractériser a partir de son profil thermique (température en fonction de la
profondeur), mais ne sont pas tous adaptés au permafrost de montagne. Ces concepts, tels
I'offset de surface ou l'offset thermique, sont utiles a sa modélisation, laquelle est nécessaire pour
sa cartographie. Si la distribution du permafrost peut en premiere approximation étre estimée a
partir de la température de I'air, la composition des terrains qu’il occupe joue également un réle
d'importance dans le bilan d’énergie (échanges atmosphére-terrain a sa surface) et la diffusion
thermique (transfert de chaleur en profondeur), modifiant régionalement ou localement sa
distribution. En montagne, le permafrost est étagé et trés discontinu puisqu’il dépend a la fois du
climat, de la topographie, et des conditions locales du terrain. Plus la topographie est escarpée et
accidentée, plus sa distribution est susceptible de varier dans l'espace avec l'effet de la
microtopographie. Toutefois, le permafrost de paroi étant en contact quasi-direct avec
I'atmospheére, I'inclinaison de la pente ne permettant pas 'accumulation de débris ou de neige
saisonniere, sa distribution peut étre modélisée de maniere relativement simple, avec la seule
considération des facteurs atmosphériques, topographiques et de transfert de chaleur par
conduction. Mais les effets de facteurs additionnels modifiant localement sa distribution restent
encore trés mal connus.

L’objectif de cette recherche doctorale est d’apporter des éléments de compréhension sur les
caractéristiques et la distribution du permafrost des parois alpines a I'échelle locale. Elle est
menée dans le massif Mont Blanc qui concentre tous les enjeux liés a 'étude du permafrost
alpin: sensibilité au changement climatique, morphodynamique particulierement active,
vulnérabilités croissantes.

Trois axes d’étude sont abordés dans cette recherche, accompagnés de trois séries de questions
formulées sur la base de trois hypothéses. Il s’agit de mesurer directement la température des
parois pour saisir la variabilité du permafrost dans différentes conditions, de modéliser sa
distribution dans les parois du massif du Mont Blanc a haute résolution spatiale pour la rendre
pertinente a I'échelle locale, et de tester le potentiel de la tomographie de résistivité électrique
pour sa caractérisation 2D et pour la validation du modéle de distribution. Enfin, une application
géomorphologique des résultats de ces trois axes de recherche vise a tester 'hypothése du lien
entre la dégradation du permafrost de paroi et les écroulements.
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Partie Il

Caractéristiques et distribution du

permafrost de paroi : de I'Aiguille du Midi a

I’échelle du massif

Cette partie présente les trois approches méthodologiques de cette étude, leurs résultats
et discussions respectifs. Le systeme de monitoring de I'Aiguille du Midi et I'analyse des
caractéristiques thermiques du site pour répondre aux questions et objectifs 1 (chap. 2) sont
présentés dans le Chapitre 3. Le Chapitre 4 explique notre modélisation statistique de la
distribution du permafrost pour répondre aux questions et objectifs 2, et utilise une partie des
résultats du Chapitre 3 pour son évaluation. Les mesures de tomographie de résistivité
électrique (ERT) et leur utilité pour évaluer la carte de distribution du permafrost réalisée dans
le Chapitre 4 sont présentées dans le Chapitre 5 afin de répondre aux questions et objectifs 3.
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Summary of Chapter 3

Characterisation of rock wall permafrost
at the Aiguille du Midi

This chapter tests our 1st hypothesis on the variable effects of snow and fracture in bedrock
thermal regime at the Aiguille du Midi (AdM) pilot-site (fig. 3.1). This site, located on the western
margin of the Mont Blanc massif (MBM) in the granitic area (fig. 3.2) has been chosen for its
representativeness of common steep rock walls and its accessibility all the year long by cable car
and with terraces and galleries. Its characteristics are developed in the Publication 1. The 2007-
2012 MAAT recorded at the top of the Piton Central (PC) of the AdM by Météo France (MF) is -8°C
with highly variable monthly mean in winter from one year to another (fig. 3.3).

The PC bears most of the monitoring system (fig. 3.4) that has been steadily installed since 2005
thanks to two EU-founded research programs: PERMAdataRoc (France-Italy, 2006-2008) and
PermaNET (14 partners of the Alpine Range, 2008-2011). Monitoring equipment started with the
installation of 4 surface sensors at 10 cm depth by the University of Zurich (S. Gruber) in N, S, E and
W faces (N1, S1, E1, W1) in November 2005, that register temperature with an hourly time-step. A
team of the ARPA Valle d’Aosta (U. Morra di Cella, P. Pogliotti, E. Cremonese) has installed 5 other
surface sensor chains near the first ones (N2, S2, E2, W2, §3) in December 2006 (W2 in April 2007),
recording temperature at 3, 30 and 55 cm depth. The topographical characteristics of the sensor
locations are detailed in tab. 1 of the Publication 1. The ARPA team also installed 2 AWS (fig. 3.5)
with 3 air temperature (AT) sensors on the S face, wind speed and direction sensors, radiometer
registering long and short incoming and outgoing solar radiations, as well as relative humidity
sensor. One AT sensor was also installed on the N face, but was quickly damaged. Available data are
shown in tab. 3.1. Since February 2007, MF registers AT at the top (3845 m a.s.l.) of the PC. To fill
missing data of this station, the one in Chamonix (1042 m a.s.l) can be used; it also registers
precipitations. In September 2009, three 10-m-deep boreholes (BH_S, BH_N and BH_E) have been
drilled (fig. 3.7) by a team of EDYTEM (L. Ravanel, V. Coviello, P. Deline) and equipped with 15-
thermistors chains in December 2009 (BH_E in April 2010). They record rock temperature every 3
hours from 0.3 to 10-m-deep. In January 2012, two cameras were installed to observe snow cover
evolution on S and NE faces (fig. 3.9) by taking 5 pictures a day. Snow probes to help in calculating
snow height were also installed, one of them on each face being equipped with iButtons (small
temperature sensors; fig. 3.8), but were rapidly destroyed. In July 2012, 6 crack-meters (fig. 3.10)
were installed (L. Ravanel) and equipped with a wireless system by the Swiss PermaSense team (].
Beutel, S. Weber, ETH Zurich). In Jan. 2013, 8 iButtons were installed in the galleries (fig. 3.11) to
help in understanding the anthropogenic disturbance. Other measurements were performed: the
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external and internal surface of the AdM were surveyed with a terrestrial LIDAR to build up a high-
resolution (cm) DEM of the site, ground-penetrating radar was performed on the NW and NE faces
over boreholes to obtain images of the fractures, and fracture measurements were also performed.
The results of air and rock temperature measurements (surface + boreholes) are presented and
discussed in Publication 1 to highlight the main characteristics of the permafrost at the AdM and to
pinpoint topography, snow and fractures controls. Data processing encompasses daily aggregation
of hourly records and gap filling. Three gap filling methods were used according to gap lengths:
linear interpolation for 1 to 5 days, replacement of missing data by the mean of the 30 days before
and after the gap and linear regression with closest sensor. After that, data were aggregated in
seasonal and annual means.

First surface temperature characteristics are analysed based on seasonal and annual surface
offsets (surface temperature at 0.3 m deep minus air temperature; fig. 4, Pub. 1) and daily
temperature recorded for the 4 surface sensors affected by snow (BH_S, BH_N, BH_E, S3; fig. 5).
Snow covered sensors on S faces are colder than snow free sensors, those on N faces are colder
below thin snow and warmer below >0.6-thick snow. On a seasonal basis, the sensor below thin
snow cover (BH_E) does not show any specific effect of snow whereas the three other sensors below
thick snow cover have lower temperature in summer due to the remaining snow that prevent
bedrock from high solar radiation, and higher winter temperature because of the thermo-
insulating effect of snow during the coldest period. At the daily time-step, these last 3 sensors show
signal dampening due to snow insulation in winter, followed by a zero-curtain effect some years,
not always repeated (fig. 5). BH_E shows particularly cold conditions in winter, likely due to the
effect of thin snow cover conducting the cold to ground surface. Active layer thicknesses recorded in
boreholes varies from ca. 2 m to nearly 6 m (fig. 6, tab. 3, Pub. 1). Warm permafrost in BH_S and
cold permafrost in BH_N coexists at a small disatnce. BH_N mean annual temperature gradients
increase with depth whereas they decrease in BH_S, resulting from the lateral heat fluxes from the
warm to the cold face (fig. 7). BH_N intersects an open fracture at 2.5 m depth recognized during
the drilling, that induces a cold inflexion in the temperature-depth profiles, attributed to air
ventilation. Temperature gradient is different above and below the fracture (fig. 8), suggesting a
heat sink effect of the fracture. Further analyses suggests that thick snow accumulations in winter
reduces (i) active layer freezing such as in gentle slopes with seasonal cover and (ii) active layer
thawing in summer due to late snow melting. Summer snow falls also possibly reduces active layer
thickening (fig. 3.15 and 3.16). Finally, effects of latent heat consumption are identified in BH_S
through zero-curtain effects. Air ventilation effects are regarded throughout daily temperature
records (fig. 3.18) and calculated daily heat fluxes (fig. 3.19) that also highlight snow insulation
effects.

Thus the AdM dataset confirms previous studies on permafrost characteristics in such a context,
but also reveal additional controls such as a thermo-insulating effect of snow, the local disturbance
induces by air ventilation, and the summer snow fall effects on active layer. These observations
pinpoint the processes that will have to be quantified to improve our understanding of thermo-
mechanical processes in steep alpine rock walls.
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Chapitre 3

Caractérisation du permafrost des
parois de I’Aiguille du Midi

Ce chapitre présente le dispositif de monitoring a I’Aiguille du Midi et ses objectifs depuis
le début des travaux en 2005 jusqu’aux récentes installations. La température de surface
enregistrée par 9 chalnes de capteurs pendant 8 ans, et la température de subsurface
enregistrée dans 3 forages jusqu’a 10 m de profondeur pendant 5 ans, dans des conditions
topographiques et structurales variables, sont analysées. Les principales caractéristiques
thermiques de I'Aiguille du Midi sont définies a partir de la variabilité de la température de
surface, de la couche active et du permafrost. L'importance des facteurs topographiques, nivaux
et structuraux (fracturation) est discutée : 4 capteurs de surface sont affectés par la présence de
neige avec des modalités d’accumulation variables. Un forage enregistre la température autour
d’'une fracture ouverte. Une premiere section présente I'ensemble du dispositif de mesure.
L’analyse spécifique développée dans cette étude est présentée en deuxieme section dans
'article : « Thermal characteristics of permafrost in the steep alpine rock walls of the Aiguille du
Midi (Mont Blanc Massif, 3842 m a.s.l) » publié en janvier 2015 dans The Cryosphere (Publication
1). 11 est précédé de son résumé en francais et d’'une fiche synoptique. La troisieme section
approfondie I'analyse de 'article a partir des derniéres données de température collectées et de
traitements supplémentaires.
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3.1. L’Aiguille du Midi : un site pilote

Depuis 2005, le site de 'Aiguille du Midi a été progressivement équipé d'un systéme de
monitoring et a fait I'objet de mesures ponctuelles afin de collecter des informations sur les
différents parametres du systéme thermique, sur ses controles climatiques, et sur la stabilité des
fractures. 11 est le site pilote de I'étude du permafrost de paroi engagée dans le massif du Mont
Blanc, et est le seul site instrumenté dans les Alpes qui présente une telle morphologie et un
équipement aussi diversifié. Cette section présente le site, le dispositif de monitoring et le
contexte dans lequel il a été choisi et progressivement instrumenté en étendant les sections 2 et
3 de la Publication 1.

3.1.1. Caractéristiques et choix d’un site supra-glaciaire

3.1.1.1. Localisation et morphologie de I'Aiguille du Midi

L’Aiguille du Midi est un complexe de trois pitons granitiques formant l'extrémité
occidentale des Aiguilles de Chamonix (fig. 3.1 et 1 de la Pub. 1). Leur versant nord, excédant
globalement 50° de pente, est largement couvert de glaciers suspendus, témoins de la présence
de permafrost (Gruber et Haeberli, 2007). Les faces nord et ouest de I'Aiguille du Midj, les plus
raides, avec des secteurs >70°, dominent de plus de 1000 et 1350 m les glaciers des Pelerins et
des Bossons. Le Piton Central qui culmine a 3842 m s’étire au sud par I'aréte des Cosmiques
jusqu’au col du Midi (3522 m). Les faces est et sud de I’'Aiguille du Midi, avec des pentes de 50° a
70°, commandent d’au plus quelques centaines de meétres le glacier du Géant qui forme le bassin
occidental de la Mer de Glace. La partie sommitale du Piton Central, qui concentre la majeure
partie du dispositif de mesure, est quasi-verticale dans toutes les expositions.

Figure 3.1. Aiguille du Midi. Extrait de la feuille Mont Blanc n°1 Nord a 1 :10000. IGN (1952).
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L’Aiguille du Midi est localisée dans une zone riche en enclaves de I'unité granitique du Mont
Blanc, anciennement appelée « protogine » (fig. 3.2). Le contact avec 'unité métamorphique ne
s’observe qu’environ 1400 m en aval et forme uniquement la partie basale des parois ouest de
I’Aiguille du Midi.
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Figure 3.2. Géologie du groupe de I'Aiguille du Midi (Corbin et Oulianoff, 1956). Légende des auteurs : A :
amphibolites ; ca : calcaires anciens ; ci : cornéennes injectées ; gi : gneiss, micaschistes et amphibolites
injectés ; gl? : glaciaire actuel ; F : faille ; P : granite du Mont Blanc (“protogine”) ; Pe : zone riche en enclave ;
Pg : pegmatite ; pointillé noir : zone bordiére du granite (zone de contact) ot I'on trouve localement, a cété
du granite, les roches de faciés dioritique et syénitique (équidistance des isohypses: 20 m).

3.1.1.2. Un climat de haute montagne

La température annuelle moyenne de 'air (TAMA) enregistrée par Météo France au
sommet du Piton Central (3845 m) entre 2007 et 2012 varie de -6,7°C (2011) a -9°C (2010) avec
une moyenne de -8°C (les moyennes annuelles de 2013 et 2014 ne peuvent étre calculées). En
décembre et janvier, la température mensuelle moyenne est <-14°C. Les mois de juillet et d’aofit
sont les plus chauds avec une température moyenne mensuelle d’environ -0,6°C (fig. 3.3). C'est
au cours de la saison froide que les moyennes mensuelles sont les plus variables d'une année sur
I'autre, avec des différences >5°C pour un méme mois entre novembre et avril (6,7°C entre
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novembre 2010 et novembre 2011 par exemple), alors qu’elles ne dépassent pas 4°C pour les
autres mois de I'année, et atteint un minimum <2°C pour les mois d’octobre.

Aucun relevé de précipitations n’est effectué directement sur le site, mais la gamme de
température observé (négatif méme en été) assure le caractére neigeux des précipitations quelle

que soit la saison.

Température [°C]
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Figure 3.3. Température moyenne mensuelle de 'air relevée par Météo France a I'Aiguille du Midi (3845 m).

3.1.1.3. Un site représentatif et accessible

Depuis 1955, le Piton Nord est relié a Chamonix par un téléphérique qui transporte
environ 700 000 touristes et alpinistes par an. De nombreuses galeries et terrasses permettent
de circuler sur et a I'intérieur des pitons rocheux. Le Piton Nord compte un restaurant et un
magasin tandis que le Piton Central est traversé d'un ascenseur qui dessert la terrasse
sommitale offrant une vue a 360°.
Le site de I’'Aiguille du Midi a été choisi pour plusieurs raisons : (i) son accessibilité facilitée tout
au long de I'année par la présence du téléphérique, les nombreuses passerelles, terrasses et
galeries permettent l'accés quasi-permanent aux équipements de mesure ; (ii) son altitude et la
présence de glaciers suspendus sur sa face nord qui indiquent la présence de permafrost ; et (iii)
sa morphologie représentative des parois du massif, tout en offrant des conditions de pente,

d’exposition et de surface variées.
3.1.2. Instrumentation des parois

3.1.1.2. Contexte des recherches
L’installation progressive d'un systeme de monitoring a été réalisée grace a deux projets
financés par 1I'Union  Européenne. Le projet franco-italien = PERMAdataRoc
(http://www.fondazionemontagnasicura.org/multimedia/permadataroc/start fra.htm) de 2006
a 2008, dans le cadre du programme Interreg Alcotra France-Italie, etait destiné a poser les
fondements méthodologiques de I'étude de la relation entre dégradation du permafrost et
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instabilité des parois dans les secteurs du Cervin et du massif du Mont Blanc. Les objectifs de ce
projet étaient (i) d’inventorier et d’analyser les écroulements rocheux affectant le massif du
Mont Blanc, (ii) de relever les écroulements sur onze parois types dont I'Aiguille du Midi
(Ravanel, 2010), et (iii) de mettre en place une instrumentation de suivi de la température
(Deline et al., 2009).

Un second projet, PermaNET (Permafrost long-term monitoring network, www.permanet-

alpinespace.eu, 2008-2011), développé dans le cadre du programme de Coopération Territoriale
Européenne/Espace Alpin, a permis de continuer les travaux. Ce projet, dont la conférence finale
s’est tenue en juin 2011 a Chamonix, associait quatorze partenaires de I'arc alpin en Autriche,
Allemagne, Suisse, Italie et France, dont le laboratoire EDYTEM. 1l a fait de I'Aiguille du Midi un
site pilote pour I'étude du permafrost dans les parois des Alpes. Ses objectifs étaient (i)
d’améliorer la connaissance de la distribution et de I'évolution du permafrost a partir des
données existantes (Boeckli et al., 2012a), (ii) de mettre en place un réseau d’observation de
long terme, (iii) d’évaluer I'impact de I’évolution du permafrost sur la ressource en eau et (iv) de
sensibiliser les décideurs aux problématiques associées au permafrost.

Le site de I'Aiguille du Midi s’insére dans un réseau de sites alpins instrumentés, a la fois, pour
surveiller directement I'évolution du permafrost et pour acquérir des données utiles a
I'initialisation et a la validation de modeles (enc. 4.1.)

3.1.2.2. Le systéeme de monitoring

a. Mesure de la température de surface et du microclimat des parois

Les opérations ont débuté avec la mise en place en novembre 2005 de quatre capteurs en
surface des parois du sommet du Piton central par S. Gruber (Université de Zurich, alors en post-
doc a EDYTEM), en exposition nord, sud, est et ouest (N1, S1, E1 et W1 ; fig. 3.4 et 2 de la Pub. 1),
et relevant la température a un pas de temps horaire a 10 cm de profondeur. Puis une équipe de
I’ARPA de la région Valle d’Aosta (Agenzia Regionale per la Protezione dellAmbiente, U. Morra di
cella, P. Pogliotti, E. Cremonese) a installé cinq chaines de capteurs a proximité des premiers
(N2, S2, E2, W2) dont une au-dessus d’'un replat favorisant I'accumulation de neige en face sud
(S3). Elles enregistrent a un pas de temps horaire la température a 3, 30 et 55 cm de profondeur
depuis décembre 2006, sauf a W2 installé en avril 2007. Les caractéristiques topographiques a
I'emplacement de ces capteurs sont résumées dans le tableau 1 de la Publication 1 associée a ce
chapitre.
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N1, N2, 51,52, S3, ..E1...W2 : Capteurs de température de surface (prof. 3 & 55 cm, tps. 1h); * influence possible de la neige
BH_E, BH_S, BH_N: Forages thermiques (15 capteurs, prof. 0,3 a 10 m, tps. 3h)

Ext1, Ext2, ...Ext6: Extensométres (6 fractures, tps. 2 min), ° complété d’un capteur de température de surface
Caméras: Appareil photos (faces Sud et NE, 5 photos/jour)
ERT h PC, ERT v PC, ERT v PN: Tomographie de résistivité électrique horizontale (h) et verticale (v) des Pitons Central (PC) et Nord (PN)

Figure 3.4. Le site de I'’Aiguille du Midi (3842 m) et son systéeme de monitoring.
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A Toccasion de l'installation de ces derniers capteurs de surface, trois capteurs de température
de I'air ont été placés sous abri a proximité de S2 par les membres de '’ARPA, dont deux sur une
station météo enregistrant la vitesse et la direction du vent, 'humidité relative de I'air, les
radiations de courtes et grandes longueurs d’ondes, incidentes et réfléchies (fig. 3.5). Un capteur
de température de l'air a également été installé a proximité de N2. L’hygrometre et le
thermometre 1 ont été rapidement endommagés (ils n’étaient plus en place en juin 2008), sans
doute emportés par des chutes de blocs. Les autres mesures micro-climatologiques ont cessé en
juin 2011, et le thermometre au nord en octobre 2010, du fait de la difficulté de maintenir ces
installations soumises aux conditions climatiques rudes (givre fréquent) et aux chutes de blocs.
De nombreuses interruptions affectent les séries temporelles collectées, et une vérification
rigoureuse des données doit étre effectuée avant leur utilisation car le dépét de givre a biaisé les
mesures a plusieurs reprises (enc. 3.2 ; Cremonese et al., 2007).

o ,
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# /. Chaine de thermistances
¥/ JP .

) _'Terhperature de la Surface des parois
‘ J

. Hygrométr§/Thermometre 2
f 17 Humidité relative
7 / Température de lair

/
/

:

Figure 3.5. Dispositif de mesures des parameétres climatiques en face sud de I'Aiguille du Midi.
Photo : U. Morra di Cella.
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Encart 3.1 - Le réseau Alpin de surveillance du permafrost

L’Aiguille du Midi est le seul site de paroi instrumenté en France, et compléte le réseau francais de
sites de mesure de la température des terrains détritiques, PermaFRANCE (Schoeneich et al., 2010). Ce
réseau recense principalement les enregistrements de température de surface depuis 2003, le
déplacement des glaciers rocheux depuis 1985 et les écroulements rocheux depuis 2005. Le réseau suisse
de suivi du permafrost, PERMOS, recense dans son dernier rapport (PERMOS, 2013) trois sites de paroi:
Tsaté (Valais), instrumenté depuis 2004, le Cervin (Matterhorn, Valais) depuis 2005, et le Gemsstock
(Alpes uranaises) depuis 2006. Des mesures en surface des parois et dans des forages sont réalisées sur
chacun de ces sites (un forage par site), et une surveillance géoélectrique est réalisée au Gemsstock. Aucun
de ces sites ne présente une morphologie comparable a celle de I'’Aiguille du Midi. Le Gemmstock est un
forage horizontal de 37 m de profondeur implanté en exposition NW, a 2940 m, dans une créte qu'’il
traverse et ne présente pas de conditions de permafrost. Le forage de Tsaté reléve la température jusqu’a
20 m de profondeur dans une face ouest a 3040 m. Le forage du Cervin est implanté sur une créte orientée
NE, et reléve la température jusqu'a 30 m de profondeur a une altitude de 3295 m. L’équipe italienne de
I’ARPA de la Valle d’Aosta a également équipé deux forages au Cervin, a 3800 m en face SW depuis 2012 et
a 3765 m en face est depuis 2014. Avant ces forages, 7 capteurs de surface avaient été installés entre 2005
et 2011, entre 2990 et 4450 m d’altitude sur des expositions sud a nord. Deux autres forages ont
récemment été réalisés en 2014 a 3735 et 3665 m d’altitude dans des faces NW mais n’ont pas encore été
instrumentés.

Depuis février 2007, Météo France enregistre de maniere continue les paramétres de
température de l'air et de vent (direction, vitesse) au sommet du Piton Central. La station a été
mise en place en 1993 et relevait aussi des parameétres d’humidité jusqu’en 2003 (tab. 3.1, enc.
3.2) mais les longues interruptions entre 1993 et 2007 rendent les données collectées
difficilement exploitables. Depuis 2007, quelques interruptions marquent la série temporelle de
température de I'air, dont une interruption de quatre mois entre avril et juin 2014, qui affecte la
série temporelle présentée dans la figure 3.3. Pour combler les interruptions, la station de
Chamonix (1042 m) peut étre utilisée en appliquant un gradient adiabatique. Le recours a cette
approche nécessite toutefois une analyse de I'erreur potentiellement induite par la complétion
des données, et de définir si cette erreur est acceptable pour répondre aux objectifs pour
lesquels la température de l'air est utilisée. La station de Chamonix releve aussi les
précipitations mais, il reste délicat d’estimer les cumuls en haute altitude a partir de cette seule
station puisque la topographie contribue grandement a la variabilité des précipitations a
I’échelle locale (Johnson and Hanson, 1995).
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Encart 3.2 - Mesure de la micro-météorologie

Les enregistrements de radiation sont affectés par des interruptions conséquentes et 2007 est la
seule année d’enregistrement complet (tab. 3.1). La moyenne annuelle est de 251 W.m? pour les grandes
radiations incidentes et de 313 W.m? pour celles réfléchies, de 245 W.m? pour les radiations courtes
incidentes et 41 W.m? pour celles réfléchies, avec des variations mensuelles largement dépendantes du
type de radiation. C’est au printemps que la face sud recgoit la plus grande quantité de radiations de
courtes longueurs d’ondes (> 300 W.m?), avec un second pic a I'automne (fig. 3.6), alors que les radiations
de grande longueur d’ondes connaissent leur maximum en été. Ces données sont toutefois a prendre avec
précautions car le givre qui se formait fréquemment sur la station météo a trés probablement affecté les
valeurs mesurées (Cremonese et al., 2007).
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Figure 3.6. Evolution des radiations moyennes mensuelles de courtes et grandes longeurs d’onde (RC et RL), incidentes et
réfléchies (In et Re) sur la face sud du Piton Central en 2007.

Ces séries temporelles ont été acquises dans lintention d’initialiser ou d’évaluer un modéle de
distribution du permafrost (simulation de bilan d’énergie), mais elles restent trop courtes et trop
discontinues (tab. 3.1). Seule la température de 'air relevée par Météo France (TA MF) offre une série
continue utile a I'analyse de la réponse du permafrost au signal climatique.

2007 2008 2009

JFMAMJJASONDJFMAMIJJASONDIJFMAMIJASOND
TA MF e

TA S1

TAS2 I —— |
TA S3
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Rad S

2010 2011
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TAN ]
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Tableau 3.1. Disponibilité des données de température de l'air de la station Météo France (TA MF) et des stations au
nord (TA N) et au sud (TA S1, TA S2, TA $3), et de radiations (Rad S, tous types confondus).
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b. Mesure de la température en subsurface

En septembre 2009, trois forages de 10 m de profondeur ont été réalisés par une équipe
du laboratoire EDYTEM (V. Coviello, P. Deline, L. Ravanel) et des guides de haute montagne dans
les parois sud (BH_S), nord-est (BH_E) et nord-ouest (BH_N) du Piton Central (fig. 3.4 et 3.7, fig.
2 et tab. 1 de la Pub. 1), plusieurs dizaines de metres en contrebas de son niveau anthropique.
Des chaines de 15 thermistors, alimentées par un panneau solaire et une batterie 12V, ont été
placées dans ces forages en décembre 2009 (BH_E en avril 2010). Elles relévent la température
entre 30 cm et 10 m de profondeur toutes les 3h. Depuis leur installation, les relevés sont
continus, sauf pour BH_S marqué par deux interruptions de 4 et 3 mois a 'automne 2012 et
2013, débranché par précaution du fait de travaux de génie civil (explosions et déblaiement) au-
dessus du forage. Les détails du matériel et des opérations techniques de ces forages sont
précisés dans la section 3.1 et la figure 3 de la Publication 1.

Figure 3.7. Gauche : opération de forage en face sud en septembre 2009 (photo : P. Deline). Droite : boitier
du datalogger avec son panneau solaire et téte de forage en face sud.

c. Mesures de la neige
En janvier 2012, deux appareils photos (Canon rebel/XS/EOS 1000D : 10.10 Mega pixel,

objectif 18-55 mm), alimentés par panneaux solaires, ont été installés afin de suivre 'évolution
de I'enneigement sur les faces sud et nord-est (enc. 3.3). Six tiges graduées ont été implantées
sur ces faces pour marquer les hauteurs de neige et aider a la lecture des photos. Des iButtons
(petits capteurs de température autonomes de durée de vie de 2 a 5 ans, précision +0,5°C) ont
été placés au pied des tiges. Deux d’entre elles, en bois (les autres sont en acier), ont été
équipées de plusieurs iButtons répartis sur leur hauteur (fig. 3.8) et ont été implantées sur
chacune des faces a proximité des tétes de forage.

Les quatre premiers mois de données ont été traités et analysés en détail (Davesne, 2012), mais
les tiges furent par la suite rapidement endommagées par des chutes de bloc et par le fluage de
la neige. Les principales difficultés de ces mesures résident dans le maintien des installations
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dans un tel milieu —les tiges visibles sur les photos du maximum d’enneigement (fig. 3.9) ne le
sont plus sur les photos du minimum), mais aussi dans I'automatisation du traitement des
données qui nécessite de nombreuses corrections manuelles (tri et orthorectification des
photos, calcul de la hauteur de neige, etc.). Cette derniere difficulté est discutée dans la
section 7.1.2.

Tige d'acier ( @10mm) Pieu en bois (@ 50 mm)

T

Figure 3.8. Dispositif de tiges en acier et en

wnGgeL

bois, équipées de iButtons pour suivre
I'évolution du manteau de neige (Davesne,
2012).

w3001

Sol

@ |button

d. _Mesures de résistivité électrique

A partir de 2008, quatre campagnes de résistivité électrique ont été réalisées par une
collaboration des équipes des Université de Bonn et de Munich (A. Kemna et M. Krautblatter).
Ces mesures permettent de collecter des images 2D de la distribution de la résistivité au sein des
parois. La résistivité d'un milieu dépend en premier lieu de sa composition minérale, mais elle
est hautement sensible a la quantité et a I’état de I'eau qu'il contient (sect. 5.1.1). Trois profils
(fig. 3.4) ont été équipés d’électrodes en acier inoxydable : deux horizontaux le long des galeries
du Piton Central (ERThPC) et du Piton Nord (ERThPN), et un vertical nord-sud passant par le
sommet du Piton Central (ERTvVPC). Les électrodes sont espacées de 3 m, et les mesures sont
réalisées avec un protocole Wenner, le plus adapté aux milieux rocheux de haute montagne
(Krautblatter et Hauck, 2007 ; sect. 5.1.2.). Les résultats et projets de recherche associés a ces
mesures sont discutés dans la section 7.3.2.
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Encart 3.3 - Mesure des modalités d’enneigement

L’analyse préliminaire des modalités d’enneigement des faces de I'Aiguille du Midi a partir des quatre
premiers mois d’enregistrement photographique (Davesne, 2012) définit une épaisseur moyenne
d’accumulation de 9 a 15 cm sur la face NE, le maximum n’excédant pas 50 cm, et une extension sur 65% de la
face (fig. 3.9). Ces valeurs sont extrémement variables dans le temps. Les périodes d’accumulation sont aussitot
suivies par des périodes d’ablation éolienne ou gravitaire. En face sud, la couverture nivale peut atteindre 95%
de la superficie, et I'épaisseur moyenne du manteau varie de 22 a 95 cm avec un maximum de 130 cm. La
variabilité y est aussi importante et une large partie de 'ablation s’opére par fusion.

Nord-est

Enneigement minimal

-
| B

Appareil photo n;)r—est ' iBu‘n‘on aupied detige Tiges et foragé; sud Installation appareil photo sud Appareil Photo sud

b4

Figure 3.9. Dispositif de suivi de I'enneigement sur les faces NE et sud de I'Aiguille du Midi, avec leur minimum et
maximim d’enneigement observé en 2012.
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e. Mesures de la cinématique et télétransmission de données
En juillet 2012, six extensomeétres (ForaPot de Stump, précision >0,01 mm) ont été

implantés sur six fractures des Pitons Nord et Central (Extl a Ext6; fig. 3.4 et 3.10) par une
équipe de I’Ecole Polytechnique de Zurich (J. Beutel, S. Weber) avec la collaboration d’EDYTEM.
IIs mesurent leur ouverture horizontale toutes les 2 minutes. Trois d’entre eux ont été équipés
de capteurs de température de surface (0,5 a 2 cm de profondeur) des parois (Extl, Ext3 et
Ext6 ; fig. 3.4). La longueur visible des fractures, de 3,7 m (Ext 5) a 91 m (Ext1), a été mesurée
par télémétrie, sauf pour Ext3 et Ext6. A l'occasion de cette installation, un systeme de
télétransmission des données WSN (Wireless System Network ; Hasler et al, 2008) développé
par le groupement de chercheurs et ingénieurs suisses en sciences de l’environnement

PermaSense (http://www.permasense.ch), a été mis en place sur les extensometres et forages.
PermaSense développe des méthodes et outils d’investigation de la cryosphere, du climat et de la
morphodynamique en haute montagne, en s’appuyant sur leur activité centrale concentrée sur
les systemes de télétransmisson de données adaptés aux conditions de la haute montagne. Les
trois forages (sect. 4.1.2.2.a) ont également été équipés a cette occasion et leurs données sont
visibles en ligne (http://data.permasense.ch/science.html#science).

Figure 3.10. Extensométre (gauche) placé sous une protection et relié au systeme de télétransmission
(boitier de droite).

f Mesure de la température dans les galeries de I'Aiguille du Midi
En janvier 2013, huit iButtons ont été placés dans les galeries, six dans le Piton Central et

deux dans le Piton Nord (fig. 3.11). lls relevent la température a la surface des parois a un pas de
temps horaire afin d’obtenir des données utiles a la compréhension de la perturbation
anthropique du milieu. L’analyse préliminaire des résultats est détaillée dans la section 7.4.1.
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Figure 3.11. Localisation des huit iButtons relevant la température a la surface des parois des galeries des
Pitons Central et Nord de I'Aiguille du Midi.

g. Mesures complémentaires

Des relevés topographiques au laserscan terrestre longue portée a I'extérieur des parois
et de courte portée a l'intérieur des galeries ont été réalisés entre 2006 et 2009 afin de
construire un MNT de haute résolution de I’'Aiguille du Midi (Deline et al., 2009).
En 2007, un essai de mesure de thermographie a été réalisé sur les faces sud et nord du Piton
Central et a donné des résultats encourageants (température relevée proche de celle mesurée
par les capteurs de température, représentativité de la variabilité spatiale de la température).
En 2013, deux profils géoradar ont été réalisés en face NW, I'un vertical de 50 m et l'autre
horizontal de 8 m (sect. 7.4.2). Les radargrammes permettent d’atteindre une profondeur
d’environ 7 m. Ces mesures ont été reconduites pendant ’hiver 2014 sur un profil d’environ 50
m de long sur la face NE et le radargramme atteint une profondeur de 2 m. Cette face étant plus
fracturée, les ondes radar ont été atténuées, ce qui explique cette moindre profondeur
d’investigation. Enfin, des relevés de la fracturation ont été effectués en 2014 afin d’identifier les
principales familles de fractures a I’'Aiguille du Midi.

L’Aiguille du Midi abrite un systeme de monitoring parmi les plus complets des Alpes.
Les deux programmes de recherche qui ont permis d’initier ces installations sont terminés mais
I’équipement ne cesse de s’élargir et les collaborations se pérennisent. Les premiers résultats
s’averent concluants. Les données multi-annuelles de température des parois permettent de
caractériser I'état du permafrost et son évolution au fil des saisons d’enregistrement. L’étude qui
suit présente les années de relevé de la température en analysant les caractéristiques de la
température de surface, de la couche active, et du permafrost de I’'Aiguille du Midi au regard de
la connaissance actuelle.

87



Partie Il - Chapitre 3 -Caractérisation du permafrost des parois de I'Aiguille du Midi

3.2. Caractéristiques thermiques de I’'Aiguille du Midi

Cette section résume I'article publié dans The Cryosphere (Pub. 1), inséré a la suite de ce
résumé. La compréhension des processus thermomécaniques possiblement impliqués dans le
déclenchement des écroulements rocheux est aujourd’hui restreinte par le manque de données
disponibles. Les études pionniéres ont décrit les caractéristiques du permafrost de paroi dans
des conditions simplifiées (lisses et compactes; Gruber et al. 2004b), afin de pouvoir simuler la
distribution pluridimensionnelle du permafrost sur des géométries simplifiées (Noetzli et al.
2007). Ces modeles appréhendent le permafrost dans son état stationnaire et transitoire a des
échelles séculaires, mais la compréhension des processus qui contrdlent les couches
superficielles des parois sur le court terme, probablement impliqués dans bon nombre
d’écroulements (sec. 2.1.1) est encore bien limitée. La premiere étude se concentrant sur I'effet
thermique de la neige et de la fracturation a conclu que ces modélisations pourraient
globalement dévier de 1 a 3°C en fonction de I'exposition. D’autres études se sont directement
penchées sur l'effet de la neige dans les parois alpines, et mettent en évidence l'extréme
variabilité de son contréle (Pogliotti, 2011).

Le dispositif de mesure de I'Aiguille du Midi permet d’aborder les questions de recherche
suivantes (Questions 1, sec. 2.1.2.1) :

- quelle est la variabilité de la température de surface induite par la topographie
et la neige a I’échelle du sommet ?

- quelle est la variabilité de la couche active induite par la topographie ?

- quels sont les effets thermiques de la neige et de la fracturation sur la
température de subsurface a I'échelle des parois ?

Pour répondre a ces questions, les modalités saisonniéres et annuelles de la température
de surface, de la couche active et du permafrost sont analysées sur la base de douze séries
temporelles pour la surface des parois et des relevés dans trois forages de 10 m de profondeur
couvrant une période de 4 a 8 ans. Les résultats sont discutés a la lumiere de la connaissance
actuelle, tout en mettant en évidence les effets encore peu connus de la neige et des fractures.

3.2.1. Traitement des données

Cette section résume la section 4 de la Publication 1. L’emplacement des capteurs utilisés
pour cette étude, présentés dans la section 3.1.2.2 est illustré dans la figure 2 et leur contexte
topographique ainsi que leur enneigement général déterminé a partir des appareils photos pour
la face sud et NE (sect. 3.1.2.2.c) sont résumés dans le tableau 1 de la Publication 1.
Les séries temporelles de température en surface et en profondeur des parois, et de la
température de l'air ont d’abord été agrégées a résolution journaliére avant d’étre complétées.
Trois méthodes de complétion ont été appliquées en fonction de la longueur des interruptions :
I'interpolation linéaire entre les deux données encadrant I'intervalle de données manquantes
pour les interruptions <5 jours, le remplacement des données manquantes par la moyenne des
30 jours avant et apres l'interruption (Hasler et al., 2011a) pour les interruptions <1,5 mois, et la
régression linéaire avec les capteurs les plus proches (utilisation d’'un capteur au sud pour
compléter I'autre par exemple) pour compléter une interruption de décembre 2007 a février
2008 pour N1, S1, E1 et W1. Les capteurs sous la neige ne sont pas adaptés pour cette
opération. La figure 3.12 illustre la relation entre les températures journaliéres de S2 et S1, et de
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S1 et S3, et montre I'effet de la neige sur S3 : les températures les plus basses excédent a peine -
5°C du fait de la thermo-isolation de la neige.

25 25
R2=0.94 R?=0.76 Figure 3.12.
a2 ] Relation  entre
les températures
journaliéres des
différents
capteurs de

S1

surface en face
sud.
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Le coefficient de corrélation entre S1 et S3 est de ce fait moindre qu'en considérant des
conditions sans neige. Dans le cas de S1, c’est donc S2 qui a été utilisé pour formuler la
régression linéaire et compléter l'interruption. Ces méthodes de complétion peuvent induire une
erreur de 0,10 a 0,15°C sur une moyenne annuelle. Les interruptions >1.5 mois continu sur une
méme année n’ont pas été complétées. Apres complétion des séries, les données ont été agrégées
en moyennes saisonniéres (hiver : décembre, janvier, février ; printemps : mars, avril, mai ; été :
juin, juillet, aolit; automne: septembre, octobre, novembre) et annuelles. Les moyennes
saisonnieres ont été uniquement calculées dans le cas ou la totalité des données de la saison
étaient disponibles, ou que seules quelques interruptions de courte durée pouvaient étre
complétées par la méthode d’interpolation linéaire. Les périodes d’enregistrement disponibles
pour chaque capteur suite a cette complétion sont affichées dans le tableau 2 de la Publication 1.

3.2.2. Principales observations et interprétations

Cette section résume les sections 5 et 6 de la Publication 1. Le régime de surface est
décrit en utilisant les neuf capteurs de surface a 10 et 30 cm de profondeur et ceux des trois
forages situés a 30 cm. L'offset de surface (sect. 1.1.1.3.a) est calculé pour chaque capteur afin
d’analyser les effets de la neige sur la température de surface (fig. 4 de la Pub. 1). En
complément, la température journaliére des capteurs affectés par la neige (BH_E, BH_S, BH_N et
S3) est comparée a celle de I'air (fig. 5 de la Pub. 1). Les couches actives sont analysées sur la
base des relevés journaliers dans les forages (fig. 6, Pub. 1). Les profils T(z) (température en
fonction de la profondeur) annuels moyens, minima et maxima sont employés pour décrire les

caractéristiques du permafrost (fig. 7 et 8, Pub. 1).

3.2.2.1. La température de surface et le contréle nival
L’offset de surface (température a la surface des parois - température de I'air) est calculé
a partir de moyennes saisonniéres (offset de surface saisonnier : SSO) et annuelles (offset de
surface annuel : ASO) et représenté graphiquement en fonction de I'exposition dans la figure 4
(Pub. 1). Un gradient adiabatique de 0,006°C.m! a été appliqué a chacun des capteurs afin de
prendre en compte leur différence d’altitude et de les rendre directement comparables. Les
températures annuelles moyennes relevées a chacun des capteurs de surface (sans application
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du gradient thermique) sont visibles dans la figure 3.13 qui montre que la TAMSP est toujours
supérieure a la TAMA, avec une gamme d’ASOs de <2 a 9°C (fig. 4a, Pub. 1), qui dépend de
I'exposition aux radiations solaires. Ainsi, l'offset de surface dans les parois dépend
principalement de la quantité de rayonnement direct a leur surface (Gruber et al, 2004b). L’effet
de ce rayonnement est également visible par les différences de TAMA entre les capteurs situés a
proximité de la face sud (TA_S) et de la face nord (TA_N; sect. 3.1.2.2, fig. 3.5), qui sont plus
élevées que la TAMA calculée a partir des relevés de Météo France (TA_MF). Ces différences
justifient I'utilisation des relevés de Météo France puisque les TAMAs relevées a proximité des
parois sont biaisées par le rayonnement réfléchi (Huwald et al,, 2009).
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S3 est généralement plus froid, avec un offset de surface inférieur a ceux de S2 et S1, bien que ces
trois capteurs présentent la méme exposition (fig. 4a de la Pub. 1). La neige sur S3 réfléchit le
rayonnement solaire. Elle est donc un parameétre de haute importance dans le bilan d’énergie sur
cette face sud et explique cet abaissement de température. Inversement, BH_N est plus chaud,
avec un offset de surface plus élevé que ceux de N2 et N1, ce qui suggere ici que la neige
réchauffe la surface des parois dans cette face ombragée ou l'effet du rayonnement solaire est
moindre, mais celui de la température de l'air plus important. Ces interprétations sont
renforcées par les SSOs (fig. 4b et 4c, Pub. 1) : ils sont particuliérement élevés en hiver pour S3,
BH_S et BH_N, car I'effet thermo-isolant de la neige protége du froid hivernal (Hanson et Hoelzle,
2004 ; Luetschg et al., 2008). En été les SSOs sont plus faibles que pour les capteurs sans neige
du fait de la fusion tardive de la neige qui protege alors la surface des parois lors du fort
rayonnement solaire en cette saison (Hasler et al, 2011a). La figure 3.6 de I'encart 3.2 confirme
par ailleurs I'importance du rayonnement solaire direct de courte longueur d’onde a cette
saison. La fusion tardive de la neige est visible dans les relevés journaliers de BH_S, BH_N et S3
(fig. 5, Pub. 1) qui montrent parfois (2011 pour BH_N par exemple), une période de température
constante a 0°C. Cette stagnation marque un zero-curtain effect, résultat de la consommation de
chaleur latente par la fusion nivale (Hanson et Hoelzle, 2004). Par ailleurs, les trois capteurs
présentant une épaisseur de neige >0,5 m (BH_N, BH_S et S3) ne suivent pas les oscillations
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journalieres de la température de I'air de 'automne au printemps, ce qui illustre l'effet isolant de
la neige. En revanche BH_E dont I'épaisseur de neige est <0,5 m ne montre pas d’'influence
spécifique de la neige car une épaisseur de neige <0,6-0,8 m n’isole pas le substratum des
conditions atmosphériques (Luetschg et al,, 2008; Pogliotti, 2011). Sous ce seuil, la neige tend
plutot a refroidir la roche en conduisant le froid jusqu’a sa surface et en réfléchissant le
rayonnement solaire (Hasler et al. 2011a ; Pogliotti, 2011).

Sur le plan temporel, les capteurs affectés par la neige ont des changements interannuels plus
marqués que ceux sans neige (fig. 4a; Pub. 1), similairement aux formations superficielles
(PERMOS, 2013). Leur évolution peut alors s’opposer a celle des capteurs sans neige : I’ASO des
capteurs sans neige s’abaisse en réponse a la réduction de I'ensoleillement tandis qu’il peut
augmenter pour les capteurs sous la neige, isolés de l'air froid. Enfin, les changements
interannuels des capteurs sans neige sont aussi variables en fonction de I'exposition,
possiblement en réponse a la micro-météorologie (changements dans la nébulosité convective
notamment).

3.2.2.2. Température dans les forages : contréles de la neige et des fractures

Les profondeurs et périodes des couches actives enregistrées entre 2010 et 2013 sont
typiques des parois alpines : maxima d’environ 2 m pour BH_N a quasiment 6 m pour BH_S,
atteints entre aott et octobre (fig. 6 et tab. 3 de la Pub. 1). Cependant, ces couches actives ne
varient pas de la méme maniere d'une année sur l'autre : elle fut moins profonde en 2011 qu’en
2010 a BH_E, alors qu’elle s’est accrue pour les deux autres forages. La température de I'air n’est
donc pas toujours le principal facteur de contrdle et les données météorologiques pour I'été
2011 soutiennent I'hypothese d’'un effet de chutes de neige estivales pour expliquer ce cas
spécifique (sect. 3.3.1.2.a). Le début de la saison de dégel peut étre assez tardif, notamment a
BH_N (en aofit), 1a ou la fusion nivale est elle aussi trés tardive (zero-curtain effect d’aotit 2011,
fig. 5 de la Pub. 1)
Le régime thermique dépend directement de 1'exposition, avec un permafrost de type chaud a
BH_S (> -2°C) et de type froid aux deux autres forages a 10 m de profondeur (fig. 7, Pub. 1). Les
amplitudes entre le minimum et le maximum annuels les plus importantes relevées a la surface
et en profondeur, sont observées a BH_E. La moindre amplitude a la surface des deux autres
forages est sans doute le résultat de la thermo-isolation nivale qui protege la paroi des
températures les plus basses. Similairement aux températures de surface, BH_E est plus froid
que BH_N jusqu’a 1,4 m de profondeur, sans doute du fait de I'influence de la neige.
En 2011, BH_S indique une température positive jusqu’a 1 m de profondeur, nettement plus
élevée que I'année précédente, alors qu’'entre 6 et 10 m elle est plus basse. Les profils de BH_N
marquent une inflexion a 2,5 m de profondeur qui correspond a la présence d’une fracture notée
pendant les opérations de forage. Ces inflexions sont attribuées a un effet refroidissant résultant
de la ventilation d’air dans la fracture (Hasler et al, 2011a). La température a 2,5 m de
profondeur est plus basse qu'a la surface, et le gradient thermique calculé au-dessus de
I'inflexion différe de celui calculé en-dessous de celle-ci, notamment au cours de la saison
hivernale ou il est bien plus élevé sous la fracture (fig. 8, Pub. 1). La fracture agit alors comme un
raccourci thermique refroidissant entre I'atmospheére et la subsurface. La masse rocheuse au-
dessus de la fracture semble plutot affectée par la neige avec une température minimale plus
élevée qu'a BH_E (fig. 7b de la Pub. 1) et un gradient relativement faible. La quasi-linéarité des
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profils de BH_E indique une domination de la conduction thermique (Williams et Smith, 1989).
Les profils de BH_S, dont l'inclinaison différe d’'une année sur I'autre avec un profil 2011 plus
incliné par exemple, suggerent une consommation de chaleur latente (discutée dans la sect.
3.3.2.1.). Les observations réalisées pendant les opérations de forage soutiennent cette
hypothése : elles ont mis en évidence la présence d’eau dans le matériel détritique remplissant
les fractures.

Enfin, on constate un gradient de température positif pour BH_N alors qu'il est négatif pour BH_S
(fig. 7a de la Pub. 1), ce qui est attribué aux effets des transferts latéraux de chaleur de la face la
plus chaude vers la plus froide. Ces gradients thermiques confirment pour la premiére fois de
maniére empirique les simulations de conduction thermique 3D (Noetzli et al., 2007).

3.2.3. Conclusions et perspectives
Les caractéristiques thermiques de I’'Aiguille du Midi confirment les études précédentes (Gruber
etal., 2004b ; Noetzli et al, 2007 ; Hasler et al., 2011):

- Les caractéristiques générales du régime de surface, de la couche active et du
permafrost dépendent de la topographie.

- Un permafrost de type chaud et un permafrost type froid coexistent dans un méme
piton rocheux, ce qui conduit a des flux latéraux de chaleur de la face ensoleillée vers
la face ombragée jusqu’alors observés qu’a partir de simulations numériques.

- La température de surface est contrélée par la micro-météorologie dans des
conditions sans neige. L’évolution des capteurs sous la neige est différente de celles
des capteurs sans neige.

- Les accumulations de neige <0,6 m refroidissent la paroi.

Cette étude étend la connaissance actuelle:

- Les capteurs avec une accumulation de neige épaisse montrent I'effet isolant de la
neige, similaire a celui des formations superficielles, avec une réduction du gel
hivernal et un retard dans le dégel estival.

- Les accumulations épaisses de neige réchauffent la surface des parois a 'ombre du
fait de leur propriété thermo-isolante mais ne suffisent pas a contrebalancer 'effet
refroidissant induit par I'albédo élevé de la neige sur la moyenne annuelle des parois
ensoleillées.

- Leffet refroidissant d'une fracture est directement visible dans les relevés de
température, marqué par une inflexion significative. Cette fracture agit comme un
raccourci thermique entre 'atmosphére et la subsurface. Les relevés saisonniers
indiquent que c’est principalement au cours de la saison froide que la fracture
refroidit significativement les 3-4 m de masse rocheuse qui lui sont sous-jacents.

Les données recueillies sur le manteau nival (sec. 3.1.2.2.c) pourront étre analysées en détail
pour mieux comprendre son réle dans la formation et I’évolution de la couche active et tenter de
le quantifier (sect. 7.1.2). Les effets de la chaleur latente et de la fracturation devront également
faire 'objet d’investigations plus spécifiques, notamment au travers de modeles a base physique
et a 'aide de mesures complémentaires (géoradar ou extensomeétres par exemple, sect. 7.4).
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Thermal characteristics of permafrost in the steep alpine rock walls of
the Aiguille du Midi (AdM, Mont Blanc Massif, 3842 m a.s.l)

The Cryosphere - 2015 F. Magnin, P. Deline, L. Ravanel, J. Noetzli, P. Pogliotti
Objectifs de I'article Questions de recherche
- Présenter le systéme de monitoring de 'AdM. - Quelle est la variabilité de la température de

surface induite par la topographie?
- Définir les caractéristiques thermiques du site.

- Quelle est la variabilité de la couche active et du

- Mettre en évidence les effets de la neige et de la permafrost induite par la topographie?
fracturation sur la température de surface, la
couche active et le permafrost. - Quels sont les effets thermiques de la neige et de

la fracturation sur la température de subsurface?

Principaux résultats

- La variabilité de la température de surface (8°C), de la couche active (profondeur de 1,8 2 5,9 m) et du
permafrost (froid et chaud) est en grande partie contrélée par la topographie.

- La température en profondeur est en partie controlée par la latéralité des flux de chaleur.

- La neige >0,6 m refroidit les faces ensoleillées et réchauffe les faces a 'ombre, la neige <0,6 m refroidit les
parois.

- La neige >0,6 m atténue le gel hivernal et retarde le dégel estival de la couche active.

- Une fracture ouverte engendre une inflexion froide du profil thermique qui agit comme un raccourci
thermique refroidissant la masse rocheuse sous-jacente.

Implications dans la connaissance de la morphodynamique des parois

- La formation et la profondeur de la couche active n'est pas une simple réponse a la température de |air,
elle dépend également de I'enneigement.

- La température du permafrost d’un piton rocheux est hautement dépendante des flux latéraux de chaleur,
mais les fractures ouvertes peuvent avoir un effet refroidissant significatif.

Perspectives et développements attendus

- Analyse des données acquises sur la neige pour une analyse spécifique de son controle.

- Acquisition et utilisation des données pour contraindre ou évaluer des modeéles physiques de diffusion
thermique tenant compte de la fracturation.

- Utilisation des températures de surface mesurées pour calibrer localement un modéle statistique de
distribution du permafrost.
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Abstract. Permafrost and related thermo-hydro-mechanical
processes are thought to influence high alpine rock wall sta-
bility, but a lack of field measurements means that the char-
acteristics and processes of rock wall permafrost are poorly
understood. To help remedy this situation, in 2005 work be-
gan to install a monitoring system at the Aiguille du Midi
(3842 ma.s.1). This paper presents temperature records from
nine surface sensors (eight years of records) and three 10 m
deep boreholes (4 years of records), installed at locations
with different surface and bedrock characteristics. In line
with previous studies, our temperature data analyses showed
that: micro-meteorology controls the surface temperature.
active layer thicknesses are directly related to aspect and
ranged from < 2m to nearly 6 m, and that thin accumula-
tions of snow and open fractures are cooling factors. Thermal
profiles empirically demonstrated the coexistence within a
single rock peak of warm and cold permafrost (about — 1.5
to —4.58C at 10 m depth) and the resulting lateral heat
fluxes. Our results also extended current knowledge of the
effect of snow, in that we found similar thermo-insulation
effects as reported for gentle mountain areas. Thick snow
warms shaded areas. and may reduce active layer refreez-
ing in winter and delay its thawing in summer. However,
thick snow thermo-insulation has little effect compared to the
high albedo of snow which leads to cooler conditions at the
rock surface in areas exposed to the sun. A consistent inflec-
tion in the thermal profiles reflected the cooling effect of an
open fracture in the bedrock, which appeared to act as a ther-
mal cutoff in the sub-surface thermal regime. Our field data
are the first to be obtained from an Alpine permafrost site
where borehole temperatures are below — 4 ®C, and represent

a first step towards the development of strategies to investi-
gate poorly known aspects in steep bedrock permafrost such
as the effects of snow cover and fractures.

1 Introduction

The last few decades have seen an increase in rockfall
activity from steep, high-altitude rock walls in the Mont
Blanc Massif (Western European Alps) (Ravanel and De-
line, 2010; Deline et al., 2012). Several studies of recent
rock avalanches and rockfalls in mid-latitude alpine ranges
have ascribed such increases to climate-related permafrost
degradation (Deline, 2001: Gruber et al., 2004a; Huggel et
al., 2005, 2008: Fischer et al., 2006; Allen et al., 2009; Ra-
vanel et al., 2010, 2012: Deline et al., 2011). Rockfall mag-
nitude and frequency are thought to be linked to the tim-
ing and depth of permafrost degradation, which can range
from a seasonal deepening of the active layer to long-term,
deep-seated warming in response to a climate signal (Gruber
and Haeberli, 2007). Local warming of cold permafrost may
be induced by advection and the related erosion of cleft ice
(Hasler et al.. 2011b), which can lead to unexpected bedrock
failures. As Krautblatter et al. (2011) noted, before being able
to predict permafrost-related hazards, it is necessary to de-
velop a better understanding of the thermo-hydro-mechanical
processes involved, which means collecting rock temperature
measurements and developing modelling strategies.
Measurement strategies and numerical experiments have
been used to investigate the thermal conditions and charac-
teristics of near-vertical and virtually snow-free alpine rock
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walls that are directly coupled with the atmosphere (Gruber
et al., 2003, 2004b; Noetzli et al.. 2007). These studies have
shown the domination of topographical controls on steep
bedrock permafrost distribution, with a typical surface tem-
perature difference of 7-8 2C between south and north faces,
the possible coexistence of warm and cold permafrost in a
single rock mass, and lateral heat fluxes within the rock mass
inducing near-vertical isotherms. Hasler et al. (2011a) sug-
gested that both thin accumulations of snow on micro-reliefs
and cleft ventilation may cause deviations of 18C (shady
faces) to 38C (sunny faces) compared with the smooth,
snow-free rock wall model test cases. The thermal influence
of snow on steep rock faces has been addressed via numeri-
cal experiments (Pogliotti, 2011). which have shown that the
effect of snow is highly variable and depends on topogra-
phy, and the depth and timing of the accumulation. However,
few empirical data are available to evaluate numerical ex-
periments. Recent advances in the study of steep alpine rock
walls have helped to build bridges between what is known
about the general characteristics of permafrost and processes
related to the microtopography and internal structure of rock
masses, which may be significant in their short-term evolu-
tion and in permafrost distribution. However, a much larger
corpus of field observations and monitoring data for a vari-
ety of bedrock conditions is needed to develop, calibrate and
evaluate reliable models.

As part of our research into geomorphic activity in
the Mont Blanc Massif, in 2005 we started a long-term
permafrost-monitoring programme at the Aiguille du Midi
(AdM). currently the highest instrumented bedrock per-
mafrost site in the European Alps (3842 ma.s.l). This mon-
itoring program was designed to characterize and determine
the thermal state of the permafrost and active layer, and
to collect temperature data under variable snow-cover and
structural conditions that could be used to calibrate and val-
idate high-resolution numerical experiments on permafrost
thermal processes.

In this paper we describe the monitoring programme at the
AdM, and present temperature data from nine surface mini-
loggers and three 10 m deep boreholes. Due to the morphol-
ogy of the AdM, the monitoring network is concentrated in
a very small area: however, the data obtained allowed us to
address the following questions:

— How much of the surface temperature variability over
this small area is due to topography and snow cover?

— How much of the variability in the active layer is due to
the topography of the steep rock walls?

— What are the thermal effects of snow and fractures on
sub-surface temperatures at the AdM?

We used 8 years of surface records and 4 years of bore-
hole to analyse seasonal and annual variations in tempera-
ture patterns, in the active layer, and in the permafrost ther-
mal regime. We discuss our results in the light of previous
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Figure 1. Location of the Mont Blanc Massif and the Aiguille du
Midi (red triangle) (modified from Le Roy, 2012).

research and provide new empirical evidence for the effects
of snow and fractures on permafrost in steep rock walls.

2 Study site

The AdM lies on the NW side of the Mont Blanc Mas-
sif (Fig. 1). Its summit (45.88% N, 6.89% E) consists of three
granite peaks (Piton Nord, Piton Central, and Piton Sud) and
culminates at 3842 ma.s.l. The steep and partly glaciated
north and west faces of the AdM tower more than 1000 m
above the Glacier des Pélerins and Glacier des Bossons,
while its south face rises just 250 m above the Glacier du
Géant (i.e. the accumulation zone of the Mer de Glace). This
part of the Mont Blanc Massif is formed by an inclusion-rich,
porphyritic granite and is bounded by a wide shear zone. A
main. N 40% E fault network intersected by a secondary net-
work determines the distribution of the main granite spurs
and gullies (Leloup et al.. 2005). The highest parts of the
peak tend to be steep, contain few large fractures, and. in
places, are characterized by vertical foliation bands and small
fissures. The lower parts are less steep and more fractured.
In the present paper we use the abbreviation AdM to refer
only to the upper section of the Piton Central, between 3740
and 3842 ma.s.l. where most of the instruments are installed.
A tourist cable car runs from Chamonix to the Piton Nord.
Galleries and an elevator allow visitors to gain the viewing
platform on top of the Piton Central. from where there is a
360% panorama of the Mont Blanc Massif,

We chose the AdM as a monitoring site for the following
scientific and logistical reasons: (i) permafrost is extremely
likely due to the AdM’s high altitude and the presence of
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Piton Nord

Figure 2. The Aiguille du Midi with snow camera, air temperature,
rock surface temperature and borehole logger locations. Pictures:
S. Gruber (top left and right, bottom left); P. Deline (bottom right).

cold-based hanging glaciers on its north face; (ii) the mor-
phology of the peak offers a range of aspects, slope an-
gles and fracture densities that are representative of many
other rock walls in the massif; (iii) the easy access by ca-
ble car from Chamonix and the availability of services (e.g.
electricity) at the summit station. Monitoring equipment was
installed as part of the PERMAdataROC (2006-2008) and
PermaNET (2008-2011) projects, funded by the European
Union and run jointly by EDYTEM Lab (France), ARPA
VdA (Ttaly), and the Universities of Zurich (Switzerland),
Bonn and Munich (Germany). As such, it complements other
rock wall observation sites — for example, those within the
Swiss Permafrost Monitoring Network (PERMOS).

Data from the monitoring equipment on the AdM were
completed by data from ARPA VdA’s weather stations,
which measured air temperature and relative humidity, in-
coming and outgoing shortwave and longwave solar radia-
tion, wind speed, and wind direction on the south and north
faces between 2006 and 2010. Electrical Resistivity Tomog-
raphy (ERT) and Induced Polarization (IP) have been mea-
sured since 2008 in conjunction with the universities of Bonn
and Munich. High-resolution (cm scale) triangulated irregu-
lar networks (TIN) of rock walls and galleries of the AdM
were obtained from terrestrial laser scanning. In July 2012,
six crack-meters equipped with wireless sensors were in-
stalled in major fractures in the Piton Central and Piton Nord
in order to complement existing studies of cleft dilatations
and shearing movements in rock wall permafrost, to check
the stability of the AdM and to test an early warning sys-
tem. Finally, two GPR surveys were performed along vertical
transects in 2013 and 2014. Not all of these data were used in
the present study but they will contribute to future research.
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3 Data collection methods
3.1 Rock temperature monitoring

The present study is based on rock surface temperatures
taken at the top of the AdM (between 3815 and 3825 ma.s.l.;
Fig. 2) since 2005 by a network of mini-loggers (GeoPre-
cision PT1000 sensors, accuracy £0.1°C) installed by the
University of Zurich and ARPA VdA. Two loggers were in-
stalled in snow-free locations on each face of the AdM (Ta-
ble 1). The south face has an additional logger (S3) installed
just above a small ledge on which snow accumulates in win-
ter, covering the logger. The loggers record the temperature
every hour at depths 0f 0.03, 0.30 and 0.55 m, in line with the
method described by Gruber et al. (2003).

In September 2009, three boreholes were drilled in the
lower section of the Piton Central, at between 3738 and
3753 maus.l.

In order to minimize possible thermal disturbances caused
by air ventilation in the galleries and heating from staff
rooms, the boreholes were drilled several tens of metres be-
low the galleries running through the AdM. The criteria used
to decide the exact location of each borehole were the aspect,
fracturing, roughness and angle of the rock wall (Fig. 2).
Each borehole was drilled perpendicular to the rock surface
and to a depth of 11 m. Borehole depths were constrained by
the drilling equipment and the funding available. The bore-
holes on the northeast (BH_E) and south (BH_S) faces were
drilled in fractured rock walls that slope at 65 and 55°, re-
spectively. Even on rock walls at these angles, snow can ac-
cumulate on the micro-reliefs in the face. The borehole on
the northwest face (BH_N) was drilled in a vertical, unfrac-
tured wall. The only place that snow can accumulate on this
wall is on small ledges such as the one above which BH N
was drilled.

The boreholes were drilled between 14 and 27 Septem-
ber 2009 by a team of five people (two mountain guides,
plus three members of the EDYTEM Lab) who had to con-
tend with very variable weather and challenging logistics.
For each borehole it was necessary to: (i) install a safety
line for the workers, (ii) set up a rope system to carry the
equipment from the galleries to the drill site, (iii) install a
work platform for the three drillers, (iv) anchor a base on
which to fix a rack way, (v) drill the hole using a 380 V Weka
Diamond-Core DK 22 electric drill, (vi) insert into the hole
a polyethylene PE100 tube (outer diameter: 40 mm; inner di-
ameter: 29 mm) sealed at its bottom, and (vii) remove the
work platform. In addition to the difficult environment and
harsh weather, the drilling work was complicated by the het-
erogeneity and hardness of the granite, which took a heavy
toll on the equipment (11 diamond heads worn out or bro-
ken, a dozen steel tubes damaged, and a motor broken). At
first we tried to drill 46 mm diameter boreholes but we had
to increase the diameter to 66 mm so we could use a more
robust pipe string. Cooling required 1 to 3m® of water per
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Table 1. Instrument positions. BH: borehole thermistor chains, X1 and X2: rock surface temperature loggers, AT: air temperature. Estimated
snow accumulation: from automatic cameras and probes for BH_S and BH_E (winter 2012 and 2013), from field observation for S3 and

BH_N.

Estimated

Site Elevation Aspect Slope Sensor Snow

Code [ma.s.l] [°] [°]  depths [m] accumulation [m]

BH_S 3753 135 55 0.14, 0.34, 0.74, 1.04, 1.34, 1.64, 2.14, 2.64, 3.64, > 0.8

4.64, 6.64, 8.64, 9.64

BH_N 3738 345 90 0.3,0.5,0.7,09,1.1,1.4,1.7,2,2.5,3,4,5,7,9, 10 > 1.0

BH_E 3745 50 65 0.3,0.5,07,09,1.1,14,1.7,2,25,3,4,5,7,9, 10 <0.6

Wi 3825 270 80 0.1 0

S1 3820 140 74 0.1 0

N1 3820 354 84 0.1 0

El 3823 124 60 0.1 0

N2 3820 334 80 0.03,0.1,0.3,0.55 0

E2 3820 118 60 0.03,0.1,0.3,0.55 0

S2 3815 160 85 0.03,0.1,0.3, 0.55 0

w2 3825 270 85 0.03,0.1, 0.3, 0.55 0

S3 3820 158 70 0.03,0.1,0.3,0.55 0.5t0 1.0

AT 3845 0 0 0
Piton Nord s top, but the chains can be removed to check for thermistor
\\ - l\f 035 surface drift. Rock temperatures at depths between 0.3 and 10 m are
1 759 I recorded every 3 hours (Table 1). Because BH_S is shal-
s | FE1% lower than 10 m, the thermistor chain protrudes from the rock
:y}stm ) - surface by 36 cm. Temperature comparisons between BH_S
Rspect: 345° and BH N/BH _E were carried out at the closest equivalent
Slopeangle:0° gy /K | foam depths (e.g. temperatures at a depth of 2.64 m in BH_S were
, 'i\ 073 masl VX pointe fnsulation compared with temperatures at a depth of 2.5 m in BH_E and

“ »\\\ 76m “~~7\,,_77 H:I:l:nner . cable PUR BH_N)
‘ Piton Central / 7\ nesmas. )
am / Vs :::::::;eas = 3.2 Air temperature and snow cover measurements
\ // - In order to aid interpretation of the rock temperature data,
g;«s_ss | \. / we collated air temperature data (AT, Table 1) collected by
masl. \\ ~ __—\

_Aspect: 135°
Slope angle: 55°

rock

Figure 3. Borehole positions and components. Left: horizontal
cross-section through the AdM’s Piton Central. Borehole positions
are marked in red. Right: 10 m length, 15-node thermistor chain in-
stalled in the boreholes.

day, which was carried up from Chamonix in 1 m? tanks via
the cable car. Space between the drill hole and the casing was
not filled.

The three boreholes were fitted with 10 m length Stump
thermistor chains, each with 15 nodes (YSI 44031 sensors,
accuracy £0.1 °C) arranged along a 6 mm fiberglass rod. Fol-
lowing calibration at 0 °C in an ice-water basin, the sensors
were inserted in BH_S and BH_N in December 2009 and in
BH_E in April 2010 (Fig. 3). In order to prevent heat con-
vection, each sensor was separated from the others on the
chain by insulating foam. The boreholes were closed at the
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Météo France at a station 3 m above the top of the Piton
Central (3845 ma.s.l.) since 2007. Data prior to 2007 (1989—
2006) are very fragmented due to insufficient equipment
maintenance and are not used in this study.

Two automatic cameras have taken six pictures a day of
the south and northeast borehole sites since January 2012.
In addition, five graduated stakes were placed around each
borehole in order to evaluate the spatial variability of snow
accumulation from the photographs. Visual analysis of the
photos taken during the winters of 2012 and 2013 showed
a thick spatially homogeneous snow cover (> 1 m), which
lasted until late spring at BH_S, and a thin (< 0.5m) spa-
tially variable snow cover at the BH_E, where the rock face
is much steeper and more complex (Table 1). Snow accu-
mulations at BH_N and S3 were estimated from field obser-
vations. Accumulations of snow at BH_N were restricted to
the relatively large ledge above which the borehole is drilled.
This snow patch was over 1 m thick for most of the year. S3 is
also frequently covered by > 0.5 m of snow, which accumu-
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Table 2. Data availability after gap filling. Wi: December, Jan-
uvary, February; Sp: March, April, May; Su: June, July, August; Fa:
September, October, November. Red sections indicate where gaps
< 1.5 month per year have been filled in order to calculate annual
means (seasonal means not calculated for the concerned seasons).
For time series that are interrupted (empty boxes) the annual mean
is not computed for the concerned years.

Year 10 2011 2012 2013

2006 2007 2008 2009 20
Scason Wi Sp Su Fa Wi Sp Su Fu Wi Sp Su Fa Wi Sp Su Fa Wi Sp Su Fa Wi Sp Su Fa Wi Sp Su Fa Wi Sp Su Fa

lates during winter and spring on the small ledge above the
sensor. Snow depth is more variable at S3 than at BH_N be-
cause the intense solar radiation at S3 leads to more frequent
melting.

4 Data set preparation

The borehole time series were all continuous except for short
periods for BH_S, as this logger was removed from Septem-
ber 2012 to January 2013 and from October 2013 to Jan-
uary 2014 to prevent it being damaged by engineering work
close to the borehole. Gaps in the 0.3 m temperature and AT
time series were filled in so we could calculate seasonal and
annual means (see Table 2). First, we calculated daily means
from rock temperature time series for days with complete
records. Then, we filled short gaps (< 5 days) by linear in-
terpolation between the nearest available data points for the
same depth. Longer gaps (up to 1.5 month) were filled by re-
placing missing data with the average value for the 30 days
before and 30 days after the gap (see Hasler et al., 2011a).
To fill the longest gaps for E1, N1, S1, and W1 (from 4 De-
cember 2007 to 7 February 2008) we used a third approach
that involved applying a linear regression equation, fitted us-
ing data from each pair of loggers (e.g. E2 and E1) and
records for the missing periods (i.e. December—February)
from groups of years with complete records (2006-2007
and 2008-2009). Correlation coefficients for the equations
ranged from 0.89 (S1 and S2) to 0.94 (E1 and E2). We tested
this approach by simulating corresponding gap periods in the
years with complete data and then filling these gaps using the
regression equations. Differences between the annual means
obtained using this method and the annual means calculated
from the complete data set were in the range 0.01-0.15°C
and can be considered negligible. Our calculations of sea-
sonal means did not include data obtained using the 30-day
average or linear regression methods. The longest gap we
filled in any 1 year was < 1.5 months, in line with standard
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practice for the PERMOS network (personal communication,
2014).

5 Rock surface temperature

Smith and Riseborough (2002) defined Surface Offset (SO)
as the difference between local air temperature and ground
surface temperature. SO is a parameter in the TTOP model
(Temperature at the Top of Permafrost, Smith and Risebor-
ough, 1996), originally developed to define the functional
relation between air and ground temperatures in polar low-
lands and later applied to high-latitude mountainous terrain
(Juliussen and Humlum, 2007). SO can be used to quantify
the overall effect of ground cover and ground surface param-
eters on the surface energy balance.

We calculated annual SOs (ASO), using mean annual
air temperature (MAAT) and mean annual ground surface
temperature (MAGST), and seasonal SOs (SSO) from sea-
sonal means for winter (December to February), spring (from
March to May), summer (from June to August) and fall
(from September to November), using time series measured
at depths of 0.3m (boreholes and E2, S2, W2, N2) and
0.1m (E1, S1, W1, N1) — points we considered representa-
tive of surface conditions. We applied a standard lapse rate
of 0.006°Cm™~! to air temperatures in order to balance the
elevation difference between the Météo France station and
the sensors. Figure 4 shows ASOs for all the complete years
(Fig. 4a), SSOs for snow-free sensors for the available sea-
sons (Fig. 4b), and SSOs for snow-covered sensors for the
available seasons (Fig. 4c). We also analysed daily tempera-
ture records for the snow-covered sensors and air temperature
trends as part of our investigation of the effect of snow cover
on snow temperatures (Fig. 5).

5.1 Surface offset patterns

Maximum and minimum ASOs were 9.3 °C at S1 in 2011,
and 1.3°C at N1 in 2009 (Fig. 4a). These are typical val-
ues for the Alps (PERMOS, 2013). On the south face, the
snow-covered sensors gave lower values than the snow-
free sensors. For example, the ASOs for S3 were between
0.1°C (2010) and 1.4°C (2011) lower than the ASOs for
S1. Conversely, on the north side, the snow-covered sensor
gave higher ASOs than the snow-free sensors. On a sea-
sonal timescale, the maximum SSOs occurred in summer for
the snow-free sensors (Fig. 4b). except for the sensors on
the south face (S1 and S2), where the maximum SSOs oc-
curred in spring, with values > 10 °C. The lowest SSOs were
recorded in winter, and ranged from approximately 8 °C on
the south face to < 1 °C on the north face (N1 and N2). SSO
patterns for the snow-covered sensors (Fig. 4c) were oppo-
site to those for the snow-free sensors, except for BH_E.
At BH_N and BH_S. SSOs were largest in winter (4.1 and
9.5 °C, respectively) and lowest in summer. At S3, the largest
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Figure 4. Annual and seasonal surface offsets calculated from sensors at 0.3 m depth. ASOs are shown for all the available years. SSOs are
the mean values for the available seasons for each logger listed in Table 2.
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Figure 5. Daily temperature records at 0.3m depth for snow-
covered sensors for the 2010-2011 and 2011-2012 hydrological
years.

SSO was in the fall. Fall SSOs were also relatively high at
BH N and BH_S. In contrast to SSOs at other snow-covered
sensors, SSOs at BH_E followed a similar pattern to that
recorded at the snow-free sensors, in that SSO values were
directly related to insolation duration.

From 2011 to 2012, the changes in ASO at snow-covered
and shady sensors such as BH E and BH N were greater
(+1.1°C) than they were at the snow-covered and south-
facing sensors (only 40.3 °C at S3). Conversely to the snow-
covered sensors, the ASO decreased at the snow-free sensors
from 2011 to 2012, with, for example, values of —1°C at
S2 and —0.3°C at E1. The maximum and minimum ASOs
for the different snow-free sensors varied with aspect, with,
for example, maximum ASOs in 2008 at W1 and W2, but in
2011 at S1 and S2.
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5.2 Daily temperatures at snow-covered sensors

Daily temperature curves for the snow-covered sensors are
smoothed compared to air temperature oscillation during
cold periods (Fig. 5). The S3 and BH_S temperature curves
were strongly smoothed from mid-November 2010 to Jan-
uary (BH_S) or April 2011 (gap for S3), and from early De-
cember 2011 to mid-May 2012. Both sensors recorded a pe-
riod of almost constant 0 °C conditions from April to mid-
May 2012. The temperature curve for BH N was strongly
smoothed until the summer, with a similar constant 0 °C pe-
riod for three weeks in July 2011. Although the BH_E tem-
perature curve from late September to February—March was
mostly smoother than daily air temperature curve, the two
curves were more closely coupled than they were at the other
sensors, as the oscillations in temperatures at BH_E were
in-synch with major changes in AT, such as the large drop
in temperature in December 2012. From September 2010 to
March 2011 and from November 2011 to February 2012,
the temperatures recorded at BH_E were lower than those
recorded at BH_N.

5.3 Snow cover and micro-meteorological influences

Normally on steep, snow-free bedrock in the high moun-
tains, the MAGST is higher than MAAT, mainly because
of direct solar radiation (Gruber et al., 2004b) but also due
to a contribution from reflected solar radiation from large,
bright glacier surfaces below measurement points (PER-
MOS, 2013). In the European Alps, the ASO can be up
to 10 °C on south-facing rock walls, whereas the maximum
ASO values recorded on steep rock walls in Norway are only
3°C, as there is less direct solar radiation at higher latitudes
(Hipp et al., 2014). In New Zealand, at similar latitude to the
Alps, Allen et al. (2009) reported a maximum ASO value
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of 6.7°C. This lower value is probably the result of reduced
direct solar radiation due to the influence of the oceanic cli-
mate and related frequent cloud cover. Most of the surface
sensors used in the above studies were installed in snow-
free conditions in order to test energy balance models (Gru-
ber et al., 2004b) or for statistical fitting (Allen et al., 2009;
Boeckli et al., 2012). At the AdM, the ASO patterns of snow-
covered sensors at snow-covered sensors differed from those
at snow-free sensors, mainly due to decoupling from atmo-
spheric conditions during the winter season and the lower
surface albedo of the snow-free sensors.

The differences in ASOs between snow-covered and
snow-free sensors on similar aspects show that snow has a
substantial effect on the annual energy balance. According to
empirical and numerical studies (Hanson and Hoelzle, 2004;
Luetschg et al., 2008), snow cover must be at least 0.6-0.8 m
thick to insulate the rock surface from the air temperature,
but snow cover on steep rock walls is usually thinner than
this insulating threshold (Gruber and Haeberli, 2009). The
differences between BH_N and BH_E in terms of ASOs and
SSOs can probably be ascribed to variations in mean snow
cover thickness (Table 1), and demonstrate that the insulat-
ing effect of snow can occur locally also in steep rock walls.
On the north face, ASOs were higher at snow-covered sen-
sors (BH_N) than at snow-free sensors (N1 and N2), show-
ing that thermo-insulation by snow significantly increases the
MAGST. On the south face, ASOs were lower at the snow-
covered sensors (BH_S and S3) than at the snow-free sen-
sors (S1 and S2), indicating that snow lowers the MAGST.
This reduced warming effect could result from the combina-
tion of (i) thin snow cover with negligible thermo-insulation,
(ii) a higher surface albedo, and (iii) melt energy consump-
tion (Harris and Corte, 1992; Pogliotti, 2011). The latter two
factors seem to be prevalent at the AdM because snow cover
on the south face is often greater than 1 m thick during winter
(Sect. 3.2) leading to a marked smoothing of daily tempera-
ture oscillations (Fig. 5). These results extend previous stud-
ies on thin snow accumulations (Hasler et al., 2011a). The
importance of this reduced warming effect on sunny faces is
probably reinforced by the fact that snow is present for much
of the year at such altitudes, as suggested by (i) the high
fall SSOs (early snow accumulation) for snow-covered sen-
sors, (ii) their low summer SSOs, and (iii) by the nearly con-
stant temperature close to 0 °C in late summer (Fig. 5). This
constant 0 °C temperature may reflect the zero-curtain effect,
which results in the snow melting and retards the thawing of
the active layer, as has been described for snow-covered gen-
tle mountain slopes (e.g. Hanson and Hoelzle, 2004; Gubler
etal., 2011).

Different interannual changes were recorded at snow-
covered and snow-free sensors. The PERMOS study (2013)
has reported analogous differences in interannual variability
between rock walls and gentle snow-covered terrain. Inter-
annual changes at the snow-free sensors were mainly related
to differences in insolation due to cloud cover. It may be
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that differences in interannual changes from one aspect to
another are also due to variations in cloud formation from
year to year. Energy balance models have shown that con-
vective cloud formation can cause differences in the spatial
distribution of MAGST over a single rock peak (Noetzli et
al., 2007). On shady faces, the effect of solar radiation con-
trol is greatly reduced and snow cover may be the most im-
portant factor affecting interannual changes. Consequently,
the temperature at a snow-covered sensor can increase from
one year to the next if snow insulation from the atmospheric
temperature increases, while the temperature at a snow-free
sensor may drop due to reduced insolation. In the case of
sun-exposed and snow-covered sensors, such as S3. the bal-
ance between warming and cooling effects leads to smaller
interannual ASO changes than at sensors in shadier locations,
where temperature are mostly controlled by the warming ef-
fect of snow insulation. Thus, the influence of snow cover
on the surface temperature of high-altitude rock walls is a
due to a combination of topography, snow depth and micro-
meteorology.

6 Borehole records

Four years of data from the three boreholes allowed us to
describe daily temperature patterns (Fig. 6), mean annual
temperature—depth (7'(z)) profiles, and annual temperature
envelopes (i.e. the maximum and minimum daily tempera-
tures at each depth in 2011; Fig. 7). We focused on the active
layer and the permafrost thermal regime, paying special at-
tention to thermal effects related to snow cover and bedrock
structure. We discuss their possible influence on the active
layer and bedrock thermal regime.

6.1 Active layer

Active layer thickness (ALT) varied with aspect, with means
of ca. 3m at BH_E, 5.5m at BH_S, and 2.2m at BH_N
(Fig. 6). Interannual variability during the monitoring period
was ca. 0.7 m for each borehole (Table 3). Maximum ALTs
occurred in 2012 at BH_N (2.5 m deep) and in 2013 at BH_E
(3.4 m deep). At BH_S, data are missing for 2012 and 2013,
but 2010 and 2011 data show a maximum ALT in 2011 of
5.9m. The length of the thawing period, marked by continu-
ous positive temperatures at the uppermost thermistor, also
varied according to aspect. It was longest at BH_S, start-
ing in June (April in 2011), but with isolated thawing days
already in March (e.g. in 2012). In general, the surface at
BH_S refroze in October, but total refreezing of the active
layer did not occur until December in 2010 and 2011. The
2011-2012 freezing period was particularly mild and short
(3—4 months) at BH_S. This pattern was not as marked at
BH_E, which even recorded its lowest surface temperature in
2011-2012. BH_N had the longest freezing periods because
temperatures in the rock sub-surface remained positive only
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Figure 6. Daily temperature records in the AdM boreholes from December 2009 to December 2013.
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(B) of the AdM boreholes.

from June to October. In 2011, thawing did not start until
August. BH_E had the most balanced thawing and freezing
periods (ca. 6 months each).

The timing of maximum ALT depended on aspect and year
(Table 3). In 2010 and 2011, maximum ALT occurred earliest
at BH_E, even though the active layer was thicker at BH_E
than at BH_N. In 2012 and 2013, BH_N was the first site to
reach maximum ALT. In 2010, maximum ALT at BH_S oc-
curred very late, 3 months after BH_E. Although the BH_S
active layer had mostly thawed by mid-July, thawing contin-
ued steadily until the end of October. Maximum ALT always
occurred later at BH_S than at the other boreholes, but the
lowering of the 0 °C isotherm was more linear.
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6.2 Thermal regime

Annual temperature—depth 7 (z) profiles (Fig. 7a) revealed
different thermal regimes. The AdM’s Piton Central has both
warm (ca. —1.5°C at BH_S) and cold (ca. —4.5°C at BH_N)
permafrost (Table 3). Interannual changes were not similar in
every borehole. In BH_N and BH_E, the changes over 2010—
2013 generally followed the changes in MAAT all along the
T (z) profiles. For example, the T (z) profiles show consider-
able warming from 2010 to 2011 in response to the 2.3°C
rise in MAAT (Table 3). The BH_N 7'(z) profile in 2011
was significantly warmer than in other years for depths up
to 2.5 m; however it was colder than 2012 for depths greater
than 3 m and colder than 2013 for depths greater than 7 m.
In BH_S, the mean annual 7' (z) profile for 2011 showed
remarkably high temperature near the surface with positive
temperatures up to a depth of 1 m. Temperatures were higher
than in 2010 for the shallowest 6 m of the profile but slightly
lower than in 2010 below this depth.

The zero annual amplitude depth is > 10 m for every bore-
hole (Fig. 7b), which is consistent with other bedrock sites
in the European Alps (PERMOS, 2007). In 2011, the largest
amplitudes in daily temperature (peak to peak) at the sur-
face (>20°C) and at 10 m depth (1.6 °C) were at BH_E, and
the smallest surface (15.5°C) and 10 m (1.0 °C) amplitudes
were at BH_N and BH_S, respectively. In line with the sur-
face pattern, the minimum 7 (z) profile from the surface to
1.4 m depth was warmer at BH_N than at the sunnier BH_E
(Fig. 7b).

The minimum and mean annual 7 (z) profiles for BH_N
contain two distinct sections separated by an inflection at

www.the-cryosphere.net/9/109/2015/

101



Partie Il - Chapitre 3 -Caractérisation du permafrost des parois de I'Aiguille du Midi

F. Magnin et al.: Thermal characteristics of permafrost 117

Table 3. Borehole and air temperature records. ALT: active layer thickness. MART () ,: mean annual rock temperature at 10 m depth. MAAT:
mean annual air temperature.

Year BH_E BH_S BH N
ALT Max. ALT MARTom ALT Max. ALT MARTom ALT Max. ALT MART g, MAAT

[m] [dd mm] [°C] [m] [ddmm] [°C] [m] [dd mm] [°C] [°C]

2010 3.1 27.07 - 52 23.10 —14 1.8 28.08 —4.7 -9
2011 2.7 30.08 -38 5.9 22.10 ~1.5 23 18.09 —46  —67
2012 33 26.08 -36 - - - 248 26.08 —43 17
2013 3.4 08.09 -36 5.8 30.09 - 22 25.08 —45 =

ca. 2.5m deep (Fig. 7a). This coincides with an 8-10cm
width cleft encountered at this depth during the drilling oper-
ation. The temperature gradient is negative (—0.39°Cm™")
from the surface to the cleft, and then positive from the cleft
to 10m deep (from 0.16°C m~! to nearly isothermal). The
mean annual profiles for BH_E are almost linear and have
a temperature gradient of ca. —0.02°Cm™!. In the case of
BH_S, the upper parts of the annual 7'(z) profiles for 2010
and 2011 differ greatly, with an almost linear temperature
gradient of —0.07°C m~! in 2010, and a much steeper over-
all temperature gradient of —2.26°Cm~" in 2011.

6.3 Snow cover and bedrock discontinuity controls

The coexistence of warm and cold permafrost, and the op-
posite temperature gradients at BH_S and BH_N, probably
due to lateral heat fluxes, are in accordance with the results
of numerical simulations (Noetzli et al., 2007).

In terms of the permafrost thermal regime, the values
recorded at BH_N were below —4 °C, which is a value typi-
cal for high-latitude monitoring sites, such as those in Sval-
bard (Noetzli et al., 2014a), and the warmest boreholes of
the continuous permafrost zone in Alaska (Romanovsky et
al., 2014).

The spatial and temporal variability of ALT is consis-
tent with values reported for Swiss boreholes in bedrock
(PERMOS, 2013). For example, the thickness and timing
of the ALT in BH_E are similar to those recorded at the
Matterhorn—Hornligrat site (3295 ma.s.], vertical borehole
on a crest), with values ranging from 2.89 to 3.66 m be-
tween 2008 and 2010, and with maximum ALT occurring be-
tween early September and early October. Early studies con-
sidered that in bedrock slopes, changes in ALT are strongly
controlled by summer air temperature, as indicated by the
ALT at Schilthorn (2909 m a.s.l) which was twice as thick as
usual (from 4-5m to > 8 m) during the hot summer of 2003,
while there was no unusual increase in the ALT under the
debris-covered slopes, such as Les Gentianes moraine and
the Arolla scree slopes, located in the same area and at simi-
lar altitude (PERMOS, 2013).

The different patterns of ALT variability at the three AdM
boreholes (Table 3) suggest that the air temperature is not the
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only controlling factor. The relatively mild and short 2011—
2012 freezing period at BH_S may have been due to snow
insulation, as suggested by the subsequent period of con-
stant temperature from the surface to a depth of 3 m (Fig. 6).
This isothermal period coincided with the zero-curtain ef-
fect observed at the surface temperature from April to mid-
May 2012 (see Sects. 5.2 and 5.3, Fig. 5). As reported by
Hoelzle et al. (1999), thick, long-lasting snow cover reduces
both freezing of the active layer by insulating it from low
temperatures and thawing of the active layer by late snow
melting. Such an effect on the active layer freeze—thaw cy-
cles has been reported by studies in gentle mountain terrains,
but has not been observed in steep bedrock permafrost (Gru-
ber et al., 2004a). A comparison of temperature variations
at BH_E and BH_N clearly shows the effect of snow in-
sulation (Fig. 5). Most notably, winter surface temperatures
are always warmer and less variable at BH N than at BH E
(Fig. 5) and at depth (Fig. 7b). Snow appears to have a warm-
ing effect at depths of up to 1.4 m. In terms of ALT, the dif-
ferent trends between BH_E and BH_N during the period
2011-2013 (Table 3) may be due to the effect of long-lasting
snow cover at BH_N modifying its response to the climate
signal. Conversely, the reduced ALT at BH_E in 2011, in
contrast with BH_S and BH_N, may be the result of vari-
ations in the effect of summer snow fall on these different
faces. Unfortunately, the cameras and snow stakes that would
have allowed us to check this hypothesis were not installed
in 2012 (Sect. 3.2). Further studies are needed to verify this
hypothesis.

According to a modelling study, the interannual variability
of ALT is greater on sun-exposed faces, as they respond as
much to change in air temperature as to changes in solar ra-
diation (Gruber et al., 2004a). However, our data did not con-
form to this prediction, as the change in ALT at BH_S was
similar to the ALTs at the shadier BH_E and BH_N. Further-
more, BH_S experienced the smallest interannual changes at
10 m depth, and the shape of its 7'(z) profiles between 2010
and 2011 did not follow the trend of the MAAT signal at
depths between 6 and 10 m. This may be due to the consump-
tion of latent heat. In fact, previous studies have attributed the
delaying and dampening effect of latent heat consumption to
the thermal response of bedrock permafrost (Kukkonen and
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Figure 8. Seasonal T'(z) profiles for winters (December to Febru-

ary) and summers (June to August) recorded in BH_N.

Safanda, 2001; Wegmann et al., 1998; Noetzli et al., 2007).
Field observations during drilling revealed the presence of
wet-detritic materials in the fractures in BH_S, suggesting
that latent heat may be consumed by phase changes between
interstitial water and ice. Evidence for latent heat consump-
tion at BH_S is supported by the temperatures in the bore-
hole, which are around the values required for phase-change
processes. Snow accumulation and melting on the south face
are an obvious source of water to supply bedrock discontinu-
ities.

Interannual changes at BH_E and BH N followed varia-
tions in MAAT all along their profiles (except for BH_N in
2011) suggesting that latent heat consumption did not occur
(Fig. 7a). From 2010 to 2011 the BH_N T (z) profile warmed
significantly above the cold inflection. This followed MAAT
(Table 3), but the colder conditions below the inflection were
not in accordance with the climate signal. Hence, the frac-
ture seems to act as a thermal cutoff between the surface
layer and the deep bedrock. The sharp inflection in the pro-
files at the fracture depth, which is especially prominent in
the mean and minimum annual 7'(z) profiles, indicates that
the fracture locally cools the rock. Mean annual tempera-
ture is even lower at depth of 2.5 m than it is at the surface,
which, as explained above, is probably insulated by the snow
cover. Seasonal temperature profiles for BH N (Fig. 8) show
arelatively large difference between the temperature gradient
above and below the fracture depth during winter (December
to February) and a much smaller difference during summer
(June to August). In winter, the temperature gradient above
the fracture depth was quite low (between 0.5 and 0.9°Cm™!
between 0.3 and 2.5m, depending on the year), but much
higher at greater depth (between 5.1 and 6°Cm™~! between
2.5and 3m, 6.3°Cm™~! between 3 and 4m, and >4°Cm™!
down to 7m). In summer the difference in temperature gra-
dients was much less marked, although there was still a sub-
stantial change in temperature gradient at the fracture depth.
The mean gradient stepped up from between —1.4°C and
—2°Cm~! between 0.3 to 2m depth, to between —2.3 to
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—5.1°Cm~! between 2 and 2.5m depth. The temperature
gradient remained relatively high (>2.4°Cm~! except in
2010) up to 4m depth, and then progressively decreased.
These observations suggest that the fracture provokes a heat
sink, with greater downward propagation in winter, and a
more localized effect in summer. This cooling effect may
be due to air ventilating through the open fracture, a pro-
cess that has been shown to have an important cooling effect
on steep rock wall permafrost (Hasler et al., 2011a). In our
study this cooling effect was greater when the air tempera-
ture was low. Nevertheless, despite this cooling effect, water
percolation can occur along the fracture and heat advection
could locally warm the rock (Hasler et al., 2011b). However,
the temperature data for BH_N do not provide any evidence
for this. The temperature profile for BH_E is generally linear
indicating that conduction is the dominant heat transfer pro-
cess (Williams and Smith, 1989). Thus, active layer thickness
and timing and permafrost temperatures at the AdM are con-
trolled by a number of factors that interact with each other,
including snow cover, latent heat consumption (which delays
and dampens short-term responses to climate signals), and
cooling effect due to air ventilation within open fractures.

7 Conclusions

The high altitude, morphology and accessibility of AdM
make it an exceptional site for investigating permafrost in
steep rock walls. A monitoring network installed on the AdM
to investigate the thermal effects of topography, snow cover
and fractures on permafrost provided 8 years of rock sur-
face temperature and 4 years of borehole temperature data.
The results of our analyses of this new data set supported the
findings of previous field studies and a number of numerical
experiments:

— The thermal characteristics of the AdM’s rock walls are
typical of steep bedrock permafrost. The spatial vari-
ability of surface temperature, active layer thickness and
timing, and the permafrost thermal regime are mainly
controlled by topography.

— Borehole temperature data confirm the characteristics of
the sub-surface thermal regime predicted by numerical
experiments, in particular the coexistence within a sin-
gle rock peak of warm and cold permafrost, which gen-
erates lateral heat fluxes from warm to cold faces.

— MAGST around a single rock peak is controlled by
micro-meteorological parameters (variable cloud for-
mation from year-to-year) when the rock face is snow
free, and by local accumulations where there is snow on
the face. Snow-free areas and snow-covered areas can
show opposite trends.
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— Surface temperature data confirm that thin (not-
insulating) snow cover can lower the surface tempera-
ture due to the low snow surface albedo.

Our results also extended the results of previous studies:

— Sensors with thick snow cover showed evidence of a
similar thermo-insulation effect to that found on gentle
mountain slopes, with smoothing of daily temperatures
in winter, a melting period marked by constant surface
temperature of around 0 °C, reduced freezing of the ac-
tive layer in winter, and delayed thawing of the active
layer in summer.

— Thick snow accumulations warm MAGST of shady ar-
eas and increases interannual changes compared with
sunny areas which are cooled by snow blocking solar
radiation, and where interannual changes are reduced
by the balance between the opposite effects of thermo-
insulation and strong albedo.

— Open fractures have a strong, localized cooling effect,
possibly due to air ventilation within the fracture. This
cooling effect is greater in winter and the heat sink
mainly affects the 3—4 m below the fracture.

8 Further developments

The thermal characteristics of the AdM illustrate the com-
plexity of the processes controlling the thermal regime of
shallow layers in rock wall permafrost. Modelling these pro-
cesses represents a major challenge but the data presented
here provide a step towards achieving this goal. Studies into
the controlling effect of snow cover are needed in order to de-
termine the impact of thick accumulations and summer snow
fall on ALT and permafrost changes. The current research
project has already collected a large amount of data, includ-
ing picture showing the evolution of the south and north-
east faces of the AdM, snow-stake measurements, and bore-
hole records. Further analyses of these data would help im-
prove understanding of rockfall activity. Research into la-
tent heat consumption in compact bedrock may also pro-
vide insight into ALT thickness and timing on some snow-
covered rock walls, and into permafrost evolution over short
timescales. The BH_N fracture could be used to investigate
non-conductive heat transfers, for example by developing a
heat conduction scheme. Ground-penetrating radar measure-
ments of the northwest face, including BH_N, offer a de-
tailed picture of the bedrock discontinuities and provide use-
ful additional data for developing a heat flow model integrat-
ing bedrock structure. The combined use of crack-meters,
air temperature measurement, and borehole data provides a
promising avenue for developing understanding of the ther-
mal and mechanical factors affecting rock wall instabilities.
The data set presented here was used for evaluation of
statistical and numerical models designed to map the distri-
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bution of permafrost in the Mont Blanc Massif (Magnin et
al., 2015) and to predict the distribution and evolution of the
temperature field at the AdM over the next century (Noet-
zli et al., 2015). The statistical model will be used to deter-
mine bedrock temperatures and the related permafrost ther-
mal regime at rockfall locations in order to analyse the rela-
tionship between bedrock temperature and rock failures.
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3.3. Données et discussions complémentaires

L’analyse des séries temporelles de la température a la surface des parois et dans les forages
suggere des effets thermiques de la neige sur la couche active, et ceux de la fracturation ou
encore de la chaleur latente sur le permafrost. Des analyses complémentaires a la Publication 1
ont été réalisées a partir des données recueillies derniérement dans les forages, de données et
d’analyses supplémentaires. Elles mettent en évidence les effets possibles de processus encore
peu connus dans les parois alpines et difficiles a détecter dans les mesures de température, mais
dont la compréhension pourrait s’avérer essentielle pour appréhender I'évolution de la couche
active et du permafrost a court terme.

3.3.1. Les effets de la neige sur le permafrost de paroi

3.3.1.1. Réduction du gel hivernal : I'effet de l'isolation thermique

Les données des forages ont été actualisées et s’étendent désormais jusqu’a janvier
(février pour BH_N) 2015 (fig. 3.14).
L’hiver le plus chaud enregistré depuis le début des relevés dans les forages est I’hiver 2013-
2014 pour BH_N et BH_E, et I'hiver 2011-2012 pour BH_S, qui est le deuxiéme hiver le plus
chaud enregistré a BH_N et BH_E. Les relevés de la température de l'air sont manquants a
I'Aiguille du Midi pour 'hiver 2013-2014, en revanche, la station de Chamonix (sect. 3.1.2.2.a,
1042 m) confirme que c’est bien I'hiver le plus chaud enregistré sur cette période tandis que
2011-2012 n’est que le troisieme hiver le plus chaud (-14,8°C de moyenne entre décembre 2011
et février 2012 a I’Aiguille du Midi), 'hiver 2010-2011 étant le deuxieme (-13,8°C a I’Aiguille du
Midi). Cette différence entre la température de 'air et la réponse des parois implique I'influence
de facteurs supplémentaires. A BH_S, I'isotherme -2°C atteint une profondeur de 10 m en 2010-
2011, >6m en 2013-2014, et a peine 4 m l'hiver 2011-2012, pourtant plus froid que les
précédants. Cette pénétration réduite du gel hivernal est donc tres probablement induite par
l'isolation thermique de la neige, variable d’'un hiver a l'autre. La période de température
constante entre -1 et 0°C qui suit (avril 2012) est attribuée au zero-curtain effect (sect. 5.3 de la
Pub. 1), ce qui soutient cette interprétation.
Dans BH_N, cette moindre propagation du froid est également visible, avec un isotherme -5°C qui
n’atteint pas non plus 10 m de profondeur en 2011-2012 contrairement aux deux années
précédentes. L'isolation thermique de la neige est la aussi certainement responsable du moindre
gel au cours de cet hiver, mais les différences avec les autres hivers sont réduites, probablement
parce que la superficie couverte par la neige est plus restreinte que sur la face sud. Dans BH_E,
ces différences d’'un hiver a I'autre sont moins visibles puisque l'isotherme -4°C atteint toujours
10 m de profondeur, trés certainement du fait de la moindre épaisseur d’accumulation nivale sur
cette face qui ne permet pas l'isolation thermique (sect. 5.3 de la Pub. 1). Les accumulations <0,6
m sont considérées comme un facteur refroidissant des parois (Luetschg et al, 2008 ; Pogliotti,
2011 ; Hasler et al,, 2011a). De ce fait, la face NE, largement recouverte de neige <0,6 m (sect. 2
et tab. 1, Pub. 1) est trés probablement plus froide que si elle n’était pas affectée par la neige,
mais sans élément de comparaison avec BH_E (mesure ou modélisation dans les mémes
conditions topographiques mais sans neige), il est difficile d'identifier ce refroidissement
général.
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Figure 3.14. Evolution journaliére de la température (°C) dans les forages depuis le début des relevés.

Ces observations soulignent que la neige est vraisemblablement un facteur important dans
I’évolution de la couche active des parois de haute montagne. Bien que son effet soit hautement
variable, il semblerait que I'effet thermo-isolant d’'une accumulation de neige épaisse puisse étre
suffisamment significatif et continu au cours de la saison pour atténuer le gel hivernal a I'image
des terrains alpins enneigés en hiver (Hanson et Hoelzle, 2004 ; sect. 6.3 de la Pub. 1). De ce fait,
la couche active d’'un hiver relativement froid peut présenter des températures plus élevées
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qu’'un hiver relativement chaud si l'isolation thermique de la neige y est plus importante. Une
analyse détaillée des relevés photographiques des faces sud et NE (sect. 7.1.2) pourrait
permettre de confirmer cette interprétation.

3.3.1.2. Réduction du dégel estival : deux processus possibles

a. Chutes de neige estivales

Les changements interannuels de la couche active varient d’'un forage a I'autre. Par exemple,

la couche active de BH_S et BH_N s’est épaissie en 2011 en réponse a 'augmentation de la
température de l'air par rapport a 2010: +2,5°C en hiver, + 2,9°C au printemps, +0,3°C en été et
+3,9°C a 'automne. L'augmentation de la température estivale est la plus faible, mais les maxima
de couche active ont été observés en septembre et octobre 2011 pour BH_N et BH_S,
respectivement. Le mois d’aotit 2011 fut plus chaud de 2,5°C que 'année précédente, et le mois
de septembre fut 3,1°C plus chaud, ce qui explique I'approfondissement de la couche active de
ces forages en 2011. En revanche, BH_E connait une réduction de I'épaisseur de sa couche active
entre 2010 et 2011, ce qui indique l'influence de facteurs additionnels, comme les chutes de
neige estivales. Les appareils photos automatiques n’étaient pas encore installés en 2011, I'effet
possible des chutes de neige estivales sur la couche active a été appréhendé via les offsets de
surface journaliers, i.e. la différence entre la température de la roche a 30 cm de profondeur et la
température de l'air. Ceux-ci sont rapprochés des épisodes de précipitation a Chamonix (1042
mm) entre juillet et octobre 2011 (fig. 3.15). Bien que ces précipitations soient enregistrées dans
le fond de vallée, elles donnent une indication des chutes de neige possibles en haute altitude —
la température de l'air est également représentée sur la figure 3.15 afin de déterminer le
caractere neigeux de ces précipitations.
Plusieurs périodes de refroidissement ont été détectées par des offsets de surface journaliers
plus faibles que la moyenne de l'offset de surface de la période (fig. 3.15). Dans quelques rares
cas, l'offset de surface est méme <0°C, indiquant alors que la paroi est plus froide que I'air. Ces
périodes de refroidissement (n°1 a 4, fig. 3.15) sont généralement postérieures ou
concomitantes a des épisodes de précipitations. Au cours de ceux-ci, la température de I'air est
souvent proche ou inférieure a 0°C, ce qui suggére des précipitations neigeuses. Les offsets de
surface peuvent étre contradictoires d'un forage a I'autre. BH_E présente fréquemment un offset
de surface inférieur a sa moyenne périodique alors que les deux autres forages ont un offset
supérieur,a l'exemple des moments 1 a 4 (fig. 3.15) qui suivent tous un épisode de
précipitations. Ces différences de réponse signifient donc qu'en ces moments, BH_E subit un
refroidissement quand les autres forages subissent un réchauffement. Le maximum de couche
active survient relativement tot a BH_E comparativement aux autres forages (22 octobre pour
BH_S), au cours d’'une période de refroidissement pendant des épisodes de précipitation. Il est
donc possible que des chutes de neige aient refroidi cette face et atténué le signal climatique, ce
qui aurait conduit a une réduction de I'épaisseur de couche active.
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Figure 3.15. Evolution journaliére (juillet-septembre 2011) de l'offset de surface pour chacun des trois
forages, des cumuls journaliers de précipitations a Chamonix (1042 m), et de la température de l'air a
I'Aiguille du Midi. Les lignes horizontales en tiretés indiquent la moyenne de l'offset de surface pour la
période affichée et pour chacun des trois forages. Les aplats de couleur indiquent les périodes ou ['offset
journalier est plus faible que la moyenne.

Cette hypothése sous-entend que les précipitations estivales aient eu un effet insignifiant sur
BH_S et BH_N. L’accumulation nivale au niveau de BH_N se restreint sur une vire et la surface de
la paroi enregistrant le signal climatique qui affecte la couche active est donc majoritairement en
contact direct avec I'atmosphére. Dans ce cas, les accumulations occasionnelles de neige en été
n’affectent pas I'ensemble de la surface de la paroi, bien que 'accumulation plus épaisse et plus
constante en hiver puisse affecter le gel et dégel de la couche active (sect. 3.3.1.1). Pour BH_S,
I'accumulation nivale est bien plus étendue, d’ou un effet généralement refroidissant des
précipitations estivales similaire a celui proposé pour BH_E (fig. 3.15). En revanche, la face sud
étant largement exposée au rayonnement solaire, il est possible que les précipitations estivales
soient rapidement suivies d'une période de fusion, quand la face NE, moins ensoleillée, conserve
la neige avec son effet refroidissant plus longtemps. Afin de vérifier cette hypothese, les
modalités d’enneigement estivales ont été analysées au cours des périodes disponibles. La figure
3.16 montre I'évolution du manteau neigeux apres deux épisodes de précipitations en été sur les
faces sud et NE. La neige disparait rapidement au sud alors qu’elle fond bien plus lentement sur
la face NE. Ces périodes relativement longues d’enneigement pour BH_E, avec un albédo élevé de
la face NE au cours de la période la plus ensoleillée de I'année, sont donc possiblement
responsables de cette diminution de I'épaisseur de la couche active de BH_E en 2011, alors que
les chutes de neige n’ont eu que peu d’influence sur BH_S et BH_N.

L’été 2014 a été particuliérement froid dans les forages, avec la plus faible épaisseur de couche
active enregistrée depuis le début des relevés : 4,8 m a BH_S, 2 m a BH_E et au plus 1,3 m a BH_N
— mais en fait quasi-inexistante pour ce dernier forage (fig. 3.14). La température de I'air
enregistrée au cours de 1'été 2014 est pourtant la 2éme ]a plus basse enregistrée. Cette réduction
significative et généralisée de la couche active, pourrait aussi résulter des chutes de neige
estivales, 'été 2014 ayant été particulierement perturbé. En revanche, on peut constater que les
isothermes -4°C a BH_N, -1°C a BH_S et -3°C a BH_E, atteignent une profondeur équivalente a
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celle des autres années dans ces forages, sans doute en réponse a I'ensemble de 'année 2014, la
plus chaude enregistrée sur la période d’observation.

17.07.2012

BH_S

BH_E

BH_S

BH_E

Figure 3.16. Evolution du manteau nival suite a deux épisodes de précipitations estivales sur les faces sud
(BH_S) et nord-est (BH_E) enregistrée par les appareils photos installés en janvier 2012.

b. Fusion tardive

La neige peut aussi étre impliquée dans la réduction de I'épaisseur de couche active
lorsque la fusion tardive du manteau neigeux protége la paroi du fort rayonnement pendant une
partie de la saison estivale (sect. 5.3 de la Pub. 1). La réduction de la couche active en 2013 par
rapport a 2012 pour BH_N, non observée a BH_E, peut potentiellement étre induite par une
fusion nivale tardive a BH_N qui aurait retardé le dégel de la couche active a la surface. Cette
hypotheése reste toutefois difficile a vérifier car les enregistrements de température de I'air par
Météo France ont été interrompus a I'Aiguille du Midi au cours du printemps et de I'été 2013,
aucun enregistrement photographique n’est effectué sur cette face, et aucun zero-curtain effect
n’'a été enregistré dans I'évolution journaliére de la température. En revanche, tout comme la
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réduction du gel hivernal, cette hypothése de retardement de la fusion estivale est soutenue par
les observations réalisées sur les terrains alpins moins raides ou I'accumulation saisonniere
pérenne contrdle significativement le régime thermique du permafrost (Hoelzle et al., 1999). 11
est par ailleurs possible que la couche active de I'été 2014 combine une fusion tardive de la
neige hivernale avec des chutes de neige estivales. Cette hypothése est cohérente avec les flux de
chaleur calculés pour la figure 3.19 et présentées dans la section 3.3.2.2.

3.3.2. Effet de la fracturation sur la diffusion thermique

3.3.2.1. Contréle de la chaleur latente

L’évolution de la température a BH_S, qu’elle soit journaliere ou annuelle, semble mettre
en évidence une diffusivité thermique moindre que dans les deux autres forages (sect. 6.3 de la
Pub. 1). Les profils T(z) moyens annuels tres variables entre 2010 et 2011 témoignent d'une
variabilité de la conductivité thermique (fig. 7 de la Pub. 1). La partie supérieure du profil 2011
est cohérente avec le signal climatique (+2,3°C entre 2010 et 2011), a I'inverse de sa partie
inférieure, le profil 2011 étant plus froid qu’en 2010 a partir de 6 m de profondeur. Il semblerait
alors que le signal de 2011 n’ait pas atteint la partie inférieure du profil, contrairement a BH_N
et BH_E, dont I'évolution est en accord avec le signal climatique du sommet au bas du profil T(z)
sur les années disponibles. Comme du matériel détritique humide a été trouvé dans les fractures
de la face sud pendant le forage, les effets de la chaleur latente associés aux changements de
phase de I'eau interstitielle apparaissent comme le facteur le plus probablement responsable de
cette moindre diffusivité observée a BH_S. La consommation de chaleur latente retarde la
diffusion du signal (Kukkonen et Safanda, 2001 ; Wegmann et al., 1998), mais ses effets sur les
changements a court terme dans les parois sont encore ignorés. Ce processus, connu dans les
formations superficielles, est causé par les changements de température et d’état de la glace qui
occupe les volumes entre les blocs rocheux ; la consommation de chaleur latente s’y traduit par
des périodes de température constante a 0°C (Hanson et Hoelzle, 2004) associée a celle du zero-
curtain effect. En paroi, la quantité de glace est tres inférieure a celle des formations
superficielles, d’'ou un zero-curtain effect moins marqué. La figure 3.17 montre cependant un
zero-curtain effect par exemple pour les températures a 0,74 et 1,04 m de profondeur en juin
2012, a 0°C pendant plusieurs semaines, avant de devenir positives et de rattraper les
oscillations enregistrées par le capteur supérieur. Les capteurs a 1,34 et 1,64 m de profondeur
montrent un zero-curtain effect de seulement quelques jours, celui a 2,14 m de profondeur dure
environ deux semaines en juillet. Ces zero-curtain effects indiquent une consommation de

chaleur latente.
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Figure 3.17. Evolution de la température journaliére @ BH_S entre mai et aotit 2012.

3.3.2.2. Effets de la ventilation de I'air

La fracture a 2,5 m de profondeur de BH_N observée lors du forage ne contient
certainement pas de glace. Elle marque les profils T(z) par une inflexion froide et induit des
changements dans le gradient thermique qui est élevé en-dessous de la fracture, notamment en
hiver, ce qui témoigne d’un effet refroidissant attribué a la ventilation de I'air au sein de cette
fracture (sect. 6.3 de la Pub. 1). Cette hypothése est renforcée par l'oscillation marquée de la
température du capteur a 2 m de profondeur comparativement aux capteurs supérieurs (fig.
3.18), qui témoigne d’'une perturbation dans le flux thermique conducteur. Le caractere froid de
cette perturbation, principalement visible dans les profils T(z) annuels, rend un effet de la
ventilation d’air dans cette fracture plus probable que celui de la circulation d’eau.

/

j
Température [°C]
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Temps [mm.aa] Temps [mm.aa]

Figure 3.18. Evolution journaliére de la température dans BH_N pendant deux mois de I'hiver 2011-2012 et
de I'été 2013 (voir fig. 3.17 pour la légende des couleurs).
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La figure 3.19 illustre, en complément de la Publication 1, la variation du gradient thermique au
cours du temps en supposant une conductivité homogene le long du profil et en résolvant

I'équation du flux vertical de chaleur (Qg, W m2) pour chaque pas de temps (Williams et Smith,
1989) a partir des enregistrements journaliers de température (T):

Qg =—Kx Z—Z Equation (3.1)
avec la conductivité thermique (K) définie a 2.7 W m-1 K- d’aprés des valeurs standards pour
les roches granitiques (Pogliotti et al., 2008; Cermak et Ryback, 1982).
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Figure 3.19. Evolution journaliére des flux de chaleur (W.m=) dans les trois forages depuis le début des
relevés.

Globalement, les valeurs les plus importantes sont enregistrées a la surface, sous l'influence
directe du signal climatique. Cependant, on observe qu’'a 2,5-4 m de profondeur de BH_N se
trouvent les gradients thermiques les plus élevés du forage. En hiver, ceci se traduit par un
gradient négatif, c’est-a-dire que la chaleur est conduite de la profondeur vers la fracture située a
2,5 m de profondeur, le gradient étant particulierement élevé a ce niveau. La fracture induit
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alors une forte déperdition de chaleur : elle refroidit significativement les couches sous-jacentes.
La déperdition de chaleur est par ailleurs plus importante au niveau de la fracture qu’'a la
surface, cette derniére étant isolée par la neige. On constate par exemple les faibles flux de
chaleur a proximité de la surface de BH_N pendant I'été 2014 tandis que les autres forages sont
marqués par des échanges de chaleur plus importants, qui confirment 'Hypothese 1 de la
section 3.3.1.2.b sur les effets de la neige dans la profondeur de couche active cette année la. En
été, le gradient thermique est plus élevé quelques décimeétres au-dessus de la fracture, et a
I'automne, le gradient thermique peut étre opposé de part et d’autres de la fracture. Une
interprétation plus approfondie sur la nature des flux thermiques requiert toutefois de combiner
cette étude des données de terrain avec un modéle de conduction thermique afin de déterminer
la part des flux par conduction et ceux non-conducteurs.

Les effets de la neige et de la fracturation déja mis en évidence dans la Publication 1 ont
été discutés dans de plus amples détails. Les effets d’isolation thermique des accumulations de
neige épaisses et les effets refroidissants de chutes de neige estivales sur la couche active sont
visibles dans les relevés de température dans les forages. Une analyse détaillée des
enregistrements photographiques des faces sud et NE pourrait aider a vérifier ces
interprétations. De la méme maniere, les effets variables de la fracturation selon le remplissage
des discontinuités sont suggérés mais la comparaison des relevés de température avec des
modeles de diffusion thermique pourrait enrichir cette discussion. Ces outils d’analyses
complémentaires seront alors présentés dans le Chapitre 7.

Conclusion du Chapitre 3

Le site de TAiguille du Midi est remarquable tant pour ses caractéristiques
géomorphologiques que pour la diversité de ses installations de monitoring. Il est représentatif
des sites de parois a permafrost des Alpes, avec une température de surface variant sur une
gamme de 8°C, une profondeur de couche active qui varie d’environ 2 m a pres de 6 m en
fonction de I'exposition, et la coexistence d'un permafrost de types chaud et froid. L'analyse de
huit ans de mesure de la température a la surface des parois et de cing ans de relevés jusqu’a 10
m de profondeur confirme les premieres études sur la température des parois alpines, et
notamment les caractéristique déterminées a partir de simulations numériques comme les flux
de chaleur latéraux des secteurs les plus chauds vers les plus froids.

Les accumulations de neige ont des effets variables sur la température de surface en fonction de
I'épaisseur et de I'exposition. Les accumulations >0,5-0,6 m isolent la paroi en hiver et peuvent
retarder le dégel de la couche active en été. Les chutes de neige estivales interviennent tres
probablement dans la formation et I'épaisseur de la couche active, interagissant ainsi avec le
signal de la température de l'air. La fracturation semble avoir une incidence variable selon le
remplissage des fractures. Une fracture ouverte en face nord montre un effet de raccourci
thermique entre l'air et la profondeur de la paroi, avec un effet refroidissant significatif. Sur la
face sud, des évidences de consommation de chaleur latente sont identifiées et sont cohérentes
avec le remplissage des fractures par du matériel détritique saturé en eau. L’essentiel de ces
observations a été publiée en 2015 dans la revue The Cryosphere. Cette étude confirme

115



Partie Il - Chapitre 3 -Caractérisation du permafrost des parois de I'Aiguille du Midi

I'Hypothése 1 (sect. 2.1.2.1) des effets tres variables de la neige et de la fracturation sur le
permafrost des parois rocheuses.

Ces observations sont essentielles a la compréhension des processus thermiques actifs dans la
morphodynamique des parois alpines car ils permettent de comprendre les modalités de
distribution et d’évolution du permafrost et de la couche active a une échelle tres fine. Elles
mettent en évidence les processus principaux qui doivent étre quantifiés (effets de la neige selon
la topographie, et de la fracturation selon le remplissage) pour étre intégrés a des modeéles
physiques permettant de tester et comprendre leur role dans le systéme thermique (sect. 7.1.2.;
7.3;7.4.3).

Les données ici présentées sont utiles pour I'’évaluation du modéle de distribution du permafrost
dans le massif du Mont Blanc (chap. 4) et pour I'analyse des écroulements rocheux survenus
pendant la période d’enregistrement de la température (chap. 6).
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Summary of Chapter 4

Modelling of permafrost distribution
in the Mont Blanc massif rock walls

This chapter tests our Hypothesis 2 on the interest of high resolution DEM for modelling
permafrost distribution in steep alpine rock walls at the local scale (rock face), and for model
validation. Two kinds of modelling approaches have been developed for mountain permafrost. First,
empirico-statistical models (fig. 4.1) were fitted for gentle mountain slopes using BTS
measurements, rock glacier inventories or other permafrost evidences. These models were
developed in the 1970s to formulate rule of thumbs (fig. 4.1) and were later implemented in GIS
environments for permafrost mapping. The first statistical model developed for alpine rock walls at
the Alpine scale, the “rock model” (fig. 4.2), calibrated with >50 MARST measurement points, 1961-
1990 MAAT data and PISR data calculated from fisheye pictures (insert 4.1), is a sub-model of the
Alpine-wide permafrost model: APMOD (fig. 4.3) that generates the Alpine-wide permafrost index
map (APIM) on the 30-m-resolution ASTER-GDEM to map a permafrost index area. As it covers the
entire Alpine Range, the APMOD can be applied to specific areas with local input data. Second,
physic-based models have been developed to simulate the processes that govern permafrost
distribution and changes such as energy balance processes between the atmosphere and ground
surface (fig. 4.5), and heat diffusivity in the ground in various dimensions, from 1D (fig. 4.6) to 3D
(fig. 4.7). These models are more complex and require a high amount of input data that complicate
their validation. They are relevant to simulate in various time and space scales, and allow for
sensitivity analyses. They were the first approach used for rock walls as the thermal system is
simplified by the absence of ground cover and non-conductive heat transfers. Combination of
energy balance forced with climatic scenario and heat conduction scheme in 3D has allowed a
better understanding of the topographical control in rock wall permafrost distribution and
changes (insert 4.2).

In this study, we implement the “rock model” on a 4-m-resolution DEM (RGD 73-74, RMSE 3-4 m) of
the French part of the MBM (fig. 3 of Pub. 2) with 1961-1990 MAAT recorded in Chamonix (1042 m
a.s.l) and a mean lapse-rate of -0.53°C.100 m-! that corresponds to the value calculated between
Chamonix and the AdM for 2007-2012. Modelling procedure is displayed in fig. 4.9 and in fig. 5 of
the Publication 2. The differences in representations of the topography between the 4-m and 30-m-
resolution DEMs are shown in figure 6 of the Publication 2. The MARST is calculated from GIS-
computed PISR and mapped MAAT using the parameters of the “rock model”. Then, an offset term
from -0.5°C in most shaded faces to -2.5°C in most sun-exposed faces is applied to account for
effects of thin snow covers and fractures in the bedrock thermal regime, and to obtain MART (Mean
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Annual Rock Temperature below the active layer). Only the rock walls with a >40° slope are
considered to calculate the index area from MART. Permafrost index area is calculated using the
normal distribution function with the standard deviation of the rock model: o = 1.66°C. The index
0.5, which means 50% of chance that the given pixel corresponds to permafrost presence, is the
MART = 0°C. It indicates permafrost occurrence in common bedrock conditions, partly fractured
and snow covered (n°2 in fig. 4.10). The index 0.9, (MART = 0 - 1.28 o), which means 90% of
permafrost occurrence for the given pixel, indicates permafrost in all conditions, including the
warmest conditions such as vertical and hard rock faces with reduced cooling effects of snow and
fractures (n°1 in fig. 4.10). The index 0.1 (MART = 0 + 1.28 o) indicates permafrost occurrence only
in favourable conditions induced by a high degree of fracturing and large effects of snow cover (n°3
in fig. 4.10). To evaluate the interest of high resolution DEM, we compared the “rock model’ outputs
on the 4-m and the 30-m resolution DEMs (fig. 8 of Pub. 2). Differences in modelled MARST
(MARSTmoa) can reach up to 2°C in the steepest areas. We also apprehended the effects of
hillshading (fig. 9 of Pub. 2) as the 4-m-resolution DEM does not cover the entire massif: predictions
on high summits at the Italian and Swiss borders appear to be satisfactory even though the effects
of the opposite mountain flanks on PISR are not taken into account. To evaluate the rock model, we
compared 43 multi-annual measured MARST points (MARSTmes) at the AdM to MARSTmoq at their
location: the mean bias between measured and modelled values is only of -0.21°C, this value
balances a mean bias of -1.34°C for sun-exposed sensors and of +0.37°C for shaded faces (fig. 10 of
the Pub. 2). Comparison of the topographical settings of the MARST s and those of the DEM at
their location is shown in fig. 7 of the Publication 2. The final permafrost index area map (the CIP-
MB: “Carte d’Indice du Permafrost des parois du massif du Mont Blanc”) and the statistical
distribution of permafrost are displayed in figure 4.12 and figure 12 of the Publication 2 whereas
the tab. 4.2 summaries the data from model evaluation. Tables 1 and 2 of the Publication 2
summarize the permafrost distribution according to index values, elevation and aspects. Index 0.5
starts from 2300 and 2700 m a.s.l. on N and S faces respectively. It covers the totality of the N faces
from 2600 m and of the S faces from 3200 m a.s.l. Index 0.1 starts from 1900 and 2400 m a.s.l on N
and S faces respectively. Index 0.9 covers the totality of N and S faces from 3000 and 3600 m a.s.l.
respectively. Permafrost mapping at 4-m and 30-m resolution is compared in figure 14 of the
Publication 2 and shows that the CIP-MB seems realistic at the rock face scale whereas incoherence
between MARST distribution according to elevation and aspect are identified on the APIM.

Further analyses were conducted in order to pinpoint and discuss sources of errors in the
prediction. In S faces, the modelled MARST is always colder than the measured MARST, even for
sensors below a snow cover with a cooling effect (fig. 4.14). This suggests that a bias correction
could improve the model output. However, on N faces, the model is warmer than measured values
at snow free sensors but colder at snow covered sensors. Thus, a bias correction does not seem
relevant as only a few points are available by aspect to constrain the calculation. On top of that, the
bias calculation bears a source of error in the adjustment of MARSTmoa to 1961-1990 by
considering that only air temperature influences MARST changes. Finally, errors are also induced
by the application of the offset term (from -0.5 to -2.5°C) as the offset values injected in the model
are not consistent with values measured at the AdM (fig. 4.16, tab. 4.3), the latest being influenced
by lateral heat fluxes whereas the first one only considers a general effect of snow, fractures and
solar radiation. CIP-MB evaluation shows that it is too optimistic, similarly to the APIM.
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Chapitre 4

Modélisation de la distribution du
permafrost dans les parois du
massif du Mont Blanc

Ce chapitre présente le premier modele statistique développé pour les parois des Alpes,
son application au massif du Mont Blanc et la distribution du permafrost qu’il propose. Ce
modele empirico-statistique calibré a partir de mesures de température de la surface des parois,
de la température de l'air et de la radiation solaire incidente calculée, est implémenté sur un
modele numérique d’altitude (MNA) de 4 m de résolution couvrant la partie francaise et les
hauts sommets frontaliers du massif du Mont Blanc. L'intérét de la haute résolution spatiale
pour la modélisation du permafrost de paroi a I’échelle locale est analysé. La premiere section
fait I’état de I'art de la modélisation du permafrost alpin et de ses défis actuels afin de définir les
intéréts et limites du modele employé. La deuxieme section présente I'article autour duquel
s’articule ce chapitre : « Modélisation statistique du permafrost de paroi : application au massif du
Mont Blanc » accepté en février 2015 par la revue Géomorphologie. Elle est précédée d'un
résumé étendu qui fourni des informations complémentaires sur notre procédure de
modélisation. Une troisiéme section étend la discussion en analysant les sources d’erreur du
modeéle a partir des relevés de température a I'Aiguille du Midi.
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Une approche combinant monitoring, modélisation et géophysique

4.1. La modélisation du permafrost alpin : un état de I'art

Depuis une trentaine d’années, différents types et générations de modéles du permafrost
alpin ont été développés. Les premiéres approches statistico-empiriques, basées sur des
fonctions calibrées a partir de données de terrain, ont permis de cartographier le permafrost sur
un espace-temps donné avec le développement des systémes d’information géographique (SIG).
Ces modeles simplifient les relations physiques entre la température du substratum et les
parameétres qui la contrélent. Plus récentes, les approches a base physique résolvent les
équations des processus physico-thermiques complexes pour comprendre le fonctionnement du
permafrost a des échelles spatio-temporelles modulables. Elles ont été privilégiées dans les
parois alpines, en partie du fait du manque de données pour une calibration statistique. Elles
décrivent précisément les interfaces d’échanges de flux de chaleur: bilan d’énergie entre
atmosphere et surface du terrain et transferts thermiques entre la surface et la subsurface. Le
modele de distribution du permafrost dans les parois du massif du Mont Blanc utilise la
premiére approche statistico-empirique développée pour les parois des Alpes. Cette section
étend la section « La courte histoire de la modélisation » de la Publication 2.

4.1.1. Premiers développements : les modeles statistico-empiriques

4.1.1.1.  Approche historique

La détection de permafrost dans les Alpes a débuté avec la méthode BTS (Basal
Temperature of winter Snow cover ; sec. 1.1.2.1.c) introduite par Haeberli (1973). Elle consiste a
mesurer la température a 'interface sol-neige lorsque le manteau saisonnier est >0.8 m et isole
le substratum des conditions extérieures. Relativement facile a appliquer et trés peu couteuse,
cette méthode a été largement employée pour cartographier le permafrost dans les terrains
couverts par un manteau nival saisonnier. Complétée par des mesures géophysiques et des
observations de terrain, elle a permis de poser des regles empiriques (rules of thumb : Haeberli,
1975) pour déterminer la présence du permafrost en fonction d’'indicateurs (névés, glaciers
rocheux, etc.) et de caractéristiques topographiques (altitude, pente, couloirs a avalanche, etc.)
pour déterminer des classes de probabilité de sa présence (fig. 4.1).

Pente > 20° Pente < 20°

2000
Altitude [m] Altitude [m]

I Permafrost probable

Permafrost possible

Figure 4.1. Régles empiriques formulées par Haeberli (1975) pour déterminer la probabilité de permafrost
dans les terrains > et < a 20° de pente, et avec un manteau nival saisonnier Keller (1992).
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Avec le développement des SIGs, ces régles ont pu étre spatialisées, notamment grace aux
possibilités de calculs numériques qu'’ils offrent, comme celui de la pente et de I'exposition d'un
relief, ou encore le calcul de rayonnement solaire qui permet d’obtenir des valeurs théoriques de
radiation en tout point d'un modele numérique de terrain (MNT). Plusieurs générations de
programmes SIG ont été utilisées pour la cartographie du permafrost dans les Alpes, comme le
programme PERMAKART (ArcInfo) d’une résolution spatiale de 100 m (Keller, 1992), puis
PERMAMAP a 25 m (Hoelzle et Haeberli, 1995), et PERMAMOD qui integre des variables
supplémentaires comme la végétation (Fraunfelder et al., 1998).

Le développement des approches statistico-empiriques, de pair avec des données toujours plus
abondantes, a ainsi permis la construction de différents modeles basés sur des statistiques
simples. Ils ont été calibrés pour des régions spécifiques a l'aide de la méthode BTS,
d’'inventaires de glaciers rocheux et, plus tardivement a partir, de mesures de température du
sol ou de '’eau de source, notamment dans les Alpes (Imhof, 1996 ; Gruber et Hoelzle, 2001 ;
Lugon et Delaloye, 2001 ; Lambiel et Reynard, 2001 ; Cossart et al., 2008 ; Schrott et al., 2012), le
NW canadien (Bonnaventure et Lewkowicz, 2008 ; Lewkowicz et Ednie, 2004), la Sierra Nevada
espagnole (Tanarro et al., 2001), en Norvege (Heggem et al., 2005), Suéde (Ridefelt et al., 2008),
et Islande (Etzelmiiller et al., 2007). Toutefois, ces modeles se concentrent principalement sur
les formations superficielles ou des observations de terrain permettent une calibration. Il faut
attendre les travaux d’Allen et al. (2009) dans les Alpes de Nouvelle-Zélande pour qu’une
premiére calibration statistique soit formulée pour les parois, la ou seules les mesures directes
de température permettent une calibration.

4.1.1.2.  L’APMOD : premier modeéle statistico-empirique calibré pour les Alpes
et ses parois

Avec le développement des mesures en paroi dans les Alpes depuis le début des années
2000, une premiere base de données suffisante a permis la calibration d’'un modele de
distribution du permafrost de paroi a I'échelle de I'arc alpin : le rock model. Cette calibration a
utilisé la température annuelle moyenne a la surface des parois (TAMSP) mesurée sur différents
sites des Alpes. Il a été couplé a un second modele, calibré quant a lui pour les formations
détritiques avec un inventaire de glaciers rocheux : le debris model. Les données utilisées pour la
calibration de ces modeéles sont issues de la base de données réalisées dans le cadre du
programme PERMANET (sect. 3.1.2.1), qui visait a homogénéiser et trier les données ponctuelles
et les séries temporelles disponibles pour I'arc alpin (Cremonese et al., 2011). Le rock model est
un modeéle de régression linéaire multiple qui utilise la radiation solaire incidente potentielle
(RSIP) et la température annuelle moyenne de I'air (TAMA) pour expliquer la TAMSP. En effet, la
différence entre la TAMSP et la TAMA, c’est a dire I'offset de surface, croit avec I'augmentation
de la RSIP (fig. 4.2). Le rock model a été calibré avec plus d’'une cinquantaine de points de
TAMSP, la RSIP, calculée a partir de photos prises avec un objectif fisheye (enc. 4.1) pour
I'ensemble de ces points, et (iii) la TAMA de la période 1961-1990 homogénéisée sur une grille
de 1 km couvrant 'ensemble des Alpes (Hiebl et al,2009), avec un gradient adiabatique

standard de 0,65°C 100 m-1.
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Figure 4.2. Distribution des points d’offset de surface utilisés pour la calibration du « rock model » (Boeckli
etal, 2012a; modifié)

Le debris model a été calibré a partir de plus de 3000 glaciers rocheux et des valeurs de
précipitations et de température de I'air également issues du travail d’homogénéisation de Hiebl
etal. (2009).

Les deux sous-modeéles se combinent avec un ensemble de fonctions qui déterminent I'état
thermique des surfaces la ou trop peu de données sont encore disponibles pour une calibration
et ou la présence de permafrost ne peut étre détectée visuellement, comme les secteurs de blocs
végétalisés (fig. 4.3). Des valeurs d’offset de température sont appliquées afin d’estimer la
présence de permafrost pour ces secteurs sans calibration, pour estimer la température en
profondeur des parois a partir de la température de surface, et pour prendre en compte le
gradient thermique le long de I'extension altitudinale des glaciers rocheux.

Q\{;\Q\\ > 3000 glaciers > 50 points de
@@ rocheux MARST/TAMSP

Precipitations MAAT/TAMA PISR/RSIP

DONNEES
D’ENTREE

MODELES

Glacier rocheux: MARST / TAMSP:
Intact / Relicte Sou<0°C

I "
i 2 il

+0,5°C +2,5°C -0,5a-2,5°C
Indice surfacique de permafrost:
APIM

DONNEES
DE SORTIE 1

ANALYSE
DE SURFACE

OFFSET

DONNEES
DE SORTIE 2

Figure 4.3. Organisation de |’ « Alpine Permafrost Model ».

123



Partie Il - Chapitre 4 - Modélisation de la distribution du permafrost dans les parois du massif du Mont Blanc

L’ensemble de ces modeéles et fonctions constituent I'Alpine Permafrost Model (APMOD), premier
modele statistico-empirique a I'échelle des Alpes (Boeckli et al. 2012a). L'implémentation de
I'ensemble de ses fonctions permet de générer I'Alpine Permafrost Index Map (APIM ; Boeckli et
al, 2012b) a 30 m de résolution sur la base du MNA ASTER-GDEM (USGS, 2009). L’APIM
cartographie un indice surfacique de permafrost, c’est-a-dire qu’elle indique les surfaces ayant
un indice égal ou supérieur a un certain seuil (0,1 par exemple) a partir duquel la possibilité de
présence ou d’absence de permafrost doit étre interprétée. Ainsi, la lecture de '’APIM implique
une large part de subjectivité. Les clés d’interprétation de I’APIM sont détaillées par Boeckli et al.
(2012b), et celles propres au permafrost de paroi sont exposées dans la section 4.2.2.2. Du fait
de son emprise spatiale sur tout I'arc alpin, ’APMOD est susceptible d’étre initialisé avec d’autres
données d’entrée pour étre appliqué a I'une des régions qu'il couvre.

Les modeéles statistico-empiriques utilisent par définition des variables prédictives comme
proxies des processus physiques et leurs effets sur I'état thermique du substratum, sans les
simuler directement. Ils sont fiables a I’échelle de la calibration (prédiction sur un espace-temps
donné), mais non appropriés pour une extrapolation spatiale et temporelle.

Encart 4.1 - Photo fisheye et calcul de RSIP

Le calcul de la RSIP a partir de photos fisheye offre un résultat plus réaliste qu’a partir d'un calcul
SIG sur un MNT (Gruber et al., 2003). Dans le cadre des travaux de modélisation réalisés sur les parois du
massif du Mont Blanc, des photos prises avec un objectif fisheye ont été réalisées pour 'ensemble des
capteurs de I’Aiguille du Midi (fig.4.4). Un appareil photo Nikon (Coolpix 900, objectif Nikon FC-E8) de
I'Université de Zurich a été monté sur une mini-plate-forme dotée d'une boussole et d’'une tige indiquant
un azimuth afin de pouvoir le positionner au niveau du capteur.

AR

; bjectif fisheye

Figure 4.4. Appareil photo avec objectif fisheye, et photo a I'emplacement du capteur E1.

Les photos recueillies sont ensuite traitées : I'horizon est digitalisé afin de calculer un facteur de portion
de ciel visible : le sky view factor (Zaksek et al, 2011). Suite a cette opération, l'orientation étant connue
grace a la tige d’azimuth, une valeur de rayonnement solaire est calculée, et peut étre utilisée pour
connaitre la RSIP théorique a I'emplacement du capteur.
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4.1.2. Modeéles a base physique

4.1.2.1. Interface atmosphére-surface : bilan d’énergie

Les premieres mesures de bilan d’énergie (sec. 1.1.1.2.a) pour le permafrost de montagne
ont été effectuées sur un glacier rocheux suisse (Mittaz et al., 2000) dans le but d'initialiser un
modele unidimensionnel du permafrost. Ce modéle 1D, PERMEBAL (Stocker-Mittaz et al., 2002)
intégre un module qui simule les transferts d’énergie dans les couches détritiques et nivales
pour obtenir la température a la surface du substratum. La neige et les accumulations
détritiques sont des éléments difficiles a paramétrer car ils sont trés variables dans le temps et
I'espace : évolution des propriétés thermo-physiques de la neige, répartition des volumes vides
et/ou saturés dans les accumulations détritiques par exemple. De plus, ils combinent plusieurs
modes de transfert de chaleur: conduction thermique entre les volumes solides de neige ou
entre les blocs rocheux, advection par I'eau de fusion circulant dans le manteau nival et entre les
blocs, convection de l'air entre les blocs, etc. De ce fait, ils complexifient significativement le
calcul qui, dans le cas d'un substratum nu, ne comprend que les échanges par rayonnement
(solaire) et par conduction (roche massive) (sect. 1.2.2.2). Cette complexité rend I'évaluation des
sorties du modéle difficile car 'influence relative des différents parametres reste obscure. Les
modeéles de bilan d’énergie ont de ce fait plutot été validés dans la simulation de systémes plus
simples dans lesquels la neige et les accumulations détritiques influencent peu ou pas le
permafrost, comme les parois rocheuses (Harris et al, 2009), a I'image du modéle TEBAL (fig.
4.5; enc. 4.2 ; Gruber et al., 2004b ; Gruber, 2005 ; Salzmann et al., 2007).

Base de données climatique: Corvatsch (3315 m) Base de données climatique: Jungfraujoch (3580 m)
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Figure 4.5. Température annuelle moyenne de la surface des parois >70° a Corvatsch et a la Jungfraujoch
(Suisse) pour la période 1982-2002. La ligne en tiretés épais indique 'altitude moyenne de l'isotherme 0°C, les
lignes en tiretés fins indiquent les altitudes maximales et minimales de l'isotherme 0°C pendant la période de
prédiction (Gruber et al.,, 2004b, modifié)

Des modeles qui considerent spécifiquement les processus thermo-physiques de la neige ont été
développés, comme SNOWPACK (Luetschg et al, 2008) ou une adaptation du modele
hydrologique GeoTOP (Rigon et al., 2006; Pogliotti, 2011) afin de mieux appréhender ses effets
spécifiques sur la dynamique thermique du substratum. Les températures de surface modélisées
peuvent ensuite servir de conditions aux limites supérieures de modeles de diffusion thermique
(enc. 4.2).
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4.1.2.2. Interface surface-subsurface : diffusion de chaleur
Les modeles de diffusion thermique contraints par la température de surface intégrent
différents niveaux de complexité liés aux interactions dans les transferts de chaleur et de masse
(circulation d’air ou d’eau d’infiltration, conduction), aux propriétés thermiques en fonction de
la stratigraphie, aux interactions avec I'environnement glaciaire ou a la topographie. Les échelles
spatiales et temporelles auxquelles ces modéles apparaissent pertinents dépendent largement
de leurs applications: évolution et formation de la couche active, reconstitutions paléo-
environnementales, changements pluriannuels a pluriséculaires dans un sommet rocheux par
exemple. Les modéles transitoires (i.e. évolution vers un état stable) sont alors contraints a leur
condition aux limites supérieures (température de surface) avec des séries climatiques issues de
mesures homogénéisées ou de modéles climatiques ré-échantillonnés a la résolution du modele.
Spatialement, des modeéles unidimensionnels qui integrent la seule dimension verticale (fig. 4.6 ;
Scherler et al., 2010 ; Luetschg et al., 2008 ; Hipp et al, 2012 ; Hipp et al., 2014 ; Gruber et al.,
2004b) et pluridimensionnels (Wegmann et al., 1998 ; Noetzli et al, 2007 ; Noetzli et Gruber,

2009) ont été implémentés sur des géométries idéalisées (fig. 4.7) ou réelles.
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Figure 4.6. Exemple de modeéle unidimensionnel de I'évolution de la couche active (ligne noire) dans une
paroi rocheuse en Norvege (Hipp et al.,, 2014, modifié).

Dans les parois rocheuses subverticales, la conduction thermique est le processus qui domine les
échanges de chaleur. La neige et les dépots détritiques superficiels n'ont généralement qu’'un
effet négligeable, ce qui rend la physique du permafrost de paroi moins complexe que celle des
formations superficielles. Il est possible de mailler une masse rocheuse en considérant un milieu
homogeéne et anisotrope. Cette considération peut limiter les simulations a des échelles spatiales
fines (exemple de la couche active) et de temps court (saisonnier), mais cela a permis de
modéliser le permafrost de paroi en 3D a I’échelle d'un sommet, et de comprendre les effets de la
topographie sur la répartition du permafrost et les flux de chaleur associés dans des régimes
stable et transitoire (échelle séculaire). Noetzli et al. (2007) et Noetzli et Gruber (2009) ont été
les premiers a proposer ces modélisations (enc. 4.2), d’abord avec des modéles développés pour
étudier la perturbation des profils thermiques dans les topographies complexes comme
FRACTure (Kohl, 1999 ; Kohl et al.,, 2001), puis avec des logiciels commerciaux comme COMSOL.
Bien qu’ils ne couplent pas les modes de transfert thermique, ces modéles prennent néanmoins
en compte (i) 'effet de I'eau interstitielle en considérant un milieu 1égerement plus poreux que
la roche massive, (ii) sa saturation en eau, et (iii) la capacité de chaleur dans le module de

conduction (fig. 4.8, enc. 4.2). Ces trois parametres permettent d'intégrer des processus liés a la
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chaleur latente résultant du gel et dégel de 'eau interstitielle, probablement essentiels dans les
mécanismes de dégradation du permafrost (Noetzli et Gruber, 2009)
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Figure 4.7. Exemple de modéle stationnaire (t=0) et transitoire (t= 100 et 200) en 3D (ici seules des coupes
2D sont affichées) pour une géométrie simplifiée d’une aréte alpine orientée nord-sud et culminant a 4000 m.
L’état transitoire répond a un réchauffement de 3,5°C sur la surface nord et de 2,5°C sur la surface sud. La
ligne noire correspond a l'isotherme 0°C (traduit de Noetzli et al.,, 2007).

Pour simuler I’évolution du permafrost, il est nécessaire de combiner les modeles : un modele
climatique force le modéle de température de surface, qui contraint lui-méme le modéle de
diffusion thermique (enc. 4.2).

Les modeéles a base physique apparaissent particuliérement utiles pour tester la sensibilité du
permafrost a divers parametres. Par exemple, le flux géothermique apparait avoir que trés peu
d’influence sur la distribution du permafrost des hauts sommets alpins (Noetzli et al., 2007).
D’autres approches physiques développées en laboratoire afin de reproduire physiquement le
substratum gelé et ses changements peuvent, en contrdlant le forcage qui contraint son
évolution, fournir des données quantitatives sur différents parameétres du systeme afin de
valider les simulations numériques et de les initialiser.
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Encart 4.2 - Parametres et procédure de modeéles combinés

L’enchainement de modeles consiste a utiliser la sortie d’'un premier modéle pour en initialiser un
second modele. Ainsi, le modéle de conduction thermique en 3D permettant de simuler la distribution du
permafrost au sein des parois est en partie initialisé avec les valeurs de température de surface issues du
modele de bilan d’énergie (données d’entrées 2). Ce dernier est lui-méme contraint par les séries
climatiques (données d’entrées 1) définies a partir de mesures ou de modeéles régionaux ou globaux tels
les scénarii climatiques publiés par le GIEC (IPCC, 2013) pour les prédictions futures. Dans I'exemple de la
figure 4.8, le premier modele, TEBAL simule la température de surface pendant une période de 10 ans a
pas de temps horaire afin d’initialiser le modele de conduction thermique, et de définir un état d’équilibre
de la température au sein des parois. Pour faire évoluer cette température, le modele de bilan d’énergie

est ensuite forcé par les données d’'un modéle climatique ré-échantillonné a I'échelle de la prédiction et
discrétisé a pas de temps journalier.

Météo Surface MNA Subsurface
Données Température de |'air Albédo Altitude Conductivité thermique
d'entrée 1 Vitesse .et Fiirection du vent Emissi\{itfi .Pente. Capacité caloriﬁqug ;
Radiation globale... Rugosité Orientation Pourcentage de porosité
Initialisation

Calcul de la chaleur latente et sensible L'hz:z'\
TEBAL Calcul du rayonnement direct - 'Zt \ 4

Calcul du rayonnement diffus...

Somme de tous les flux thermiques

\

Grille de température
de surface

Enchainement de modéles

\

. Subsurface Grille de température
Données Conductivité thermique de surface

dentrée 2 (apadité caloriﬁque. ; : . Maillage 3D
Pourcentage de porosité Flux géothermique

Temp. [°C]
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Figure 4.8. Enchainement de modeéles pour simuler la distribution 3D du permafrost de paroi (d’apreés la procédure
proposée par Noetzli et al., 2007).
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Deux approches de modélisation ont ainsi été développées dans le permafrost alpin : les
approches statistico-empiriques et les approches a base physique. Les avantages et
inconvénients respectifs de ces méthodes sont résumés dans le tableau 4.1. Dans les parois
alpines, I'approche physique a été privilégiée jusqu’a maintenant car les données étaient
insuffisantes pour permettre une calibration statistique, et les modéles a base physique,
particulierement adaptés a ce type de permafrost ou la conduction thermique prédomine.
Néanmoins, les modeles a base physique requierent une puissance de calcul numérique élevée.
La prédiction régionale du permafrost doit soit utiliser une approche statistique, moins lourde
en calcul, soit dégrader considérablement la résolution spatiale du massif modélisé pour
permettre I'utilisation d’'une approche a base physique. Toutefois, du fait de la sensibilité de la
température des parois a la microtopographie et la micro-climatologie, cette deuxiéme solution
n’apparait pas viable pour une prédiction précise a I'échelle locale, mais reste intéressante pour
des tests de sensibilité. Une approche statistique a donc été privilégiée pour la modélisation du
permafrost dans le massif du Mont Blanc.

Modéles statistico-empirique Modeéles numérique a base physique

Avantages

Inconvénients

Avantages

Inconvénients

1. Calculs simples,
ressource numérique
réduite

1. Besoin d’un certain
nombre de données
pour la calibration

1. Calibration non
nécessaire

1. Calculs complexes,
besoin d’une ressource
numérique importante

2. Modeles fiables aux
échelles de prédiction

2. Ne s’extrapole pas
dans le temps et
I'espace

2. Propices a
I'extrapolation spatiale
et temporelle

2. Evaluation des
sorties de modéles
parfois difficile

3. Focus local a global

3. Boite noire
(approximation des
processus physiques)

3. Tests de sensibilité
(simulation détaillée
des processus

physiques)

3. Focus local (limite
des ressources
numériques)

Tableau 4.1. Avantages et inconvénients des deux approches de modélisation développées dans le

permafrost de montagne.
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4.2. Modélisation statistique de la distribution du permafrost des

parois du massif du Mont Blanc

Cette section résume l'article accepté par Géomorphologie (Pub. 2), présenté ensuite, et
précédé d’'une fiche synoptique. La modélisation de la distribution du permafrost d’'un massif
utilise généralement une approche statistique afin de simplifier les calculs et de rendre possible,
en matiére de capacités numériques, le calcul de I'état thermique de toute la région. Du fait de la
sensibilité du permafrost de paroi a la microtopographie via le controle dominant du
rayonnement solaire (fig. 2 de la Pub. 2), la haute résolution spatiale pour prédire la distribution
du permafrost est a priori nécessaire pour offrir un niveau de précision a I’échelle locale.
Heggem et al. (2001) et Etzelmuller et al. (2001) définissent la haute résolution a partir de 25 m,
puisqu’elle permet un niveau de précision déja notable dans le calcul de rayonnement solaire, et
par opposition aux prédictions de résolutions hectométriques plus appropriées aux échelles
continentales. Ces études considerent principalement le permafrost des terrains peu escarpés, et
il se pourrait alors que cette définition de la haute résolution soit en réalité une résolution
grossiere pour la modélisation du permafrost dans des terrains extrémement escarpés comme
les parois rocheuses.
Cette étude a pour objectif d’estimer la distribution du permafrost des parois du massif du Mont
Blanc. L’APIM (sec. 4.1.1.2 ; BoecKli et al., 2012a; 2012b) permet une premiére approche de la
distribution du permafrost dans le massif, mais sa résolution de 30 m induit d'importants biais a
I’échelle locale des secteurs tres escarpés. Sur la base de cette hypothése, notre étude interroge
I'intérét de la haute résolution spatiale (ordre métrique) pour la modélisation du permafrost de
paroi, et pose deux questions :

- Quelle est la distribution du permafrost dans les parois du massif du Mont Blanc ?
- Quel est l'intérét d'un MNA a haute résolution pour modéliser la distribution du

permafrost en paroi ?
Nous présentons d’abord une approche de modélisation statistico-empirique pour les parois
rocheuses alpines et son application sur un MNA de 4 m de résolution avec des données d’entrée
de température de l'air locales. La distribution du permafrost proposée par le modele est
présentée puis discutée en comparaison aux résultats du modeéle appliqué sur le MNA a 30 m de
résolution.

4.2.1. Le rock model et la carte d’'indice de permafrost
4.2.1.1. Application du rock model au massif du Mont Blanc
Cette section résume la section « Méthodologie » et la procédure de modélisation est
illustrée dans la figure 5 de la Publication 2. Dans le cadre de cette étude, le rock model (sect.
4.1.1.2) a été implémenté sur le MNA de la Régie de Gestion de Données de la Savoie et de la
Haute Savoie (RGD 73-74) a 4 m de résolution (erreur moyenne quadratique sur la zone de
haute montagne: 3-4 m, RGD 74, com. pers.). La différence de représentation de la topographie
entre ce MNA et celui a 30 m utilisé par Boeckli et al.,, (2012a) est illustrée dans la figure 6 de la
Publication 2. La grille de RSIP servant de données d’entrée au modéle (fig. 4.9 et fig. 5 de la Pub.

by

2) a été spatialisée a partir d’outils SIG (ArcGIS 10.0, Spatial Aanalyst) en considérant une
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transmissivité de 100 % (absence de nuages) et avec un pas de temps horaire sur une année,
selon la procédure de Boeckli et al. (2012a).

La TAMA a été calculée a partir des relevés de Chamonix sur la période 1961-1990 et ajustée
selon la procédure d’homogénéisation de Hiebl et al. (2009). Pour sa spatialisation, un gradient
adiabatique de 0,53°C.100m-! a été utilisé, défini sur la base des données de température de I'air
relevées par Météo France a Chamonix et a I’'Aiguille du Midi entre 2008 et 2012. Le choix des
données utilisées pour l'initialisation de la température de I'air est discuté dans I'encart 4.3.
Suite a la modélisation de la TAMSP, une grille d’offset de température, formulée a partir de la
grille de RSIP (fig. 4.9), est appliquée afin de déterminer la température au sein des parois sous
la couche active (TAMP). Cet offset est appliqué de maniére linéaire, entre -0,5°C pour les faces
les plus ombragées, et -2,5°C pour les faces les plus ensoleillées (Boeckli et al, 2012b). Ces
valeurs ont été définies sur la base des études récentes d’offset de température dans les parois
(Hasler et al., 2011a). Seules les parois non englacées et >40° de pente ont été conservées pour
la cartographie finale. Les données sur les glaciers ont été acquises dans le cadre du projet
GlariskAlp (Gardent et al., 2014).

Parois >40°
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Figure 4.9. Procédure de modélisation par SIG de la température a la surface (TAMSP), sous la couche active
des parois (TAMP), et de l'indice de permafrost.

4.2.1.2. Cartographie de l'indice de permafrost

A partir de la carte de TAMP (fig. 4.9, fig. 5 de la Pub. 2), la carte d’indice de permafrost
des parois (CIP-MB) est calculée en utilisant I'écart-type de la prédiction (o) de 1,66°C (Boeckli
et al,, 2012a). L'indice 0,1 indique la présence de permafrost uniquement dans des conditions
favorables (trés forte fracturation et ventilation d’air). L’indice 0,5, qui correspond a une TAMP
de 0°C, indique sa présence dans des conditions standards de paroi rocheuse (plus ou moins
fracturée et partiellement couverte de neige peu épaisse), tandis que l'indice 0,9 signifie la
présence de permafrost quelles que soient les conditions de la paroi rocheuse. Ces différents cas
de paroi sont illustrés dans la figure 4.10. En termes statistiques, un secteur présentant un indice
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de 0,1 signifie qu’il y a seulement 10% de chance que le permafrost soit présent, alors qu’'un
indice 0,9 indique 90% de chance qu'il y ait du permafrost.

i LA < 8

<

Figure 4.10. Différentes conditions de parois alpines. En 1, la roche compacte et I'absence de dépédt de neige
indiquent des conditions chaudes, pour lesquelles un indice de 0,1 signifie I'absence de permafrost, alors qu'il
peut étre présent pour le méme indice en 3 (conditions favorables) du fait de la forte fracturation et de la
neige (conditions froides). En 2, les conditions permettent la présence de permafrost a partir d’'un indice 2
0,5 ; les effets de la neige et de la fracturation sont présents (conditions froides) mais moindres qu’en 3. Photo
prise de I'Aiguille du Midi, vue sur les Grandes Jorasses (gauche) et la Dent du Géant (droite), mars 2014.

4.2.1.3. Evaluation du rock model

Seule la sortie de TAMSP (TAMSPmoq) est évaluée de maniére quantitative en utilisant les
TAMSPs mesurées (TAMSPnes) par 12 capteurs de surface a I'Aiguille du Midi a 10 et 30 cm de
profondeur (sec. 3.1.2.2.a et b), confrontés aux TAMSPmod a leur emplacement. La différence
entre les attributs topographiques relevés sur le terrain a leur emplacement et sur le MNA est
illustrée dans la figure 7 de la Publication 2. Huit de ces capteurs sont installés dans les
conditions pour lesquelles opére le modele : absence de neige et de microreliefs alentours.
Quatre d’entre eux sont situés dans des conditions plus représentatives des conditions générales
des parois rocheuses, c’est a dire avec une topographie complexe (microreliefs dus a la
fracturation) et des accumulations locales de neige, hétérogénes dans le temps et I'espace. Les
enregistrements pluriannuels (2006-2013) offrent 43 TAMSPes directement comparables aux
sorties du rock model. Pour 1I'évaluation, les TAMSPes entre 2008 et 2013 sont ajustées a la
période de prédiction (1961-1990) en appliquant directement la différence entre la TAMA des
années mesurées et celle du modele aux TAMSPes selon la procédure décrite par Allen et al.
(2009). Par exemple, I'année 2011 a été 2,7°C plus chaude que la période 1961-1990 et toutes
les TAMSPmes de cette année 2011 ont été abaissées de 2,7°C pour étre directement comparables
aux TAMSPmq4. Cette procédure suppose a priori que la variabilité interannuelle de la TAMSPmes
dépend uniquement de la variabilité de la TAMA. Cette opération d’ajustement et les sources
d’erreur qu’elle peut générer dans le calcul du biais sont discutées en section 4.3.1.2
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Encart 4.3 - Choix et initialisation de la température de I'air

Deux types de données sont disponibles auprés de Météo France pour initialiser TAMA 1961-
1990 injectée dans le rock model : les moyennes journalieres TNTXM, calculées a partir de la valeur
journaliére minimale (TN) et maximale (TX) a Chamonix (1042 m), et les valeurs horaires du modéle
SAFRAN (Durand et al, 2009) sur le massif. SAFRAN a l'avantage de fournir des données par tranche
altitudinale de 300 m entre 1200 et 3600 m, et de représenter ainsi la variabilité du gradient adiabatique
(fig. 4.11). SAFRAN reconstruit la température de l'air entre 1958 et 2000, la période récente étant la
moins incertaine puisque le nombre et le type de données pour la contraindre se sont multipliés.

059 — 1200-1500 m 1800-2100 m — 2400-2700m 3000-3300 m

—— 1500-1800 m 2100-2400 m —— 2700-3000m 3300-3600 m
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La TAMA 1961-1990 calculée a partir des valeurs de SAFRAN a 1200 m et extrapolée a l'altitude de la
station de Chamonix est 0,5°C plus élevée que la TAMA calculée a partir des TNTXMs (tab. 4.2). Cette
derniere est elle-méme 1°C plus élevée que la TAMA calculée a partir des 24 relevés journaliers (T24) sur
la période 1993-2012. Pour garder une cohérence avec la procédure de Boeckli et al. (2012a), et pour
permettre la comparaison directe entre les sorties du rock model de Boeckli et al. (2012b) et celles de
cette étude, la température de I'air a été initialisée avec les TNTXMs ajustées selon la méthode de Hiebl et
al. (2009). Les relevés a 7h, 14h et 21h sont utilisés pour calculer les moyennes journalieres (TM) en
suivant la procédure de Kamtz (1860): TM = T7h+T14h+2*T21h/4. Les TMs ont été calculées sur la
période pour laquelle les relevés horaires et les TNTXMs sont disponibles, c’est a dire depuis 1993 a
Chamonix. La différence entre les moyennes mensuelles calculées a partir des TMs et des TNTXMs, qui
varient de 0,4°C (décembre) a 1,6°C (octobre) est directement appliquée aux moyennes mensuelles
calculées a partir des TNTXMs de la période 1961-1990. Ainsi, la TAMA 1961-1990 calculée a partir des
TNTXMs pour Chamonix a été abaissée de 1,1°C (« TNTXM ajustée », tab.4.2) pour initialiser une TAMA de
5,41°C a 1042 m d’altitude dans le rock model. La spatialisation altitudinale de cette TAMA a été réalisée
avec le gradient annuel moyen de 0,53°C.100m! calculé entre les stations de Chamonix et de 'Aiguille du
Midi sur la période de relevés disponibles pour cette derniére station (soit depuis février 2007). Cette
valeur est proche de la valeur calculée a partir des données de SAFRAN entre 3300 et 3600 m
(0,52°C.100m1). Par simplicité, le gradient de 0,53°C.100m ! a été utilisé pour générer la grille d’entrée de
la TAMA.

Type Période TAMA a 1042 m
TNXM 1961-1990 6,54°C
SAFRAN 1961-1990 7,08°C
TNTXM ajustée 1961-1990 5,41°C
TNTXM 1993-2012 7,69°C
T24 1993-2012 6,66°C

Tableau 4.2. Disponibilité des données de température de 'air dans le massif du Mont Blanc.
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En plus de I'évaluation de la TAMSPnq, les effets de la résolution et de 'emprise du MNA sur al
TAMSPmod sont analysés en implémentant le modeéle a la fois sur le MNA a 4 m et sur le MNA a 30
m. Le MNA a 4 m ne couvre que la partie francaise du massif et les hauts versants frontaliers.
Pour ces-derniers, 'ombre portée des versants opposés n’est pas prise en compte dans le calcul
de la RSIP, contrairement a la partie francaise ou I'ombre portée des Aiguilles Rouges est prise
en considération. Le MNA a 4 m est découpé sur un secteur (Aiguille du Midi) et le modele est
implémenté a la fois sur ce secteur isolé et sur le secteur intégré dans son ensemble. Les
différences de RSIP et de TAMSP sont ensuite calculées entre les deux sorties des modeles.

4.2.2. Principaux résultats et interprétation

4.2.2.1. Importance de la résolution et de I'emprise spatiale

Cette section résume la section « Résultats » de la Publication 2. La comparaison du
modele appliqué sur le MNA a 4 m et le MNA a 30 m indique des différences de TAMSP pouvant
atteindre 2°C (fig. 8 de la Pub. 2). Ce sont les secteurs les plus raides qui accusent le maximum de
différence. Les secteurs les moins raides ne sont que marginalement affectés par cette différence
de résolution, avec des écarts de température <0,5°C. Ces résultats mettent en évidence
I'importance de la haute résolution pour la modélisation du permafrost dans les parois, et
complétent de ce fait la classification des modéles en fonction de leur résolution et de leurs
objectifs proposée par Heggem et al. (2001) et Etzelmuller et al. (2001). La haute résolution
dans les parois commencerait alors a partir de I'ordre métrique, 'ordre décamétrique proposant
déja une résolution limitée pour le calcul de la RSIP. Néanmoins, la qualité de représentation
topographique du MNA ne dépend pas seulement de sa résolution, mais aussi et surtout de la
taille et de la densité des données sources, ainsi que des méthodes d’acquisition et de génération
utilisées (Ravibabu et Jain, 2008).
L’effet de I'emprise du MNA est principalement visible sur les marges du secteur testé, l1a ou
I'ombre portée du relief de proximité est absente, avec des différences de RSIP qui peuvent
atteindre 250 W.m?, et se traduisent par des différences de température pouvant atteindre 1°C
(fig. 9 de la Pub. 2). Sur les secteurs centraux, ces différences sont bien moindres. A I'Aiguille du
Midi par exemple, située au centre du secteur testé, la non prise en compte du Mont Blanc dans
le calcul de RSIP n’a que trés peu d’influence : la différence entre la RSIP calculée en tenant
compte de I'ombrage du Mont Blanc et celle calculée sans sa considération est a peine 10 W. m?,
soit une différence de TAMSP <0,25°C. Ce test suggere que le modele ici présenté reste tout a fait
valable pour les versants frontaliers malgré I'absence de considération de 'ombre portée des
versants opposés.

4.2.2.2.  Evaluation de la TAMSP modélisée
La différence moyenne de température entre les 43 points de TAMSPmes et de TAMSPiod
a leur emplacement est de -0,21°C (fig. 10 de la Pub. 2 ; tab. 4.3). Cette faible différence témoigne
de la précision du rock model et valide ainsi son application. Cependant, le biais est en moyenne
de -1,34°C pour les capteurs les plus exposés et de + 0,37°C pour les capteurs les plus ombragés.
Le modele tend donc a sous-estimer la température des secteurs ensoleillés et a 1égérement la
surestimer pour les secteurs ombragés. Ce biais est discuté plus en détail dans la section 4.3.1.
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Globalement, la TAMSP modélisée reste représentative du rang de température plausible pour
un secteur donné.

Malgré des valeurs simulées proches de celles mesurées, les différences entre les attributs
topographiques mesurés sur le terrain et ceux du MNT sur lequel est implémenté le modeéle
restent significatives, notamment au niveau de la pente. La (micro)topographie étant le
parameétre dominant la distribution de la température de surface, il apparait primordial de
considérer la qualité des données spatiales utilisées pour mieux comprendre la qualité de la
sortie du modele (sect. 7.2.3).

4.2.2.3.  Distribution du permafrost

La CIP-MB (fig. 4.14) suggére que sur les 86 km? qu’occupent les parois >40° sur le MNA 4 4
m, les indices = 0,1, = 0,5 et = 0,9 occupent respectivement 79, 65 et 45% de la superficie des
parois (fig. 12, tab. 1 de la Pub. 2). Les glaciers francais occupent quant a eux 102 km? (Gardent
et al. 2014). La figure 4.12 répete la figure 13 de la Publication 2 sous une forme graphique
différente. L'indice 20,1 est présent dés 1900 m dans les faces nord, mais sur moins de 25% des
parois de la classe d’altitude 1900-2000m, (fig. 4.12). Il apparait des 2300 m en face sud, et
occupe la totalité de la superficie des parois pour chaque classe d’altitude de 100 m des 2800 m
(tab. 2 de la Pub. 2). L'indice 2 0,5, qui correspond a une TAMP < 0°C occupe <25% des parois de
I'étage 2200-2400 m en face nord et de I'étage 2500 a 2900 m en face sud (fig. 4.12). Il occupe la
totalité des parois de chaque classe altitudinale dés 3200 m. Enfin, 1 ‘indice = 0,9 se trouve dés
2600 et 2900 m en face nord et sud, respectivement, et couvre la totalité des parois dés 3600 m
d’altitude, ce qui correspond a une TAMA de -8,1°C.
La comparaison de I'’APIM et de la CIP-MB souligne d’'importantes différences entre ces deux
cartes (fig. 14 de la Pub. 2) a I’échelle d'une paroi avec une distribution de 'indice de permafrost
cohérente avec I'exposition sur la CIP-MB, a I'inverse de '’APIM. Le modéle a été formulé avec la
TAMA de la période 1961-1990, environ 1°C plus froide que la température de la période 1993-
2012 et homogénéisée avec les données de Hiebl et al. (2009) par souci de comparabilité des
sorties du modele. Mais de ce fait, le modéle tend a surestimer la présence de permafrost dont
les couches superficielles ont été atteintes par le réchauffement de ces deux derniéres décennies.
La TAMA 0°C est aujourd’hui (1993-2012) a 2300 m, c’est-a-dire 240 m plus élevée que la TAMA
0°C de la prédiction.
Enfin, seule la TAMSP a été évaluée. Des mesures géoélectriques réalisées sur six parois du
massif sélectionnées a partir de la CIP-MB sont utilisées pour son évaluation (chap. 5).
L’inventaire des écroulements rocheux ayant présenté de la glace dans leur niche d’arrachement
(chap. 6) ainsi que d’'un inventaire de glaciers suspendus (en projet, chap. 7) pourront également
servir a I'évaluation de la CIP-MB.
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Indice de permafrost de paroi

1>0,1a<0,5
‘, | Permafrost dans des conditions favorables

_ >05a<09
© Permafrost dans des conditions froides 5o 55,5 . 5.5 . 55 it . i
" ] =09 08

- Permafrost dans toutes les conditions Pourcentage des parois couvert par l'indice 0,1;0,5 et 0,9

Figure 4.12. CIP-MB et distribution de l'indice de permafrost en pourcentage des parois de chaque classe
altitudinale de 100 m.
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TAMSPmes TAMSPnoda Pentemes Pentemed Orientationmes Orientationmeq Altitudemes Altitudemod

Capteurs Année ici icl [°] [°] [°] [°] [m] [°]

N1 2009 -7.82 -6.85 84 53 354 356 3820 3824
2008 -7.74 -7.27

N2 2009 769 727 80 58 334 328 3820 3820
2012 -7.71 -7.27
2009 -3.06 -2.34

E1 2010 -247 234 60 53 124 124 3823 3818
2011 -2.85 -2.34
2008 -2.31 3.1

E2 2010 -2.02 -3.1 60 51 118 102 3820 3814
2012  -2.67 3.1

s1 _—2009 =87 =L 74 55 140 144 3820 3822
2011  -0.06 -1.95

S2 _—2010 =80 ollie 85 57 160 158 3815 3812
2012 -0.38 -1.82

w1 2009 -5.25 -4.22 80 71 270 271 3825 3816
2008 -4.98 -3.91

w2 2010 -5.17 -3.91 85 30 270 285 3825 3827
2012 -5.48 -3.91
2009 -0.61 -1.9

s3 2010 053 19 70 58 158 158 3820 3821
2011 -1.55 -1.9
2010 -5.42 -6.17

BHN  [2011 664617 0 90 77 345 310 3738 3756
2012 -5.58 -6.17

sns 2010 169 279 . 135 136 2753 2750
2011 -1.81 -2.79

ey 2001 629 %3 o w0 was 3

2012  -5.17 -4.93

Tableau 4.3. Ensemble des données utilisées pour I'évaluation de la TAMSPmoa (fig. 7 et 10 de la Pub. 2)
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4.2.3. Conclusions de I’étude

La distribution du permafrost dans les parois du massif du Mont Blanc est estimée en se
basant sur un modéle statistique couvrant I'ensemble des Alpes. Il a été implémenté avec des
données d’entrée locales et de haute résolution. L’utilisation d'un MNA de haute résolution
apparait primordiale pour la modélisation du permafrost de paroi a I'échelle locale du fait de
I'extréme sensibilité du permafrost a la RSIP dans les secteurs escarpés.
Dans le massif du Mont Blanc, la présence de permafrost est possible dés 1900 m en face nord
dans des secteurs localement favorables, et a partir de 2400 m dans les faces sud. Sa présence
est bien plus continue a partir de 2600 m en face nord et 3200 m en face sud, mais il ne couvre
I'ensemble des faces nord quelles que soient les conditions qu’a partir de 3000 m, et a partir de
3600 m dans les faces sud. Cette prédiction est représentative des conditions d’équilibre de la
période 1961-1990, suivie d'un réchauffement d’au moins 1°C qui s’est certainement propagé
en profondeur des parois au cours de ces deux dernieres décennies.
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Fiche synoptique

Publication 2

Modélisation statistique de la distribution du permafrost de paroi ;
application au massif du Mont Blanc (MMB)

Géomorphologie - Sous presse F. Magnin, A. Brenning, X. Bodin, P. Deline, L. Ravanel
Objectifs de l'article Problématiques et idées forces

- Présenter les spécificités du permafrost des - Quelle est la distribution du permafrost

parois alpines et de sa modélisation. dans les parois du massif du Mont Blanc?

- Présenter un modele statistique de distribu- - Quel intérét présente un MNA de haute

tion du permafrost dans les parois du MMB. résolution spatiale (4 m versus 30 m) pour sa

modélisation?
- Evaluer l'intérét de la haute résolution
spatiale pour sa modélisation.

Principaux résultats
- La TAMSP modélisée peut différer de 2°C entre un MNA a 30 m et un MNA a 4 m sur les parois.
- Le biais moyen entre les TAMSPs mesurées a 'Aiguille du Midi et celles modélisées est de -0.2°C.
- Le permafrost occupe de 45 & 79 % des 86 km? (MNA 4 m) des paroi >40°.
- Lindice 0,5 (TAMP = 0°C) est visible dés 2300 m en face nord et 2700 m en face sud.

- Le permafrost peut étre présent sur quelques secteurs favorables dés 1900 m en face nord et 2400 m en
face sud. Il est continu dans toutes les conditions dés 3000 m en face nord et 3600 m en face sud.

- La cartographie a 4 m de résolution apparait réaliste a I'échelle locale.

Implications dans la connaissance des dynamiques de haute montagne

- Réalisation d’une cartographie du permafrost utile a une analyse statistique des conditions thermiques
des écroulements inventoriés dans le MMB.

- Réalisation d’une cartographie potentiellement utile (aprés validation) a une identification des zones de
permafrost sensible (proche de 0°C et sujet a déstabilisation).

Perspectives et développements attendus
- Vers une calibration locale du «rock model»: TAMA, TAMSP et RSIP (photo «fisheye») de I'Aiguille du Midi.

- Compléter I'évaluation de la carte d'indice de permafrost avec un inventaire des glaciers et
séracs suspendus.

- Utilisation de la TAMSP modélisée pour contraindre des modeéles physiques de diffusion thermique 2/3D.
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Modélisation statistique de la distribution du
permafrost de paroi : application au massif du Mont
Blanc

Statistical modelling of rock wall permafrost
distribution: application to the Mont Blanc massif

Florence Magnin', Alexander Brenning"*, Xavier Bodin®, Philip Deline”, Ludovic
Ravanel”

Résumé

L’étude du permafrost de paroi rocheuse a débuté depuis a peine une décennie. La compréhension du role de la dégradation
du permafrost sur I’instabilit¢ des parois se fonde en premier lieu sur la connaissance de sa distribution spatiale. Les
difficultés de la cartographie du permafrost de paroi résultent de son invisibilité et de son extréme sensibilité aux conditions
locales, ce qui rend sa modélisation indispensable. Un modéle statistico-empirique élaboré pour cartographier le permafrost a
I’échelle des Alpes est ici appliqué au massif du Mont Blanc, en intégrant des variables d’entrée locales a haute résolution
spatiale. L’influence de la résolution spatiale du modéle numérique d’altitude utilisé en donnée d'entrée est évaluée : la
différence de température de sortie peut atteindre 2°C pour un méme modele entre une résolution a 4 m et une a 30 m. Une
cartographie du permafrost des parois du massif est proposée a partir d'un indice permettant estimer sa présence. Il couvrirait
de 45 a 79% des 86 km? de parois > 40° du massif ; il pourrait étre présent sur quelques secteurs structuralement favorables
(fracturation importante) dés 1900 m d’altitude en face nord et 2400 m en face sud. Sa présence serait plus continue a partir
de 2600 m en face nord et 3000 m en face sud, mais il ne couvrirait la totalité des parois qu’a partir de 3600 m, quelle que
soit I’exposition. L’interprétation de la carte d’indice de permafrost nécessite de tenir également compte de 1’effet de facteurs
autres que le contréle topoclimatique et non intégrés au modéle, telles que la fracturation et la présence de neige.

Mot clés : permafrost, parois alpines, modélisation distribuée, température de surface, offset de température.

Abstract

The study of rock wall permafrost has only started ten years ago. The understanding of the role of permafrost degradation in
rock wall instabilities must be firstly based on the knowledge of its spatial distribution. The difficulties in mapping rock wall
permafrost result as much from its invisibility as its extreme sensitivity to local settings. Thus its modelling becomes an
essential tool. An empirico-statistical model built for the mapping of permafrost probability in the rock walls at an Alpine
scale is here applied to the Mont Blanc massif, integrating local input variables with high spatial resolution. The importance
of the spatial resolution for modelling rock wall permafrost is highlighted: differences in output temperature for the same
model can reach up to 2°C between 4 m and 30 m spatial resolutions. A map of the permafrost in the massif rock walls is
proposed. 45 to 79% of the 86 km? of steep rock faces > 40° would be underlain by permafrost. It would be present from 1900
m a.s.l in north faces and 2600 m in south faces in case of favourable local structural settings. Its presence would be more
continuous from 2600 m and 3000 m, respectively, but it would occupy the totality of the rock walls, in any aspect from 3600
m a.s.l. The interpretation of the permafiost index map requires the understanding of the effects of factors that are not taken
into account in the model and that favour its occurrence beyond the topoclimatic control, such as fractures and snow cover.
The validation of distributed models of permafrost in rock walls, which is extremely variable in space and hardly accessible,
is one of the current challenges.

Key words: permafiost, alpine rockwalls, statistical modelling, surface temperature, temperature offset.

Acronymes :

MNA : Modele Numérique d’Altitude

TAMA : Température Annuelle Moyenne de I’ Air

TAMSP 1esimod : Température Annuelle Moyenne a la Surface des Parois mesurée/modélisée
RSIP : Radiation Solaire Incidente Potentielle

TAMP : Température Annuelle Moyenne des Parois (sous la couche active)

APIM : Carte d’Indice de Permafrost des Alpes

CIP-MB: Carte d’Indice de Permafrost des parois du massif du Mont Blanc

! Laboratoire EDYTEM-CNRS ~ Université de Savoie - Le Bourget-du-Lac ~ France (Florence.Magnin@etu.univ-savoie.fr).
** Department of Geography and Environmental Management ~ University of Waterloo ~ Canada. Institut fiir Geographie, Friedrich-Schiller-
Universitét Jena~ Allemagne.  Geographisches Institut - Universitdt Heidelberg ~ Allemagne.
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Acronyms:

DEM: Digital Elevation Model

MAAT: Mean Annual Air Temperature

MARST,1e5imoa: Mean Annual Rock Surface Temperature measured/modelled
PISR: Potential Incoming Solar Radiation

APIM: Alpine Permafrost Index Map

CIP-MB: Permafrost index map of the rock walls of the Mont Blanc massif.

Abridged English Version

Permafrost degradation in alpine rock walls is increasingly regarded as a triggering factor of rock falls (Fisher
et al, 2012; Allen and Huggel, 2013). Its investigation started about ten years ago with the first temperature
measurements performed in Switzerland (Gruber et al., 2003). In the Mont Blanc massif, more than 300 rock fall
events have been inventoried (Ravanel et al., 2010; Ravanel and Deline, 2011), many of them suggesting
permafrost degradation (correlation with warm periods for example). Verification of the hypothesis of the
responsibility of permafrost degradation in rock wall instabilities requires a better understanding of how
permafrost is distributed in the Mont Blanc massif rock walls. This study aims at (i) presenting a statistical
approach for modelling rock wall permafrost, (ii) to assess permafrost distrbution in the Mont Blanc massif rock
walls, and (iii) to define the interest of high spatial resolution for such modelling.

Hanging glaciers and ice in rock fall scars are the only indicators that may reveal permafrost existence in steep
bedrock (fig. 1). First studies have shown the domination of climatic control on steep bedrock permafrost
occurrence as the steepness does not allow for seasonal snow cover or debris accumulation. Air temperature
governs its altitudinal distribution and solar radiation controls its lateral variability with a typical difference of
7-8°C between surface temperature of a north and a south face for the same elevation (Gruber et al., 2004).
Heat conduction is the dominant heat transfer process that controls its distribution at depth, with lateral heat
fluxes from warm to cold faces of a summit, leading to nearly vertical isotherms (Noetzli et al., 2007).
Nevertheless, additional factors such as heterogeneous and intermittent snow cover, as well as air ventilation in
bedrock fractures may modify its distribution pattern by cooling rock temperatures by 1°C to 3°C compared to a
purely conductive system (Hasler et al., 2011). A conceptual sketch of the distribution patterns and processes of
rock wall permafrost is shown in figure 2.

While permafrost distribution in gentle debris-covered mountain slopes has been widely approached through
empirical-statistical modelling, with a variety of models developed and calibrated for specific regions
worldwide, many of them being inspired by the pioneering work of Haeberli (1975), permafrost distribution in
steep rock walls was initially investigated using numerical physically-based models. The choice of this approach
was based on the fact that field data were insufficient for statistical fitting and on the relatively simple system of
alpine bedrock, compared to debris slopes where various heat transfer processes are combined. Such physically-
based approaches have permitted 3D simulations at a summit scale (Noetzli et al., 2007), but involve numerous
input data and are computationally intensive. With the increasing amount of data available, the first statistical
approach for Alpine bedrock (the rock model) was developed by Boeckli et al. (2012a) based on the Alpine
inventory of permafrost evidences and data standardisation (Cremonese et al., 2011). The rock model predicts
the mean annual rock surface temperature (MARST) as a function of mean annual air temperature (MAAT) and
potential incoming solar radiation (PISR); the surface offset (MARST-MAAT) increases linearly with increasing
PISR. It has been calibrated with more than 50 MARST measurements points (MARST ,..,) spread over the Alps,
with PISR values derived from fisheye pictures that allow for digitalisation of the horizon and calculation of the
sky view factor (Zaksek et al., 2005), and with MAAT extracted from a 1 km x 1 km grid of homogenised data
(Hiebl et al., 2009) for the 1961-1990 period that was downscaled using a standard lapse rate of 0.65°C/100 m.
The rock model was applied to the 30 m x 30 m resolution ASTER-GDEM covering the Alpine range. An offset
term of - 2.5°C to - 0.5°C distributed linearly according to sun-exposure (Hasler et al., 2011) is then applied to
the MARST output (MARST,,.q) to infer mean annual rock temperature (MART) below the active layer (Boeckli
et al.,, 2012b). The final product of the modelling procedure is an Alpine permafrost index map (APIM) derived
from MART by using the standard deviation of the prediction (o = 1,66°C) widened (¢’ = 1,95°C) to take into
account the uncertainty induced by the scale mismatch between point-scale MARST,,.; and the spatial resolution
of the prediction (Boeckli et al., 2012a). The index values provide a qualitative likelihood of permafrost
occurrence.

In this study, we implement the rock model to the Mont Blanc massif rock walls with local air temperature
records and on a 4 m x 4 m resolution digital elevation model (RGD-DEM). A summary of the rock model and
its different applications is shown in figure 5. The Mont Blanc massif (550 km?) is a granitic batholith that
culminates at 4810 m a.s.l. (fig. 3). Glaciers occupy about 30% of its area. MAAT in Chamonix (1042 m a.s.l.)
was + 6.4°C during the 1961-1990 period and + 7.7°C in 1993-2012.
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The rock model was applied to the 86 km? bedrock area, i.e. areas steeper than 40° according to the RGD-DEM
(fig. 3). Only the rock walls on the French side and along the border with Italy and Switzerland were considered.
As steep bedrock permafrost is highly sensitive to topoclimatic control, local atmospheric data and high spatial
resolution are likely to improve the prediction. The difference in topographic settings of the ASTER-DEM and
RGD-DEM are visible in figure 6. The MAAT of the 1961-1990 period measured in Chamonix (6,54°C),
adjusted (5,41°C) by following the procedure described by Hiebl et al. (2009) was used to compute the MAAT
input data and was downscaled with the mean lapse-rate of 0.53°C/100 m measured between Chamonix and the
Aiguille du Midi (3842 m a.s.l.) for the 2007-2012 period. PISR was calculated with GIS tools (ArcGIS 10.0).
The MART map was obtained by using the same offset term as Boeckli et al. (2012b), and the index was
calculated by using o instead of o’ as the difference in spatial resolution of the measurement points and the
RGD-DEM (4 m x 4m) is very small. In order to better estimate the relative effect of DEM resolution and
footprint on MARST,,,,, various assessments were performed and are presented as part of the results. Evaluation
of the MARST,,,q was performed with 43 multi-annual MARST,,., from twelve 30 cm deep sensors installed at the
Aiguille du Midi since the end of 2005 (Magnin et al., 2015). The settings in which they are located on the RGD-
DEM have similar aspect and elevation as the natural environment but the RGD-DEM fails in its representation
of the slope angle (fig. 7).

The difference in spatial resolution between the ASTER-GDEM and RGD-DEM leads to differences in
MARST,,q up to 2°C (fig. 8). The DEM footprint is of crucial importance where the shading by close topography
occurs, while it is of reduced impact where shading is induced by remote summit (opposite valley side, for
instance; fig. 9). The difference between MARST ;. and MARST,,.; at the Aiguille du Midi shows a mean bias of
- 0.21°C with a 1.03°C standard deviation, meaning that the MARST,,,, on the Mont Blanc massif are well
within the rock model’s tolerance (fig. 10). Permafrost index values > 0.1 are visible above 1900 m and occupy
all rock walls above 2800 m (MAAT 1961-1990: - 3.9°C). Permafrost index values > 0.5 occur above 2300 m
and occupy all rock walls above 3200 m (MAAT 1961-1990: - 6°C). Permafrost index values > 0.9 occur above
2600 m and occupy all rock walls above 3600 m (MAAT 1961-1990: - 8.1°C). Permafrost indices > 0.1, > 0.5
and > 0.9, respectively, cover 79, 65 and 45% of the 86 km? of rock walls > 40° (tab. 1; fig. 12). The lowest
elevations mentioned here are located in northerly exposures while the highest ones are oriented toward south.
Permafrost index distribution according to slope orientation is given in table 2 and figure 13.

The results suggest that the DEM resolution is of great importance for the estimation of permafrost distribution
in steep terrain. According to the DEM footprint testings, MARST,,,, along the Swiss and Italian borders are still
realistic as most of their shading is due to lower summits on the opposite side of the valley flank. Interpretation
of the index maps requires the consideration of factors that are not taken into the modelling procedure such as
the effects of snow deposit and non-conductive processes in fractures, but also 3D effects, meaning that if a
south face show a low index value but with an opposite north face with high index value, permafrost may be
present even below the south face due to the effect of the north face. The regional distribution of the index > 0.5
is similar on the APIM than on the CIP-MB (permafrost index map of the rock walls of the Mont Blanc massif)
and modelling at coarse resolution may be interesting to reduce the computational intensity. But observation at
a summit scale shows obvious differences (fig. 14) between distribution of index > 0,1, > 0.5 and > 0.9 where
some patterns are clearly related to sun-exposure on the CIP-MB but do not show any obvious coherence with
aspect on the APIM. Thus, high spatial resolution appears essential for infrastructure planning and decision-
making. Validation of these both maps requires pluridimensionnal dataset to represent the spatial variability of
permafrost. The use of hanging glaciers and rockfall inventory may constitute a preliminary dataset but remain
limited.

Introduction

Le permafrost (ou pergélisol) est un état thermique inhérent au domaine périglaciaire, désignant toute
portion de lithosphére dont la température reste négative pendant au moins deux années consécutives
(van Everdingen, 1998). Le permafrost s.s. est sous-jacent a la couche active, c’est-a-dire la couche
superficielle (quelques cm a quelques m d'épaisseur) soumise aux cycles de gel et dégel saisonniers. Il
occuperait de 14 a 19% de la surface continentale du globe (Gruber, 2012), et au moins 2000 km? dans les
Alpes (Boeckli et al., 2012a) — soit une superficie comparable a celle des glaciers alpins actuels couvrant
2050 km? d’aprés F. Paul et al. (2011). Toutefois, d'aprés les résultats de L. Boeckli et al. (2012b), plus de
11600 km? de versants alpins pourraient présenter localement des conditions favorables a la présence de
permafrost.

Son évolution en montagne a des implications géomorphologiques majeures puisque les changements de
sa température et les variations de volume de la glace qu’il contient peuvent entralner des modifications
importantes de la dynamique des versants (Gruber et Haeberli, 2009). La dégradation du permafrost des
parois rocheuses, c’est-a-dire 1'élévation de sa température, entraine probablement I'augmentation de la
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fréquence voire de la magnitude des écroulements (Geertsema et al., 2006 ; Huggel, 2009 ; Deline et al,,
2011 ; Ravanel et Deline, 2011 ; Fischer et al., 2012 ; Allen and Huggel, 2013). Dans le cas du permafrost
des formations superficielles, I'accélération voire la déstabilisation de glaciers rocheux ont été observées
(Lambiel, 2011 ; Delaloye et al., 2011 ; Bodin et al., 2012; Bodin et al,, sous presse). Ces aléas peuvent
impliquer des dommages humains et matériels, les grands écroulements rocheux pouvant parcourir des
distances considérables dans les vallées (Huggel et al, 2005) tandis que les déstabilisations
d’infrastructures (refuges, remontées mécaniques) construites sur des formations superficielles ont déja
été observées (Arenson et al., 2007 ; Bommer et al., 2010 ; Ravanel et al,, 2013).

Dans le massif du Mont Blanc, pres de 300 écroulements d'un volume > 100 m3 ont été recensés entre
2007 et 2013 (Ravanel et al,, 2010), dont le déclenchement pourrait étre un effet de la dégradation du
permafrost de paroi, tel que le suggere la bonne corrélation avec les périodes chaudes, I'altitude des
niches d’arrachement ou la dissymétrie faces nord/faces sud de leur distribution. La compréhension du
réle du permafrost et de sa dégradation dans ce processus passe par une meilleure connaissance de la
distribution du permafrost dans les parois du massif du Mont Blanc.

De nombreux modéles calibrés et/ou validés pour des régions ou sites spécifiques ont été proposés depuis
plus d’'une trentaine d’années dans les formations superficielles et une dizaine d’années dans les parois.
Boeckli et al. (2012a) ont proposé le premier modele calibré a 1’échelle de 'arc alpin, duquel est issue la
premiere cartographie du permafrost des Alpes (APIM: Alpine Permafrost Index Map). Ce modele
considere différents types de surface alpine, des secteurs végétalisés aux hautes parois raides, ces
derniéres étant intégrées dans le module rock model. Si I’APIM permet d'approcher la distribution du
permafrost dans les parois rocheuses du massif du Mont Blanc, la résolution spatiale tant des données
d’entrées comme la température de I'air (1 km), que de la modélisation (30 m), induit possiblement de
forts biais dans les secteurs les plus escarpés, tres sensibles aux variables topoclimatiques. Partant de
cette hypothese, les objectifs de notre étude sont (i) de présenter une approche de modélisation
statistique du permafrost de paroi plus adaptée a la variabilité spatiale du phénomeéne, (ii) d’estimer la
distribution du permafrost dans les parois du massif du Mont Blanc en utilisant les données d’entrées
locales (température de I'air) actuellement disponibles, et (iii) d'évaluer les apports de la haute résolution
spatiale (utilisation d'un MNA a 4 m de résolution) pour modéliser ce type de permafrost.

Cet article (i) décrit les spécificités du permafrost dans les parois alpines, (ii) présente un court état de
I'art de la modélisation de la distribution du permafrost alpin, puis (iii) explique le rock model et son
implémentation avec des données d’entrée locales et a haute résolution pour réaliser la cartographie du
permafrost des parois du massif du Mont Blanc. Enfin, (iv) les résultats de cette application du rock model
et de la carte d’indice de permafrost qu'il produit sont présentés, puis (v) discutés quant a I'intérét de la
haute résolution, a la validité du modéle, et sont comparés a I’APIM.

Le permafrost de paroi

Les parois a permafrost se caractérisent par une quasi-absence d’accumulation détritique et de
couverture nivale saisonniére du fait de la raideur de la pente. L'un de ses rares indicateurs
géomorphologiques est le glacier suspendu, dont I’absence ne signifie pas celle du permafrost; 1a glace
dans la niche d’arrachement d’écroulements rocheux en est un second indicateur (Ravanel et al., 2010).
Afin de définir et délimiter les parois rocheuses, Gruber et Haeberli (2007) proposent un seuil de 37°,
angle de pente au-dela duquel 'accumulation de débris est fortement limitée et qui est conforme au seuil
de stabilité des talus d’éboulis a 35 + 1° proposé par Francou (1991). Pogliotti (2011) confirme que la
couverture nivale saisonniére dans les Alpes est largement réduite au-dela de 37°, méme si la neige peut
s’accumuler jusqu’a 55°-60° temporairement ou dans certaines conditions topographiques (couloirs). Si la
micro-topographie favorise des dépots épars de débris et de neige, la surface de la paroi reste néanmoins
largement en contact direct avec I'atmosphere. Le permafrost est donc principalement controlé par les
facteurs atmosphériques tels que le rayonnement solaire et les flux de chaleur sensible et latente (Gruber
et al.,, 2004), et est de ce fait particuliérement sensible a 'évolution du climat. Les premieres mesures
réalisées dans les parois des Alpes (Gruber et al., 2003) ont mis en évidence l'importance du contréle
topoclimatique, avec des différences de 7-8°C entre faces ensoleillées et ombragées (Gruber et al., 2004).
En réalité, dans les topographies trés escarpées, le réchauffement est « multidirectionnel », il provient des
différentes faces d'un méme sommet, ce qui augmente encore cette sensibilité (Noetzli et Gruber, 2009).
Le transfert latéral de chaleur depuis les faces ensoleillées vers les faces ombragées y engendre des
isothermes subverticales (Noetzli et al., 2007). L’absence de permafrost dans la partie superficielle d'une
face sud ensoleillée peut ainsi se combiner a sa présence en profondeur du fait de I'influence de la face
nord opposée.
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Concernant la neige, celle-ci se dépose de facon hétérogene sur le micro-modelé des parois, de maniére
intermittente du fait de sa redistribution par le vent et les avalanches, et peut étre présente méme en
période estivale en haute altitude; elle intervient donc dans les échanges d’énergie entre paroi et
atmospheére avec des effets trés variables en fonction de son épaisseur, sa durée et la période (Luetschg et
al,, 2008 ; Pogliotti, 2011). Les fractures du substratum rocheux induisent des transferts non-conducteurs
(convection et advection de chaleur par circulation d’air et d’eau). La combinaison de la couverture
intermittente de neige et de la ventilation de I'air dans les fractures des parois aurait un effet refroidissant
en profondeur, avec une température a la surface des parois de 1 a 3°C plus élevée que celle en subsurface,
c’est-a-dire sous la couche active (Hasler et al., 2011), et modifient ainsi la distribution locale a régionale
du permafrost. Ces processus liés a la neige et a la fracturation restent toutefois difficile a quantifier du fait
de leur grande variabilité et du manque de données.

La courte histoire de la modélisation du permafrost de paroi

A l'origine : approches statistico-empirique et physique

Différents modeles ont été formulés pour simuler la distribution du permafrost en montagne, selon deux
approches principales. Les modéles statistico-empiriques furent développés dés les années 1970 pour les
formations superficielles (Haeberli, 1975) en s’appuyant sur des observations et mesures de terrain
calibrées en fonction de facteurs environnementaux (ensoleillement, pente, végétation, etc.). Avec le
développement des SIG (Systemes d'Information Géographique) dans la décennie 1990, la spatialisation
de ces modeles a permis de réaliser la cartographie de la distribution du permafrost pour de nombreuses
régions de montagne (par exemple Lambiel et Reynard, 2001 ; Bodin et al, 2008 ; Bonnaventure et
Lewkowicz, 2008; Tanarro et al, 2001; Heggem et al, 2005). A 1'échelle régionale, les modeles
statistiques utilisent comme variables prédictives des approximations des processus physiques et de leurs
effets sur l'état thermique du substratum; par exemple, le rayonnement solaire théorique et la
température de l'air rendent compte du bilan d'énergie en surface, qui est en réalité composé de flux
difficiles a mesurer.

Les premiéres simulations de la distribution du permafrost dans les parois rocheuses ont privilégié une
approche physique (Gruber et al, 2004)pour deux raisons: les données de température y étaient
insuffisantes pour une calibration statistique, tandis que 'absence de couvertures nivale et détritique
permet de décomposer le systéme thermique selon les interfaces atmospheére-surface (bilan d’énergie) et
surface-subsurface (transfert de chaleur par conduction). Ces modeles permettent d'étudier le controle
topoclimatique sur le champ thermique en profondeur et de tester la sensibilité du permafrost a différents
parametres (Noetzli et al, 2007 ; Noetzli et Gruber, 2009). Les modéles physiques permettent des
simulations en régime transitoire (évolution du systéme vers un état stationnaire) en utilisant, par
exemple, des sorties de modeles climatiques ré-échantillonnés a la résolution du modele. Tres exigeants
en temps de calcul et en données d'entrée, les modeles physiques sont plutét employés pour les
simulations a I'échelle d’un profil unidimensionnel ou d'un sommet pluridimensionnel.

Premier modéle statistique de distribution du permafrost dans les Alpes

Le développement récent des mesures de température en paroi (tel qu'a travers les activités du réseau
PERMOS, 2013) a permis la premiere formulation d’'un modele statistique pour les parois rocheuses de
I'arc alpin (Boeckli et al, 2012a et 2012b), fondée sur 'homogénéisation des données disponibles
(Cremonese et al., 2011). Ce rock model est 'un des deux sous-modeles du modéle global de distribution
du permafrost des Alpes (le second est le debris model) dont la sortie est une carte d'indice de présence du
permafrost, 'APIM (Alpine Permafrost Index Map ; Boeckli et al,, 2012a). Il consiste en une régression
linéaire multiple qui prédit la température annuelle moyenne a la surface des parois (TAMSP) en fonction
de la radiation solaire incidente potentielle (RSIP) et de la température annuelle moyenne de l'air (TAMA).
La fonction qui unit ces trois variables, et que nous employons dans ce travail, est présentée infra avec un
exemple propre au massif du Mont Blanc. La distribution du permafrost de paroi est cartographiée a partir
de la modélisation de la TAMSP, a laquelle est appliqué un offset de température (valeur de la différence
de température entre la surface et le permafrost) en se basant sur les valeurs déterminées par Hasler et al.
(2011) pour estimer la température en profondeur.

Le rock model a été calibré a 'aide de plus d’'une cinquantaine de points de mesure de la TAMSP en paroi
raide (absence de neige et débris), inégalement répartis dans les Alpes (Boeckli et al., 2012a). La RSIP
utilisée pour sa calibration a été calculée a partir de photos prises avec un objectif fisheye. Cette procédure
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permet de digitaliser I’horizon local du capteur puis de calculer la portion de ciel visible (sky view factor ;
Zaksek et al, 2011). La valeur de RISP ainsi obtenue est plus réaliste (Gruber et al, 2003) que celle
calculée a partir MNA sous SIG et qui constitue la grille d’entrée au rock model. La TAMA pour la période
1961-1990, utilisée pour la calibration et 'implémentation du modéle, a été extraite des grilles mensuelles
de température de Hiebl et al. (2009) d'une résolution de 1 km et homogénéisées sur I'ensemble des
Alpes, desquelles a été extraite la moyenne sur la période 1961-1990 appliquée avec un gradient de
0,65°C/100 m. Le rock model a été implémenté sur le MNA ASTER-GDEM disposant d’une résolution de 30
m.

La TAMSP est particulierement sensible au contrdle topoclimatique et I'utilisation de données d’entrées
climatiques locales a haute résolution spatiale pour implémenter le rock model sur un secteur plus
restreint comme le massif du Mont Blanc est donc susceptible de fournir des résultats plus précis que
I’APIM.

Le massif du Mont Blanc

Les caractéristiques d’'un massif alpin emblématique

Orienté NE-SO et culminant a 4810 m d’altitude, le massif du Mont Blanc (550 km?) est englacé sur environ
30 % de sa surface (fig. 3). Encadré par de profondes vallées, il se caractérise par une abondance de pics et arétes
qui dépassent souvent 3000 m d’altitude. Principalement granitiques et présentant une fracturation variable, les
parois rocheuses dominent souvent de plusieurs centaines de metres les 94 glaciers actuels du massif, dont 12
excedent 5 km? (Gardent et al., 2014 ).

Ce massif cristallin externe correspond pour I’essentiel a un batholite de granite hercynien, limité par une large
zone de cisaillement au NO, et un chevauchement a I’est et au SE. Les failles subverticales et les zones de
cisaillement orientées N40-N60 (Rossi, 2005), disposées en éventail (Bertini et al., 1985), déterminent la
distribution des pics de granite massif et des principaux couloirs. A plus grande échelle, les différentes phases
tectoniques ont engendré de multiples plans de discontinuité et fractures, a pendage, direction et densité trés
variés. De la combinaison entre ces parois plus ou moins fracturées et raides, une érosion glaciaire ancienne et
trés intense, et une forte énergie de relief résulte une morphodynamique tres active (Deline et al., 2012). L’étude
ici présentée concerne les parois du versant francais du massif et des hauts versants frontaliers dont la pente est
supérieure a 40° (fig. 3).

La température de I'air a Chamonix (1042 m) est relevée en continu depuis la fin du 19¢ siécle, tandis que
Météo France ne releve en continu celle de I'Aiguille du Midi (3842 m) que depuis 2007. Sur la période
1961-1990, la TAMA calculée a partir des relevés minimum (TN) et maximum (TX) journaliers est de +
6,4°C 3 Chamonix, et de + 7,7°C pour la période 1993-2012, soit un réchauffement de 1,3°C. A I'Aiguille du
Midi, la TAMA de la période 2007-2012 est de - 7,9°C, avec comme années extrémes 2010 (- 9°C) et
2011 (- 6,7°C), alors que la TAMA a Chamonix sur cette période est de + 8°C. Les inversions thermiques
sont fréquentes en hiver dans la vallée de Chamonix, d’ou un gradient adiabatique mensuel qui varie entre
0,32 (hiver) et 0,67°C/100 m (été), confirmé par le modéle climatologique SAFRAN (Durand et al., 1993 ;
Durand et al., 2009), avec un gradient de température annuel moyen qui varie entre - 0,5°C/100 m pour sa
tranche altitudinale la plus basse (1200-1500 m) et - 0,56/100 m pour la plus haute (3300-3600 m). Les
précipitations moyennes annuelles sont de 1288 mm a Chamonix; elles sont environ trois fois plus
élevées a 3500 m d’altitude qu'en fond de vallée (Vincent, 2002). Concernant les glaciers, leur ligne
d’équilibre se trouvait entre 3000 et 3210 m pendant la période 1971-1990 (Zemp et al.,, 2006).

L’APIM (Boeckli et al., 2012b) permet d'avoir une premiére estimation de la distribution du permafrost
dans le massif du Mont Blanc. Dans les formations superficielles, sa limite inférieure oscillerait ainsi entre
2100 m d'altitude en versant nord et 2400 m en versant sud, alors que dans les parois ce serait plutdt dés
2200 en versant nord et 2700 en versant sud. Les sondages géophysiques menés par Bosson et al. (2014)
sur le secteur Rognes-Dérochoir démontrent que du permafrost riche en glace est effectivement présent
dans les glaciers rocheux des 2550 m d'altitude.

Les études sur le permafrost de paroi dans le massif

Les études dans lesquelles s’inscrivent les résultats présentés dans cet article ont débuté avec
lI'installation de capteurs a la surface des parois de I'Aiguille du Midi fin 2005. Actuellement, neufs
capteurs installés selon différentes expositions enregistrent la température a 3, 30 et 55 cm de profondeur
selon un pas de temps horaire. Depuis 2009, trois forages de 11 m de profondeur en parois exposées au
sud, au NO et au NE ont été équipés de chalnes de 15 thermistances qui enregistrent la température entre
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30 cm et 10 m de profondeur selon un pas de temps de 3 h. Les caractéristiques thermiques de ces parois
instrumentées sont décrites par Magnin et al. (accepted).

Les données de I'ensemble des capteurs situés a 30 cm de profondeur mettent en évidence la relation
linéaire entre TAMSP, RSIP et TAMA évoquée supra, et qui constitue le fondement du rock model : la
différence entre la TAMSP et la TAMA (offset de surface) croit linéairement en fonction de la RSIP (fig. 4).
Les données présentées utilisent une RSIP calculée avec un SIG et des capteurs probablement affectés par
la présence fréquente de neige, ce qui n’est pas le cas des capteurs utilisés pour la calibration du rock
model, mais permet ainsi de se rendre compte des déviations possibles induites par la neige. Ces points de
mesure de TAMSP (TAMSPnes) de I'Aiguille du Midi servent a I’évaluation de la prédiction de la TAMSP
(TAMSPmod) présentée dans cette étude.

Méthodologie

L’utilisation dans notre étude de 12 points de mesure a 30 cm de profondeur sans calcul direct de la RSIP qu’ils
recoivent ne peut pas donner une calibration plus robuste que le rock model ajusté a plus d’une cinquantaine de
capteurs avec leur RSIP réelle (Boeckli et al., 2012a). Le rock model a donc été implémenté avec les paramétres
de calibration initiaux, mais en utilisant des données d’entrées locales et a plus haute résolution. La procédure de
modélisation, les données d’entrée et de sortie du rock model appliqué aux Alpes et au massif du Mont Blanc
pour produire leurs cartes de TAMSP, TAMP (température annuelle moyenne des parois sous la couche active)
et les indices de permafrost sont présentées dans la figure 5.

Données d’entrées du rock model

La RSIP est calculée (Spatial Analyst; ArcGIS 10.0) pour une année complete avec une résolution
temporelle de 1h et pour une transmissivité atmosphérique de 100 % (i.e., absence de nébulosité), selon la
procédure décrite par Boeckli et al. (2012a). Le calcul de RSIP (fig.5 : entrées 1) pour le massif du Mont
Blanc est réalisé sur le MNA de la Régie de Gestion de Données des départements 73 et 74 (MNA RGD
erreur moyenne quadratique sur la zone de haute montagne : 3-4 m, comm. pers. RGD), dont la résolution
spatiale de 4 m est plus de sept fois supérieure a celle du MNA ASTER-GDEM utilisé pour le calcul de la
RSIP pour les Alpes. Cette haute résolution permet une meilleure représentation des attributs
topographiques que sont I'altitude, la pente et 'exposition (fig. 6). La RSIP est largement dépendante de
ces trois attributs : si l'altitude n’a d'importance qu’en cas de considération de 'atmosphére, la pente et
I'orientation contrélent I'angle d’incidence du rayonnement et la quantité de radiations. De ce fait, les
résultats du calcul de RSIP doivent étre significativement différents entre les MNAs RGD et ASTER-GDEM.
Cependant, I'emprise du MNA RGD sur les parties italiennes et suisses du massif est limitée aux seuls
hauts versants (fig. 3), ce qui implique un possible biais dans la modélisation des marges frontaliéres du
MNA faute d'une prise en compte de 'ombre portée par les sommets environnants. Une série de tests
comparatifs qui mesurent l'effet de la résolution et de I'’emprise du MNA dans la sortie du modéle de
TAMSP est donc réalisée.

Le calcul de la grille de TAMA d’entrée (fig. 5 : entrées 1) utilise la TAMA 1961-1990 de Chamonix calculée
a partir des valeurs journalieres minimales (TN) et maximales (TX). Afin d'assurer la comparabilité des
sorties Alpes et massif du Mont Blanc, la TAMA 1961-1990 (6,54°C) a été ajustée (5,41°C) pour supprimer
le biais (qui varie de - 0,55°C en juin a - 1,58°C en octobre) induit par le calcul de la moyenne journaliere
basé sur (TX+TN)/2, selon la procédure d’homogénéisation décrite par Hiebl et al. (2009), utilisant les
valeurs moyennes journaliéres (TM) calculées a partir des relevés horaires a 7 h, 14 h et 21 h, avec TM =
(T7 + T1a + 2 x T21)/4. Le gradient thermique journalier a été calculé pour la période de relevés annuels
complets et communs a Chamonix et a 'Aiguille du Midi (2007-2012) ; sa valeur moyenne annuelle de
0,53°C/100 m est cohérente avec les sorties du modeéle climatologique SAFRAN (voir supra). Il en résulte
une TAMA de - 9,4°C au sommet de I’'Aiguille du Midi pour la période de prédiction (1961-1990). La valeur
de TAMA a Chamonix et le gradient thermique moyen obtenus sur cette période sont ensuite utilisés pour
calculer la grille de TAMA finale a 4 m de résolution.

Evaluation de la TAMSP modélisée

Les 43 points TAMSPn.s a I'Aiguille du Midi pendant les six années de relevés complets de TAMA (2007-
2012) par les 12 capteurs considérés sont utilisés pour I'évaluation de la TAMSPmod du massif du Mont
Blanc (fig. 5 : sorties 1). Les valeurs de TAMSP s sont ajustées a la période de prédiction (1961-1990) en
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leur appliquant la différence de TAMA relevée au cours des TAMSP s et celle de la prédiction (Allen et al,,
2009) afin de les rendre directement comparables aux TAMSPun.. Les écarts entre les attributs
topographiques des capteurs (Magnin et al, 2015) et ceux dérivés du MNA-RGD qui servent a la
modélisation sont illustrés par la figure 7. Les mesures topographiques réalisées in situ (boussole)
permettent de vérifier que, malgré la haute résolution du MNA-RGD, la pente qui en est dérivée reste
biaisée (forte sous-estimation), alors que laltitude et l'exposition sont au contraire fidélement
représentées, ce qui au final n'impacte que tres peu le calcul de RSIP.

Cartographie du permafrost

La TAMSP est un indicateur grossier du permafrost car I'offset de température qui résulte des interactions
entre dépot temporaires et hétérogéne de la neige, ventilation dans les fractures et radiation solaire (voir
supra), est encore mal connu. Hasler et al. (2011) estiment que le permafrost pourrait étre présent sous
une TAMSP atteignant 3°C en face sud. Boeckli et al. (2012b) proposent des valeurs d’offset proches,
comprises entre - 0,5°C pour les faces ombragées (RSIP = 0 W.m?) et - 2,5°C pour celles ensoleillées (RSIP
> 350 W.m?). Si les forages de I'Aiguille du Midi suggérent une domination des flux latéraux de chaleur
pour expliquer les différences de température entre la surface des parois et le permafrost s.s., ils
confirment également I'effet refroidissant des fractures et de la neige sur les faces ensoleillées (Magnin et
al,, 2015). Par souci de comparabilité et faute d’'une meilleure quantification, nous utilisons les valeurs
d’offset de Boeckli et al. (2012b) pour le calcul de la TAMP du massif du Mont Blanc.

A partir de I'écart-type (o = 1,66°C) de la prédiction a 'échelle des Alpes (Boeckli et al., 2012a), I'indice de
permafrost est calculé en appliquant la loi normale. Pour la production de I'APIM, ¢ a été élargi afin de
compenser le biais 1ié a 'ajustement d’échelle entre les points de mesure et le MNA a 30 m (0’ = 1,95°C;
Boeckli et al., 2012a). Nous considérons que le MNA a 4 m est suffisamment proche de I’échelle des points
de mesure pour calculer I'indice directement a partir de o : I'indice 0,1 correspond alors a une TAMP 0°C +
1,28 o, I'indice 0,5 a une TAMP < 0°C, et I'indice 0,9 a une TAMP 0°C - 1,28 o. Statistiquement, les indices
0,1, 0,5 et 0,9 définissent un pixel qui a, respectivement, 1, 5 et 9 chances sur 10 d'avoir une TAMP 0°C.
Cartographiquement, l'indice = 0,1 indique la présence de permafrost uniquement dans les secteurs a
conditions favorables, c’est-a-dire avec une fracturation suffisante pour favoriser sa présence méme
lorsque les facteurs topoclimatiques ne lui sont pas favorables ; 'indice = 0,5 correspond a une présence
possible de permafrost dans des conditions ordinaires de paroi partiellement fracturée ; I'indice = 0,9
indique sa présence quelles que soient les conditions structurales, par exemple dans une paroi compacte
avec la conduction pour seul mode de transfert thermique. L'indice est calculé pour les parois = 40°. Le
seuil de 37° inclut des versants couverts par des débris et de la neige, et le seuil de 50-55° est plus
pertinent pour distinguer les parois du massif privées de couverture nivale ou détritique. Cependant, la
sous-estimation du degré de pente par le MNA RGD (fig. 7) a conduit a étendre la surface des parois prise
en considération sur le MNA jusqu’au seuil de 40°. Toutefois, certaines parties sommitales des parois
représentées de maniére plane par le MNA se trouvent exclues du calcul. La superficie des parois occupées
par les différentes classes d’'indices est donnée par le nombre de pixels du MNA sur lequel elles s’étendent
(calcul en projection plane).

Résultats

Sensibilité de la température annuelle moyenne de la surface des parois au MNA

L’influence de la résolution et de 'emprise du MNA sur la TAMSPm. est évaluée en comparant les
TAMSPmoq obtenues a partir des MNAs RGD (4 m) et ASTER-GDEM (30 m) dans le secteur de I'Aiguille du
Midi. Les différences de TAMSPmoq atteignent 2°C en valeur absolue, et sont plus marquées dans les
terrains a forte pente (fig. 8). Ainsi, les secteurs peu escarpés au nord-ouest de I'Aiguille du Midi(fig.
8A)sont ceux qui accusent les différences de TAMSP les plus faibles ,atteignant au plus 1°C (fig. 8B), alors
que les parois au nord-est, dont les pentes sont largement supérieures a 60° d’inclinaison, accusent des
différences de TAMSP >1°C.

Pour évaluer le biais induit par 1'emprise limitée du MNA-RGD pres des marges frontaliéres, nous nous
basons sur les différences (en valeur absolue) de RSIP et de TAMSP calculées a partir (i) de la totalité du
MNA, c’est-a-dire prenant en compte l'effet de 'ombre portée des sommets alentours (Aiguilles Rouges et
Mont Blanc par exemple), et (ii) un extrait du MNA sur le secteur de I'Aiguille du Midi (fig. 9) excluant
I'ombre de ces sommets. Nous avons considéré 'ensemble des surfaces (rocheuses et glaciaires) afin que
les marges et le centre du secteur testé soient considérés. Nous constatons que la différence de RSIP
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atteint 25 a4 150 W/m? sur les marges SE et SO du MNA, ou I'effet de I'ombre portée du relief proche est
absent avec le MNA réduit. Dans le secteur central, la différence de RSIP ne dépasse pas 10 W/m? sauf sur
les secteurs raides plus proches du Mont Blanc et lui faisant face (a 'ouest de I'Aiguille du Midi), ou les
différences de TAMSPnoq atteignent des valeurs supérieures a 0,5-1°C.

Evaluation du rock model

La température annuelle moyenne a la surface des parois mesurée (TAMSPmes) et ajustée a la période 1961-
1990 (voir supra) a été comparée a la TAMSPmoa 2 'emplacement des capteurs (fig. 10). Le biais
(différence moyenne de température) entre valeurs modélisées TAMSP s et mesurées TAMSP 04 varie de
- 1,34°C, pour les capteurs les plus exposés au soleil, a + 0,37°C, pour les moins exposés. Le biais moyen de
- 0,21°C et I'écart-type de 1,03°C sont dans la tolérance originale du modéle (écart-type de prédiction de
1,66°C ; Boeckli et al., 2012a) et valident I'application du rock model sur le MNA a 4 m avec des données
d’entrées de TAMA locales, puisque le modéle répond aux intentions pour lequel il a été formulé (Rykiel,
1996).

Distribution des indices de présence du permafrost

La distribution de 1’indice de permafrost > 0,5 est cartographiée sur la figure 11 ; les cartes en couleur de
TAMSP, de TAMP et la CIP-MB sont disponibles sur le site suivant: http://medihal.archives-
ouvertes.fr/medihal-01063771.

Les parois rocheuses non englacées de pente > 40° du versant frangais du massif et de ses marges frontalicres
italiennes et suisses représentées par le MNA occupent 86 km? entre 1000 et 4700 m d’altitude, les glaciers
francais du massif couvrant 102 km? en 2008 entre 1400 et 4810 m d’altitude (Gardent et al., 2014). Les indices
> 0,1, > 0,5 et > 0,9 occupent respectivement 79, 65 et 45% de la superficie des parois. Elles sont
progressivement couvertes a partir de 1900 m d’altitude par I’indice > 0,1, 2300 m par I’indice > 0,5, et 2600 m
par I’indice > 0,9 (tab. 1). Ces altitudes minimales correspondent respectivement a une TAMA de + 0,9°C, -
1,3°C et - 2,8°C pour la période de la modélisation (1961-1990). Au-dela de 2800 m (TAMA = - 3,9°C),
I’ensemble des parois est caractérisé par I’indice > 0,1 (tab. 1) ; cette « altitude minimale totale » est de 3200 m
pour I’indice > 0,5 (TAMA = - 6°C), et 3600 m pour ’indice > 0,9 (TAMA = - 8,1°C). L’isotherme 0°C de la
période récente (1993-2012) s’étant élevée de 240 m par rapport a la période de la modélisation (1961-1990), il
en découle que 80% (69 km?) des parois rocheuses du massif sont actuellement localisées sous une TAMA <
0°C.

La distribution altitudinale de ’indice de permafrost dépendant directement de celle des parois, son extension est
maximale (6,3 km?) entre 3300 et 3400 m (fig. 12). La tranche d’altitude a superficie glaciaire maximale (9,4
km?) est inférieure de 400 m a celle des parois. Entre 3400 et 3900 m, la superficie des parois est supérieure a
celle des glaciers et est presque entiérement caractérisée par un indice de permafrost > 0,9.

Les secteurs a indice de permafrost > 0,1 les plus bas en altitude sont exposés nord (tab. 2 ; fig. 13). Les faces
sud, qui couvrent 22 % (19,2 km?) de la superficie totale des parois, ont une distribution altitudinale plus élevée
que celles orientées au nord. Les faces ouest sont les plus étendues (33 % de la superficie totale des parois), au
contraire des faces est (17 %). Il est & noter que cette répartition est en partie conditionnée par le secteur d’étude,
qui ne prend pas en compte une large partie des versants sud et est du massif.

Le maximum de ’extension relative des indices > 0,1 et > 0,9 se trouve sur les faces est (respectivement 87 % et
65 % de celles-ci) et leur minimum sur les faces ouest (64 % et 38 % ; tab. 2) ; I’indice > 0,9 est présent en faces
nord et sud a partir de, respectivement, 2500 m et 2900 m, et omniprésent a partir de 3000 et 3600 m.

Discussion
MNA et modélisation du permafrost de paroi

Les tests évaluant ’effet de la différence de résolution des MNAs RGD et ASTER-GDEM ont montré des
différences notables dans la TAMSP 4, principalement pour les secteurs escarpés. La qualité de représentation
topographique du MNA conditionne donc celle de la modélisation du permafrost de paroi — une qualité de MNA
qui, au-dela de sa résolution spatiale, dépend des données sources et des méthodes d’acquisition et de génération
utilisées (Ravibabu et Jain, 2008). Dans les secteurs trés escarpés, un MNA reste trés approximatif méme a haute
résolution, @ moins qu’il ait été construit sur une base de données extrémement dense (inférieure au métre). La
surface réelle des versants a forte déclivité est de ce fait sous-estimée par rapport a la surface représentée.
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Le niveau de performance du MNA doit évidemment étre adapté aux objectifs cartographiques. Pour la
distribution régionale du permafrost alpin, Hoezle et al. (2001) recommandaient un MNA d’une résolution de 25
a 250 m (prédiction de méso-échelle), ce qui est le cas de I’APIM. Mais Heggem et al. (2001) expliquent qu’au
dela de 75 m, la résolution d’un MNA n’est plus suffisante pour le calcul de la RSIP et ne convient alors plus
qu’a une modélisation basée sur les facteurs altitudinal et latitudinal. Ces recommandations, antérieures aux
premiéres études sur les parois rocheuses, s’appliquaient au permafrost des formations superficielles alpines.
Pour celui de paroi, le seuil de résolution des MNAs doit étre abaissé puisque sa distribution est trés contrainte
par la RSIP. La CIP-MB appartient a la catégorie des prédictions de micro-échelle (< 25 m), pertinente pour
considérer les caractéristiques locales de distribution.

L’emprise du MNA peut avoir une grande influence sur la prédiction de la distribution du permafrost : les
secteurs sur les marges du MNA sont fiables tant qu’ils ne sont pas ombragés par un relief proche ; cette fiabilité
diminue si une ombre portée d’un relief a proximité n’est pas pris en compte. Les marges frontalieres de notre
modéle basé sur le MNA RGD ne sont pas affectées de maniére significative par la non-prise en compte de
I’effet de I’ombre portée des versants opposés car ceux-Ci sont éloignés et bien moins élevés ; le domaine de
validité du modéle pour le massif du Mont Blanc s’étend donc jusqu’aux marges du MNA.

Evaluation et interprétation du modéle et de la carte d’indice

Les différences de biais (différence entre TAMSPmoq et TAMSPmes) entre les faces ensoleillées et celles
ombragées indiquent que l'application du rock model sur le MNA a 4m de résolution avec les données
d'entrée de TAMA locales sous-estime la TAMSP des premieres et surestime celles des secondes.

Par ailleurs, la TAMA de la période 1993-2012 étant supérieure de 1°C en moyenne a celle de la période
1961-1990 a Chamonix, il est probable que le modeéle ne soit pas représentatif des conditions actuelles et
qu'un réchauffement se soit propagé dans les premiers metres voire décamétres des parois. L'utilisation
de modeles transitoires permettrait de connaitre l'impact pluri-annuel du réchauffement sur le
permafrost, bien que les variations saisonnieres aient probablement aussi un effet sur I'évolution des
parois.

Par ailleurs, seule la prédiction de TAMSP a pu étre effectivement validée par des mesures in
situ auxquelles elles sont directement comparables : la prédiction de TAMP et de I'indice de permafrost
nécessitent des mesures en profondeur ou le recours a d’autres indicateurs de présence/absence de
permafrost.

Or, les données de température des forages de I'Aiguille du Midi sont trop peu nombreuses et trop
concentrées dans I'espace pour permettre la validation de la CIP-MB. Néanmoins, le forage sud indique la
présence d'un permafrost de type tempéré (TAMP > - 2°C) a 3842 m (Magnin et al., 2015), ce qui est
cohérent avec la limite inférieure de 'omniprésence de l'indice = 0,9 dans les faces sud (3600 m). Des
données de validation externes, tel que les écroulements rocheux inventoriés dans le massif du Mont
Blanc ou les glaciers suspendus sont en cours de traitement pour étre utiles a la validation de la CIP-MB.
Cette derniére sera également améliorée par l'utilisation de mesures géophysiques, plus appropriées
toutefois pour une validation qualitative, idéalement croisées avec des données de forage (Noetzli et al,,
2008).

La lecture de la CIP-MB doit tenir compte du fait que le modéle prédit la présence de permafrost sur la
base des facteurs de contréle topoclimatiques, n'intégrant que partiellement les facteurs structuraux via
I'offset. L'indice de permafrost invite l'utilisateur de la carte a interpréter les controles possibles de la
neige et de la fracturation : les classes d’indice faible prédisent ainsi la présence de permafrost
uniquement dans des conditions favorables comme une trés forte fracturation et/ou une accumulation de
neige. De méme, les effets tridimensionnels caractéristiques du permafrost de paroi (fig. 2; Noetzli et al,,
2007), non intégrés au modele, doivent étre pris en compte: une face sud a indice faible associée a une
face opposée a indice élevé pourra étre caractérisée par du permafrost en profondeur. Enfin, certains
secteurs récemment désenglacés peuvent étre favorables a la formation du permafrost (Wegmann et al,,
1998).

Comparaison des cartes d’indice de permafrost

Limitée par la différence entre les valeurs de o (1,66°C) et ¢’ (1,95°C, la comparaison de I'’APIM et de la
CIP-MB peut se faire en analysant la distribution de I'indice = 0,5 qui indique une TAMP < 0°C sur les deux
cartes. La différence de résolution entre ’APIM et la CIP-MB ne permet pas directement de comparer la
superficie des différentes classes d’indice.
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La distribution de cet indice a I’échelle régionale est quasi-identique sur 'APIM et la CIP-MB. L’altitude
minimale a partir de laquelle se situe I'indice = 0,5 est légérement plus basse sur la premiére (2200 m
contre 2300 m) et I'APIM reste toutefois légérement plus optimiste (surestimation de la présence de
permafrost) que la CIP-MB jusqu’a 2600 m d’altitude, potentiellement a cause de la TAMA légérement plus
basse et du gradient plus élevé (0,65°C/100 m) utilisés pour I’APIM. Au-dela de cette différence d’altitude,
la distribution générale de I'indice reste similaire Du fait du biais induit par la taille des pixels entre les
deux MNA, la comparaison de la distribution des indices en fonction de l'orientation a donc été réalisée a
I’échelle locale.

Localement, dans le secteur central du massif, entre Gros Rognon et Aiguilles de Chamonix, les deux cartes
présentent des différences notables (fig. 14). Sur la CIP-MB, le Gros Rognon présente un indice = 0,5 en
face sud et = 0,9 en face nord, alors que I'indice = 0,9 couvre les deux versants sur I'APIM. Méme contraste
d’exposition et d'indice au Petit Rognon, avec des indices = 0,9 et = 0,1 respectivement en exposition nord
et sud sur la CIP-MB, alors que I'indice = 0,9 n’apparait sur I’APIM qu’avec quelques pixels distribués sans
relation avec I'exposition. Dans les Aiguilles de Chamonix, le passage de l'indice = 0,5 a I'indice = 0,9 sur la
carte MMB, contr6lé principalement par le gradient adiabatique qui prévaut sur la RSIP dans de tels
secteurs majoritairement exposés nord (Gruber et al., 2004), s’effectue entre c. 2700 et ¢. 3000 m selon la
topographie. En revanche, si une cohérence avec l'altitude est visible sur 'APIM dans quelques secteurs
comme a 'est du Glacier des Pélerins, ce n’est pas le cas sur I'ensemble des Aiguilles de Chamonix ou de
larges secteurs d’indice = 0,5 sont intercalés de maniére tres improbable dans d’autres d’indice = 0,9,
comme au sud du Glacier des Pélerins ou a 'ouest du Glacier de I'Envers de Blaitiére. Ces écarts entre
I'APIM et la CIP-MB a l'échelle locale est due aux différences de résolution et de représentation
topographique des MNA, qui affectent directement le calcul de RSIP (Zaksek et al,, 2005). Néanmoins, la
performance de chacun des deux modeles aux échelles régionale et locale reste a évaluer par une méthode
de validation adaptée.

Conclusions et perspectives

Le développement des mesures de température dans les parois des Alpes depuis une dizaine d’années a
permis la calibration d’'un modéle statistique qui calcule la TAMSP des parois en fonction de la RSIP et de
la TAMA. Nous avons implémenté ce modéle sur un MNA de haute résolution (4 m) du massif du Mont
Blanc avec des données locales de températures de l'air.

Notre carte d’'indice de permafrost suggére (i) la présence possible de permafrost dés 1900 m dans des
conditions localement favorables, (ii) sa présence certaine dans quelques secteurs dés 2600 m et (iii) dans
I'ensemble des parois quelles que soient les conditions a partir de 3000 m en face nord, c’est-a-dire avec
une TAMA < - 4,4°C. En face sud, le permafrost est possible, du fait de conditions localement favorables
dés 2400 m, alors qu'il apparait plus certainement, mais de maniére discontinue a partir de 3000 m, et de
maniére continue quelques soient les expositions et conditions structurales a partir de 3600 m d’altitude
(TAMA < - 8,1°C). Dans le contexte actuel de réchauffement, l'altitude minimale du permafrost est
susceptible de s’élever, les cartes ici présentées étant représentatives de la période 1961-1990.

Des différences allant jusqu’a 2°C ont été observées pour I'application de ce méme modéle entre un MNA a
4 m de résolution et un MNA a 30 m de résolution. De ce fait, la distribution de I'indice de permafrost peut
étre significativement différente a I’échelle d'un sommet ou d’un versant entre ’APIM et la CIP-MB. Cette
derniere apparait bien plus cohérente et conforme aux caractéristiques, supposées, observées ou
mesurées, du permafrost de paroi. La haute résolution peut donc rendre envisageable 1'utilisation la carte
de distribution du permafrost pour la gestion des enjeux humains, accompagnée d’'une interprétation et
d'une validation adéquates.

Dans le contexte actuel de réchauffement, I'altitude minimale a laquelle le permafrost peut étre présent
est susceptible de s’élever.

La carte de TAMSP, validée par des mesures in situ, peut servir de donnée d’entrée a des modéles a base
physique simulant la température en profondeur. Grace a des mesures géophysiques réalisées en 2012 et
2013 (huit profils de 160 m de long et atteignant une profondeur d’investigation de 25 m ; Magnin et al,,
soumis), qui offrent une image bidimensionnelle de la distribution potentielle du permafrost, la CIP-MB
sera prochainement évaluée. L’inventaire des écroulements rocheux récents (depuis 2003) dans le massif
du Mont Blanc sera également utile a cette évaluation.
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Tableaux
MNA Glaciers Parois Indice Indice Indice

= 40° 20,1 20,5 20,9

Alt. Min [m] 573 1400 1000 1900 2300 2600

Alt. Min. 4809 - - 2800 3200 3600

Tot. [m]*

Superficie 605 102 86 79 65 45

[km?]

Tab. 1 — Distribution et superficie du MNA utilisé pour la modélisation, des glaciers frangais, des parois = 40° et des
indices de présence du permafrost. *: Pour l'indice = 0,1 a = 0,9, I'altitude minimum totale (Alt. Min. Tot.) correspond a
I'altitude a partir de laquelle 'indice couvre la totalité des parois. Les valeurs d’altitude correspondent a la borne inférieure de
l'intervalle de 100 m dans laquelle les valeurs d’indice sont présentes.

Tab. 1 — Distribution and areas of French glaciers, rock walls 2 40°, and permafrost index. *: For index = 0.1 to 2 0.9, total
minimum elevation (Alt. Min. Tot.) means elevation from which the index covers all the rockwalls. The elevation values
correspond to the lower boundary of the 100 m elevation interval within which the index values occur.

Est Sud Quest  Nord

Indice > 0,1
Alt. Min. Tot. [m]* 2700 2800 2700 2300
Sup. Tot. [kmZ]** 13 15,7 19,3 19,6
Sup. Rel. [%]*** 89,1 81,7 67,2 83,9
Indice > 0,5
Alt. Min. Tot. [m]* 3100 3200 3100 2600
Sup. Tot. [km?]** 11,4 13 4,8 16,3
Sup. Rel. [%]*** 779 76 51,4 70
Indice > 0,9

Alt. Min. Tot. [m]* 3500 3600 3500 3000
Sup. Tot. [kmZ]** 8,8 7,9 34 12,4
Sup. Rel. [%]*** 60,4 414 114 53,3

Tab. 2 — Distribution de la superficie correspondante aux indices de présence du permafrost en fonction de Paltitude et
de P’exposition. * : L’altitude minimum totale (Alt. Min. Tot.) correspond a l'altitude a partir de laquelle I'indice couvre la totalité
des parois de I'exposition ; ** : la superficie totale (Sup. Tot.) correspond a la superficie des parois selon I'exposition ; *** : la
superficie relative (Sup. Rel.) correspond a la superficie correspondante a l'indice par rapport a la superficie totale selon
I'exposition.

Tab. 2 — Permafrost index areas distribution according to elevation and aspect. *:The minimum total elevation (Alt. Min.
Tot.) corresponds to the elevation from which the index covers all the rockwalls of the aspect; *: the total area (Sup. Tot.)
corresponds to the area of the rockwalls of the aspect; ***: the relative area (Sup. Rel.) corresponds to the area of the index
relatively to the total area of the aspect.
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Figures

el = i 4 1 1 ¢ i
Fig. 1 — Indicateurs de présence de permafrost dans les parois du massif du Mont Blanc. A : glacier suspendu (octobre
2012). B : glace (tiretés blancs) dans la niche d’arrachement d’un écroulement dans la face ouest des Drus (massif du Mont
Blanc, novembre 2011).

Fig. 1 — Indicators of permafrost in the Mont Blanc rock walls. A: hanging glacier (October 2012). B: ice (white dashed line)
in a rock fall scar at Les Drus West face (Mont Blanc massif, November 2011).
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Fig. 2 — Schéma conceptuel de la distribution des isothermes et des flux thermiques spécifiques au permafrost de
paroi. 1 : Rayonnement solaire de courte longueur d’'onde ; 2 : Rayonnement solaire de grande longueur d’onde ; 3 : Flux de
chaleur sensible ; 4 : Circulation d’air (convection); 5: Infiltration d’eau de fusion (advection); 6 : Conduction et chaleur
latente ; 7: Processus encore difficiles a intégrer dans la compréhension systémique de la distribution du permafrost
(processus liés a la fracturation et a la neige).

Fig. 2 — Conceptual sketch of the distribution of isotherms and heat fluxes specifics to rock wall permafrost. 1 : Short-
wave solar radiation ; 2 : Long-wave solar radiation ; 3 : Sensible heat flux ; 4 : Air circulation (convection) ; 5 : Water infiltration
from melting (advection); 6: Conduction and latent heat ; 7 : Processes that are still hardly integrated in the systemic
understanding of permafrost distribution (processes related to fractures and snow).
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Fig. 3 — Le massif du Mont Blanc (M. Le Roy, 2012, modifié). Gris foncé : parois a angle de pente = 40° sur lesquels le
modele est implémenté (secteur frangais principalement) ; blanc : glaciers.

Fig. 3 — The Mont Blanc massif (M. Le Roy, 2012, modified). Dark grey areas: rock walls with slope angle = 40° on which the
model is implemented (mainly French area); white areas: glaciers.
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Fig. 4 — Relation entre offset de surface (= TAMSP - TAMA) mesuré a I’Aiguille du Midi (3842 m) et RSIP calculée sous
SIG. TAMSP : Température Annuelle Moyenne a la Surface des Parois ; TAMA : Température Annuelle Moyenne de I'Air ;
RSIP : Radiation Solaire Incidente Potentielle.

Fig. 4 — Relationship between surface offset (= MARST - MAAT) measured at the Aiguille du Midi (3842 m a.s.l) and
PISR calculated in a GIS. Black triangles: sensors without winter snow. White triangles: sensors affected by snow. MARST:
Mean Annual Rock Surface Temperature; MAAT: Mean Annual Air Temperature; PISR: Potential Incoming Solar Radiation.
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Fig. 5 — Données, calculs et sorties du modéle de distribution du permafrost appliqué aux échelles des Alpes et du
massif du Mont Blanc (en gras pour ce dernier). TAMSP : Température Annuelle Moyenne a la Surface des Parois ; TAMA :
Température Annuelle Moyenne de l'Air; RSIP : Radiation Solaire Incidente Potentielle ; TAMP : Température Annuelle
Moyenne dans les Parois (sous la couche active). CIP-MB : Carte d’'Indice de Permafrost des parois du massif du Mont Blanc.
Fig. 5 — Inputs, calculations and outputs of the distributed model of permafrost applied at the Alpine and Mont Blanc
massif scales (in bold for this last one). TAMSP: Mean Annual Rock Surface Temperature (MARST); TAMA: Mean Annual
Air Temperature (MAAT); RSIP: Potential Incoming Solar Radiation (PISR); TAMP : Mean Annual Rock Temperature (MART).
CIP-MP: Permafrost Index map of the Mont Blanc massif rock walls.
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Fig. 6 — Différences de représentation de I’altitude (A), de la pente (B), et de I’exposition (C) entre les MNAs RGD (4 m)
et ASTER-GDEM (30 m) le long de transects de 600 a 800 m de long dans le secteur de I’'Aiguille du Midi.

Fig. 6 — Differences in the representation of the elevation (A), steepness (B), and aspect (C) and between the RGD (4 m)

and ASTER-GDEM (30 m) DEMs, along 600 to 800-m-long transects in the Aiguille du Midi area.
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Fig. 7 — Orientation, altitude et pente dérivées du MNA-RGD comparées a celles mesurée a ’emplacement des capteurs
de I’Aiguille du Midi.
Fig. 7 — Aspect, elevation and slope derived from the RGD-DEM (Modele) compared to those measured at the Aiguille
du Midi sensor locations (Mesurée).
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Fig. 8 — Distribution de la pente (A) et de la différence (B) entre TAMSP.q calculées a partir des MNAs ASTER-GDEM
(30 m) et RGD (4 m) dans le secteur de I’Aiguille du Midi (droite). TAMSPoq : Température Annuelle Moyenne a la Surface
des Parois modélisée.

Fig. 8 — Distribution of the slope angle (left) and of the absolute difference between MARST 4 calculated over the
ASTER-GDEM (30 m) and the RDG DEM (4 m) in the Aiguille du Midi area (right). MARST moq: Mean Annual Rock Surface
Temperature modelled.
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Fig. 9 — Différence (en valeur absolue) entre les valeurs de RSIP (A) et de TAMSPy,oq4 (B), calculées a partir du MNA-RGD
(4 m) avec 'ombre portée des sommets environnants et sans cette derniére en isolant le secteur pour les calculs.
RSIP : Radiation Solaire Incidente Potentielle ; TAMSP0q4 : Température Annuelle Moyenne a la Surface des Parois modélisée.
Fig. 9 — Absolute difference between PISR (A) and MARSTn.a (B) values calculated from the RGD-DEM (4 m) with
shading of the surrounding summits and without this shading by isolating the displayed area for calculations. PISR:
Potential Incoming Solar Radiation; MARSTmoq: Mean Annual Rock Surface Temperature modelled.
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Fig. 10 — Relation entre TAMSP s par les capteurs de température de surface (-30 cm) de I’Aiguille du Midi et TAMSP o4
TAMSP s : Température Annuelle Moyenne a la Surface des Parois mesurée ; TAMSP o4 : Température Annuelle Moyenne a
la Surface des Parois modélisée.

Fig. 10 — Relation between MARSTmes at the Aiguille du Midi temperature sensors (-30 cm) and MARSTq.q. Black
triangles: sensors without winter snow; white triangles: sensors with winter snow; large triangles: several years of
measure. MARSTqes: Mean Annual Rock Surface Temperature measured; MARSTmea: Mean Annual Rock Surface
Temperature modelled.
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Fig. 11 — Carte de la distribution du permafrost dans le massif du Mont Blanc. Les secteurs en noir correspondent a
l'indice de permafrost = 0,5 (NB : le massif des Aiguilles Rouges n’est pas traité).

Fig. 11 — Map of permafrost distribution in the Mont Blanc massif. Black areas correspond to a permafrost index area = 0.5
(NB: the Aiguilles Rouges is not taken into account).
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Fig. 12 — Distribution altitudinale de la superficie des parois rocheuses d’angle de pente 2 40°, des glaciers, des trois
classes d’indice de permafrost, des TAMAs 0°C pour les périodes de modélisation (1961-1990) et récente. TAMA :
Température Annuelle Moyenne de I'Air.

Fig. 12 — Altitudinal distribution of surface areas the of the rock walls with slope angle 2 40°, glaciers, classes of
permafrost index area, and 0°C MAATS for the modelling and recent periods. MAAT: Mean Annual Air Temperature.
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Fig. 13 — Distribution altitudinale de la superficie des classes d’indice de présence du permafrost selon I’exposition

(nord = 315-45°, est = 45-135°, sud = 135-225°, ouest = 225-315°).

Fig. 13 — Altitudinal distribution of the permafrost index area classes according to aspect (north = 315-45°, east = 45-

135°, south = 135-225°, west = 225-315°).
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Fig. 14 — Sorties du rock model appliqué du massif du Mont Blanc (CIP-MB) et aux Alpes (APIM). CIP-MB: Permafrost
index map of the rock walls of the Mont Blanc massif ;APIM : Alpine Permafrost Index Map.

Fig. 14 — Ouputs of the rock model applied to the Mont Blanc Massif (CIP-MB) and on the Alps (APIM). CIP-MB:
Permafrost index map of the rock walls of the Mont Blanc massif ;APIM : Alpine Permafrost Index Map.
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4.3. Discussions et analyses complémentaires

Les cartes de distribution de la température en surface et en profondeur des parois, et celle
de l'indice de permafrost peuvent étre utilisées pour des applications géomorphologiques. Mais
avant toute utilisation de ces cartes il est nécessaire d’évaluer les erreurs dans les valeurs
modélisées, et si possible de les quantifier. Sous condition d’'une validation robuste, ces cartes
pourraient étre utiles a des applications géotechniques. Cette section discute d’abord les sources
d’erreur et de biais de la carte de TAMSP (fig. 4.13) et I'intérét de sa correction, puis la justesse
de l'offset de température injecté au modeéle, afin d’évaluer l'erreur de la carte de TAMP. La
validation de la CIP-MB n’est pas abordée dans cette section car elle est discutée dans les
chapitres 5, 6 et 7.
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Figure 4.13. Carte de distribution de la température annuelle moyenne a la surface des parois [TAMSP]
(orthophotos/ 2008).
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4.3.1. Sources de biais de la TAMSP

4.3.1.1.  Distribution spatiale des écarts entre TAMSP modélisée et mesurée

La distribution de la température de surface est en grande partie contr6lée par
I'exposition a la radiation solaire avec une différence entre les faces nord et sud équivalente a
une différence altitudinale de 1000 m (Gruber, 2005). Les mesures a l'Aiguille du Midi
confirment les études pionnieres avec une différence de température de 7-8°C entre les faces
nord et sud (sect. 3.2.2.1). Elles montrent également des effets variables de la neige sur certains
des capteurs.
La figure 4.14. représente la distribution des TAMSPyes ajustées a la période 1961-1990 (sect.
4.2.2.3) et les TAMSPmo en fonction de leur exposition. On constate que malgré I'effet
refroidissant de la neige sur la face sud, le modele reste toujours plus froid que les valeurs
mesurées a BH_S, S1, S2 et S3. La TAMSPnmo semble tres proche des TAMSPn.s pour les faces
exposées est. Pour la face nord, la TAMSPnoq est plus froide que la TAMSPyes sous la neige
(BH_N), mais légerement plus chaude que la TAMSPn.s sans neige (N1 et N2). La face ouest est
elle aussi plus froide que ce que suggére le modele.
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Figure 4.14. Distribution des TAMSPmes et TAMSPnmoq a 'Aiguille du Midi entre 2007 et 2012.

Cette analyse souleve la question de 'intérét possible d'une correction du biais. Une correction
peut sembler judicieuse pour les faces sud en premier abord puisque celles-ci sont toujours plus
chaudes que ce que suggére le modele quelles que soient les conditions. Pour les faces nord, la
question est plus litigieuse puisque le modéle surestime légérement la température des faces
sans neige mais la sous-estime pour les faces couvertes d’'une neige épaisse. Néanmoins, la
surface des parois couvertes par une épaisseur de neige >0,6 m se cantonne principalement sur
les microreliefs favorables (vires par exemple). Les faces plus a I'est montrent des valeurs tres
proches entre les TAMSPnes et TAMSPmoq et la correction du biais (0.1°C seulement) pour ces
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faces n’apparait pas utile. Sur les faces ouest le modele surestime la TAMSP et la correction du
biais pourrait alors étre judicieuse pour obtenir des valeurs plus proches de la réalité.

Une correction des biais par exposition serait toutefois peu robuste au vu du faible nombre de
points par exposition disponibles pour son calcul. Cette correction pourrait étre envisagée avec
un nombre suffisant de points de mesure par exposition pour assurer un calcul robuste
(invariable avec de légeres modifications de I'échantillon) du biais. De plus, le calcul du biais est
lui aussi biaisé puisque les TAMSPues sont ajustées a la période de la modélisation, ce qui

constitue une source d’erreur certaine.

4.3.1.2.  Ajustement temporel de la TAMSP mesurée

Le calcul du biais intégre une étape d’ajustement des valeurs de TAMSP s a 1a période de
la prédiction (Allen et al., 2009). Cette opération suppose a priori que la variabilité interannuelle
de la TAMSP repose uniquement sur les changements de TAMA puisque la différence entre la
TAMA du modele et celle au cours de 'enregistrement des TAMSPes est appliquée telle quelle
au TAMSPues pour les ajuster aux TAMSPmoq. Néanmoins, I'analyse des offsets de surface calculés
avec les TAMSP et la TAMA mesurées a I'Aiguille du Midi (Pub. 1) montre que leurs changements
interannuels sont bien plus complexes : ils dépendent a la fois de des modalités d’enneigement
et de la micro-météorologie.
Dans le cas ot les variations de TAMSP dépendraient uniquement de la TAMA, I'offset de surface
serait invariable au cours du temps pour un capteur donné. Or des différences allant jusqu’a
1,2°C ont été enregistrées pour [l'offset de surface d’'un méme capteur sur la période
d’observation (fig. 4 de la Pub. 1), les différences les plus fortes correspondant aux capteurs sous
la neige. Le calcul du biais est donc basé sur des valeurs plus ou moins certaines du fait de
I'approximation de la variabilité interannuelle de la TAMSP, ce qui remet en question l'intérét
d’'une correction, et souligne a cette occasion, I'intérét de mieux comprendre les effets variables
de la neige.

4.3.2. Sources d’erreur dans TAMP et de I'offset de température

4.3.2.1.  Réflexions préliminaires a I'évaluation de I'offset de température

A la différence de la température de surface qui peut étre calibrée et évaluée a partir de
parametres topoclimatiques aisément quantifiables et des mesures directes relativement
nombreuses, la modélisation statistique de la température sous la couche active (TAMP) doit
rendre compte de processus plus complexes, et souffre encore du nombre restreint des mesures
en profondeur pour la contraindre et I'évaluer. Les valeurs d’offset de température sont encore
peu connues et il reste difficile de controler les valeurs injectées au modele pour quantifier leur
erreur.
Comme Boeckli et al. (2012b), la Publication 2 se base sur les valeurs proposées par Hasler et al.
(2011a) pour obtenir la TAMP (fig. 4.15) a partir de la TAMSP (fig. 4.13). La définition de ces
valeurs est une avancée majeure dans la quantification générale de I'offset de température, mais
elle ne rend pas compte de sa variabilité en fonction des conditions locales de fracturation,
d’enneigement et de topographie.
La température mesurée en profondeur dans les forages de 1'Aiguille du Midi semble en partie
controlée par les flux latéraux de chaleur du versant le plus chaud vers le plus froid (sect. 6.3 de
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la Pub. 2). Cette influence est rendue visible par le gradient négatif de BH_S et positif de BH_N,
tandis que BH_E présente des profils plutot linéaires. Les valeurs suggérées par Hasler et al
(2011a), déterminées sur la base des effets de la fracturation et de la neige dans la couche
superficielle (profondeur d’investigation de 0.5 a 3 m dans la roche) ne tiennent pas compte des
effets 3D comme ceux observés a 'Aiguille du Midi sous la couche active. Une comparaison

directe des valeurs de Hasler et al. (2011a) a celle de I’Aiguille du Midi présenterait alors peu de
pertinence.
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Figure 4.15. Carte de distribution de la température annuelle moyenne des parois sous la couche active
[TAMP] (orthophotos/ 2008).
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4.3.2.2.  Contréle de l'offset de température et de la TAMP modélisée
La détermination de la profondeur du toit du permafrost dans les parois rocheuses ou la
profondeur de couche active est hautement variable d’une face a l'autre est une difficulté
majeure dans le calcul de I'offset de température. C'est pourquoi on ne peut utiliser le concept
d’offset thermique (thermal offset, Burn et Smith, 1988) issu de la recherche sur le permafrost
polaire (sect. 1.1.1.3.d), ou les températures de surface et la profondeur de couche active varient
peu dans l'espace et le temps. Dans les parois alpines, il est suggéré de déterminer
arbitrairement une profondeur (Hasler et al, 2011a) pour déterminer la TAMP qui sera
soustraite a la TAMSP dans le calcul de l'offset de température.
Pour contrdler les valeurs d’offset de température injectées au modele a 4 m de résolution (pub .
2), les enregistrements des capteurs a 0,3 (TAMSPues) et a2 10 m (TAMPpes) de profondeur des
forages de I'Aiguille du Midi ont été choisis pour étre comparés aux TAMSPmod et TAMPod.
La comparaison des TAMPnoq et des TAMPnes pour évaluer l'erreur de l'offset de température
pose la question de I'ajustement des valeurs mesurées a celles de la période de la modélisation
(1961-1990), a I'image du calcul du biais des TAMSPs (sect. 4.3.1.). Les valeurs mesurées n’ont
pas été ajustées dans cette analyse. En effet, 'ajustement linéaire de la TAMPes a2 1a TAMProd
serait trés incertain au vu de la variabilité des processus qui contrélent la diffusion thermique
(conduction, chaleur latente, circulation d’air; chap. 3). Par ailleurs, les TAMSPnes ne sont pas
ajustées non plus, a la différence de la section 4.3.1, car les TAMPn,s devraient également étre
ajustées pour garantir la pertinence du calcul de l'offset de température entre ces deux valeurs.
La figure 4.16 montre les profils T(z) moyens disponibles a partir des relevés annuels complets
de I'Aiguille du Midi (non ajustés a la période de la prédiction), et les points de TAMSPmoq et
TAMPneq aux emplacements les plus proches de ceux des forages sur le MNT a 4 m de résolution.
Le tableau 4.4 affiche les valeurs d’offset de température calculées a partir des TAMSP s et des

TAMPpes.
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Figure 4.16. Profils T(z) de la moyenne annuelle de la température dans les forages de I'Aiguille du Midi et

TAMSP et TAMP modélisées a leur emplacement,
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2010 2011 2012 2013 2014
BH_S -0.7 -2.6
BH_N 0.2 -0.8 -0.4 -0.1 -0.3
BH_E -0.3 -0.2 0.1 -0.9

Tableau 4.4. Valeurs d’offset de température (°C) calculées pour les années complétes de relevés dans les
forages de I'Aiguille du Midi.

L’offset de température calculé a partir des TAMSPmoq et TAMPo4 est 1égerement plus important
que celui mesuré a BH_N et BH_E, mais moins important a BH_S. Le premier constat met en
évidence des valeurs mesurées a la fois positives et négatives, bien que les premieres
contredisent la théorie. L’effet de la fracture a 2,5 m de profondeur de BH_N est difficilement
quantifiable car le gradient de température au-dessus et en-dessous de 'inflexion varie au cours
du temps (sect. 6.3 de la pub. 1). Le profil au-dessus de l'inflexion est également affecté par
I'accumulation de neige a I'emplacement du forage qui a un effet réchauffant. Le profil en-
dessous de l'inflexion est quant a lui certainement influencé par la chaleur de la face sud. De
plus, la variabilité interannuelle de ces offsets de température, de 1°C a BH_E et BH_N, mais de
prés de 2°C a BH_S montre les limites d’'une généralisation de ces valeurs telles que celles
injectées au modele. La valeur extréme de -2,6°C a BH_S, toutefois en accord avec les valeurs
proposées par Hasler et al (2011a) pour cette exposition, résulte certainement de la
combinaison des effets de la chaleur latente qui incline le profil (sect. 3.3.2.1 ; Williams et Smith,
1989), de la neige qui recouvre une large partie de cette face depuis I'automne jusqu’a la fin du
printemps, et de la déperdition de chaleur induite par la face nord (gradient de température
négatif, Pub. 3).

L’application de l'offset de température pour cartographier la TAMP élargit la différence entre
les TAMPes et TAMPimod qui atteint pres de 2,8°C a BH_N (2010-2014) et a BH_E, et plus de 4,5°C
a BH_S. Les TAMSPmoa sont bien plus froides que les TAMSPmes non ajustées puisque les
premiéres représentent les conditions de la période 1961-1990 et que les secondes ont été
affectées par le réchauffement >1°C ces deux dernieres décennies. En revanche, les différences
de TAMPpes et TAMPnoa apparaissent trop importantes pour se justifier uniquement par ce
réchauffement de la température de I'air, et incluent donc I'effet de processus supplémentaires
et notamment ceux des flux latéraux de chaleur.

Les TAMSPmoa sont plus représentatives des TAMPumes malgré des valeurs modélisées
significativement plus froides que les valeurs mesurées. Les TAMSPmoa semblent toutefois
appropriées pour une approximation raisonnable (mais globalement plus froide) de la TAMP
actuelle.

Les sorties du rock model comportent plusieurs sources d’erreur. Le biais moyen des
TAMSP est tout a fait acceptable mais signifie que le modéle reste trop froid pour les faces sud
quelles que soient les conditions. Sur les faces nord, les TAMSP0q4 apparaissent légerement plus
élevées sauf pour les secteurs a manteau nival isolant. Cette constatation comporte toutefois une
part d’incertitude liée a 'ajustement des valeurs de TAMSPnes a celle de la période du modéle. La
correction du biais n’apparait alors pas judicieuse car elle suggéere d’appliquer une correction
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différente par exposition, et le nombre de points de mesure pour contraindre ce calcul est trop
faible au vu de l'incertitude des valeurs utilisées. L’application d’un offset de température a la
TAMSP pour obtenir la TAMP accroit l'erreur du modele avec des valeurs de TAMPmod
définitivement plus froides que les TAMPnes. De plus, les flux latéraux de chaleur, essentiels dans
la différence de température entre la surface et la profondeur, ne sont pas pris en compte dans la
quantification générale de l'offset de température injecté au modeéle. Ces erreurs ont des
répercussions certaines sur le calcul de l'indice de permafrost, compensées en partie par la
classification de I'indice sur la CIP-MB, et dont I'évaluation est discutée dans le Chapitre 5.

Conclusion du Chapitre 4

Depuis les débuts de la modélisation du permafrost alpin dans les années 1970 et sa

cartographie dans les années 1990, les types de modeéle se sont diversifiés. Le choix du type de
modele et de sa résolution spatiale et temporelle dépend du nombre de données disponibles
pour le contraindre, des objectifs de la modélisation et des ressources numériques. Dans les
parois rocheuses, le faible nombre de données disponibles depuis le début de leur
instrumentation dans les années 2000, et la relative simplicité du systéme thermique ont
d’abord conduit a développer des modéles numériques a base physique. Depuis
I’homogénéisation des données disponibles sur le permafrost de paroi dans les Alpes dans les
années 2010, les TAMSPs enregistrées ont pu étre utilisées pour calibrer un modéle de la
distribution du permafrost de paroi sur I'’ensemble de 'arc alpin a une résolution de 30 m. Ce
modele a été appliqué sur les parois du massif du Mont Blanc sur la base d’'un MNA d’une
résolution de 4 m dans le but d’offrir une représentation plus réaliste de sa distribution a
I’échelle locale. Notre étude met en évidence l'intérét de la haute résolution spatiale pour
cartographier le permafrost de paroi, du fait de sa grande sensibilité a la radiation solaire qui
dépend directement de la topographie. Elle confirme de ce fait 'Hypothese 2 (sect. 2.1.2.1).
L’application de ce modele suggere la présence quasi-continue de permafrost, sauf dans les
secteurs de roche trés compacte non affectés par les effets refroidissants de la neige et de la
fracturation, a partir de 2600 m en face nord et 3200 m en face sud, et a partir de 3000 m en face
nord et 3600 m en face sud quelles que soient les conditions structurales. Du permafrost peut
toutefois exister dans des secteurs isolés tres fracturés et partiellement enneigés dés 1900 m en
face nord et 2400 m en face sud.
Seule la sortie de TAMSP a pu étre validée avec les enregistrements de l'Aiguille du Midi. La
TAMP peut étre évaluée mais le faible nombre de données disponibles pour cette évaluation la
restreint significativement. Il apparait que les TAMSPnoq sont tout a fait réalistes malgré une
sous-estimation de la température des faces sud et une surestimation de la température des
faces nord sans neige. Une analyse plus détaillée de la qualité du MNA utilisé pourrait aussi aider
a mieux comprendre les sources d’erreur (sect. 7.2.3). En revanche, I'application d’un offset de
température pour obtenir la TAMP (température sous la couche active) induit une erreur
difficile a quantifier. L'offset de température du modele n’est pas réellement représentatif de
'offset de température qui est mesuré a I'Aiguille du Midi et qui est en large partie controlé par
les flux latéraux de chaleur. Il résulte de ces biais une carte d'indice de permafrost certainement
trop optimiste (surestimation de la distribution du permafrost).

170



Summary of Chapter 5

Permafrost characterisation and
validation of the distributed model

by electrical resistivity tomography

This chapter presents the application and results of 8 Electrical Resistivity Tomography
(ERT) transects chosen to evaluate the APIM and the CIP-MB. Ground resistivity mainly depends on
the lithology, pore spaces, water saturation, and temperature, and significantly changes under
freezing conditions (fig. 5.1). Electrical current is transported by ions in the electrolytic
components of the ground water, which mobility is reduced with decreasing temperature. As
geological parameters do not change over short time-scales, changes in measured ERT are mainly
induced by changes in temperature. In bedrock pores, water does not freezes at 0°C but
experiments a supercooling interval before the spontaneous freezing point (fig. 5.2). Temperature-
resistivity relationship in hard rock has been described as an exponential function below the
freezing point, but recent studies have shown that a bilinear relationship better represents the
physics of hard rock. ERT consists in injecting electrical current through 2 electrodes (C1 and C2,
fig. 5.4) and to measure the difference in potential through 2 other electrodes (P1 and P2, fig. 5.4).
Electrodes are linked to a cable that is linked to the terrameter (fig. 5.5). Electrode settings
(Wenner, dipole-dipole or Wenner-Schlumberger) depend on the ground specificities and the
objectives of the survey. In mountain environment, the Wenner array is generally used (fig. 5.7)
because it provides a better vertical resolution (depth), reaches deeper layers and lowers the
measurement time. The electrode spacing is a compromise between the transect length and the
resolution of the measurements. The terrameter measures resistances that are then converted into
apparent resistivity, to calculate a pseudo-section of resistivity with an inversion process (using
software such as RESZDINV) that minimizes the difference between measured and calculated
pseudo-sections by an iterative process. Different inversion procedures can be applied using
different parameters, leading to non-unique solutions in ERT inverted models. In periglacial
environment, the robust inversion method is generally preferred against the smoothness constrain
method as it better represents strong contrasts in resistivity (fig. 5.6) such as they occur between
frozen and unfrozen bedrock. The topography is an important parameter of the model inversion as
it can distort the resistivity values. Bi-dimensional approaches to obtain images of the ground
resistivity (fig. 5.3) have been largely employed to validate permafrost distribution models.
In this study, we chose 6 rock faces where we can expect contrasts between frozen and unfrozen
rock according to the CIP-MB and APIM (fig. 1 and 2 of Pub. 3), and where access, safety and
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vertical length of the transect were appropriate to perform ERT surveys. Site characteristics are
detailed in table 1 of the Publication 3. For two sites: La Pendant and Les Charmoz, measurements
were repeated in 2012 and 2013. Data were acquired (fig. 4 of the Pub. 3) using an ABEM LS
terrameter with two 80-m-long cables and 32 electrodes with a 5-m spacing that yielded 160-m-
long survey lines and a mean depth of investigation (MDOI) of ca. 25-m. A granite sample,
corresponding to the lithology for 5 among the 6 sites was tested in a laboratory (TUM - Munich)
to define the temperature-resistivity relationship. Freezing has been identified within the range 40-
100 kQm that is temperature from 0 to -1°C (fig. 5 of the Pub. 3), and helped for a semi-quantitative
description of field results. ARs were plotted against MDOI (fig. 6 of the Pub. 3) prior to invert data
to check data quality and identify possible inversion artefacts. For all transects, except la Pointe
Albert, AR gradients are positive and suggest permafrost occurrence with values >100 kQm. At La
Pointe Albert, values oscillate around the transitional range. The ER Tomographies are displayed in
fig. 7 of the Pub. 3 while fig. 8 shows model uncertainties and inverted models plus or minus the
maximum uncertainty. Resistivity distributions show coherence with topographical settings: the
highest values are recorded in the highest site (Le Gros Rognon) and the lowest values in the lowest
site (La Pointe Albert). High resistivity gradients are observed in the sharpest crests whereas low
gradients are visible in larger summits, which suggest the effect of the lateral heat fluxes in sharp
crests. At La Pointe Albert, the permafrost body in the bottom portion is attributed to the effect of
the high degree of fracturing and of the debris accumulations. Inconsistencies between site
elevations and aspects with resistivity ranges are observed: for example, Les Grands Montets has
lower values than Les Charmoz despite the first one is higher. This pinpoints possible control of the
glacial environment: all sites surrounded by glaciers are warmer than expected according to
topographical settings and permafrost maps. Year-to-year changes recorded in the two repeated
profiles are coherent with climatic signal. Uncertainty plots show that the interpreted portions
have low uncertainty (<10%). Higher uncertainties are induced by strong resistivity gradients,
major topographical changes or high ground surface resistances. Comparison of ERT results
against permafrost index maps demonstrates that the 30-m-resolution APIM is too coarse for
validation whereas the 4-m-resolution CIP-MB is better adapted and can be validated with ERT.
The CIP-MB is coherent with 2 sites not surrounded by glaciers whereas it is too optimistic for rock
walls surrounded by glaciers. Glaciers are thus possibly influencing permafrost by inducing warmer
conditions due to the reflexion and diffusion of solar radiations. Finally, one of the site was located
in the poly-metamorphic basement: Les Rachasses. It has not been included in Publication 3 as it
was not comparable to other transects and no laboratory testing was done on a gneiss sample.
Except from the AR at the MDOI 2.5 m, the Rachasses AR gradient is globally lowering with
increasing MDOI (fig. 5.10). AR values are at ca. 45 kQm. In the inverted model, the transition
between frozen and unfrozen rock has been defined at 30 kQ2m based on values found in the
literature. Permafrost may only be present in the top portion (fig. 5.11) and resistivity distribution
is coherent with elevation. Except from the near surface, the inverted model contains low
uncertainty (fig. 5.12). For this site, the permafrost index maps are too optimistic, which reinforces
the hypothesis of the warming effect of glacial environment. Les Rachasses crest is highly foliated
and raises questions about the effects of anisotropy in ERT results. It encourages to better
understand the effects of ground discontinuity in such ERT surveys.
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Chapitre 5

Caracterisation du permafrost et

validation du modele de distribution par

tomographie de résistivité électrique

Ce chapitre présente les premiéres mesures subverticales de tomographie (ou imagerie)
de résistivité électrique (ERT) en contexte de paroi a permafrost. Huit profils de 160 m de long
sur six sites de paroi rocheuse entre 2810 et 3350 m d’altitude ont été acquis dans le massif du
Mont Blanc au cours des automnes 2012 et 2013. Les mesures de terrain ont été complétées par
une calibration des valeurs de température et de résistivité sur un échantillon du granite du
Mont Blanc (constitutif de 7/8 sites) en laboratoire. L’analyse des images 2D de résistivité
propose une interprétation de la distribution du permafrost et de ses facteurs de controles.
L’interprétation des profils ERT est confrontée aux sorties du modele de distribution du
permafrost (chap. 4)pour I'évaluer a Iéchelle locale. Les principes physiques et
méthodologiques généraux de 'ERT sont présentés dans la premiere section. La deuxieme
section présente I'analyse de sept des huit mesures réalisées dans un l'article : « Determination
of warm, sensitive permafrost areas in near-vertical rockwalls and evaluation of distributed models
by Electrical Resistivity Tomography » soumis a la revue Journal of Geophysical Research : Earth
Surface et publié en mai 2015. L’article est précédé d’'un résumé et d'une fiche synoptique. Dans
la troisiéme partie, le huitieme profil (le seul dans la zone de métamorphisme du massif) est
présenté, avec des éléments de discussion additionnels sur l’évaluation du modéle de
distribution du permafrost et sur I'application de telles mesures en paroi alpine.
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5.1. L’ERT et ses applications au permafrost alpin

Les méthodes électriques et électromagnétiques basées sur les changements des propriétés
physiques du sol sont nombreuses. La résistivité électrique est la plus universellement
applicable dans la recherche en domaine périglaciaire (Kneisel et Hauck, 2008). Depuis sa mise
en place dans les années 1920 par les fréres Schlumberger, elle a fait ses preuves pour détecter
et caractériser le permafrost alpin. Avec le développement des logiciels d’inversion, les
applications 2D de 1a méthode se sont largement développées.

5.1.1. Principes physiques de la résistivité électrique

5.1.1.1 Principes généraux
La résistivité est la capacité d’'un matériau a s’opposer au passage d'un courant électrique.
Elle est I'inverse de la conductivité électrique. Elle se défini par la résistance (R) d’'un d’'un cube
(1m3) a un courant électrique d’intensité (I) et de potentiel (U), circulant de chacun de ses cotés.
La loi d’'Ohm défini :

U=Rx] —— R=2¢ Equation (5.1)

I
U se mesure en Volt (V), R en Ohm () et I en Amperes (4).
La résistivité d’'un sol dépend de plusieurs parameétres : sa minéralogie, sa porosité, sa quantité
de sels minéraux dissous, ou sa saturation (Zhdanov et Keller, 1994). La plupart des matériaux
sont isotropes, c’est a dire qu’ils ont la méme résistivité dans toutes les directions. Cependant, la
foliation et la fracturation induisent une anisotropie, et la résistivité est plus élevée lorsqu’il y a
une discontinuité. La gamme de résistivité des éléments naturels qui composent la lithosphere
est tres étendue, de <1Qm a plusieurs millions d’Qm (fig. 5.1).

Figure 5.1. Valeurs de résistivité pour les éléments lithosphériques en contexte et hors-contexte de
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permafrost. (Bosson et al., 2014, modifié).

La circulation du courant électrique s’opére par les ions des électrolytes des sels minéraux
dissous dans I’eau. Les roches sont des milieux semi-conducteurs et leur résistivité dépend de la
porosité, du volume des pores, leur saturation et la résistivité de I'eau interstitielle. Archie

(1942) a développé une loi empirique pour calculer la résistivité des roches saturées en eau (po.)
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en fonction de leur porosité (®), de 'espace des pores occupé par de l'eau liquide (S), de la
résistivité de 'eau interstitielle (ow), et de coefficients sans dimensionn, meta:
p, =ad S "p Equation (5.2)
La variabilité de la porosité n’est significative qu’'a I’échelle des temps géologiques. Les
changements de résistivité mesurés dans une masse rocheuse dépendent donc principalement
de la résistivité de I'eau interstitielle (S et pw). Les changements de température autour des
points de fusion et de congélation modifient la viscosité de l'eau interstitielle, agissant sur la
mobilité des ions et engendrant des changements de résistivité (Hauck et al, 2011).

5.1.1.2. Principes dans un contexte de permafrost

Pour une température positive, la résistivité est une fonction linéaire de la température
(Keller et Frischknecht, 1966). Pour une température négative, la résistivité dépend
principalement du ratio entre eau gelée et non gelée. Du fait de la salinité et de la pression, I'eau
interstitielle ne géle pas exactement a 0°C. Cette surfusion qualifie I'intervalle de température
négative pour lequel 'eau n’est pas encore gelée (fig. 6.2). Une augmentation significative de la
résistivité a été observée au point de gel (Seguin, 1978 ; King et al., 1988). Par une série de tests
sur différentes roches, Krautblatter (2009) et Krautblatter et al. (2010) ont montré que la
fonction exponentielle développée pour calculer la résistivité sous le point de gel (McGinnis et
al, 1973 ; Pearson et al., 1983) ne représentait pas correctement la physique de la roche. La
relation entre température négative et résistivité est plutét linéaire, mais avec une plus forte
pente que celle de la température positive. Il y a ainsi une relation bilinéaire entre la
température et la résistivité. Le point de congélation spontanée (fig. 5.2), qui se traduit par une
augmentation soudaine de la résistivité, se trouve généralement entre -1 et -2°C selon le type de
roche. Un bref rappel historique de I'application de la résistivité électrique dans le permafrost
alpin, des formations superficielles aux parois, est exposée dans I'encart 5.1.
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Encart 5.1 - La géoélectrique et I'étude du permafrost

Des le début des études du permafrost alpin, les sondages géo-électriques 1D ont été
fréquemment employés pour détecter la présence de permafrost sur des glaciers rocheux, moraines et
éboulis (Fish et al, 1977). Les méthodes 2D (ERT) se sont ensuite largement répandues grace au
développement des logiciels d’inversion (Hauck et Vonder Miihll, 2003a). Nombre de ces études ont utilisé
la résistivité électrique pour vérifier des modeles de distribution en considérant une augmentation
brutale de la résistivité comme indicateur de permafrost. Les approches 1D détectent un terrain par une
augmentation de la résistivité marquant la profondeur de couche active, et une baisse de la résistivité sous
le corps de permafrost (fig. 5.3a, b). Avec 'ERT, il est possible de visualiser la variabilité du permafrost le
long de la ligne d’acquisition (fig. 5.3c).
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Figure 5.3. Exemples de (a) mesures de résistivités apparentes, (b) de modéle vertical 1D (Kneisel et al, 2000, modifié),
et (c) de pseudo-section 2D (Hauck et al, 2003, modifié).

Dans certaines études, une calibration de la température et de la résistivité a été réalisée pour aider a
I'interprétation quantitative des résultats a partir de forages thermiques dans le terrain étudié, ou a partir
d’échantillons de terrain en laboratoire (Haeberli, 1985 ; Assier et al., 1996 ; Vonder Miihll et al., 1996 ;
Delaloye, 2004 ; Krautblatter et al.,, 2010).

Les premiéres applications en paroi rocheuse ont été réalisées par Sass (2003), d’abord pour mesurer le
degré d’humidité des roches dans leur partie superficielle, avant les premiéres applications en contexte de

paroi a permafrost (Krautblatter et Hauck, 2007). Ces mesures sont également utilisées pour suivre
I’évolution du permafrost et de la couche active avec des installations de monitoring (Hauck, 2002).
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5.1.2. Principes méthodologiques de I'ERT

5.1.2.1.  L’acquisition des données
L’ERT consiste a injecter un courant électrique a la surface du terrain via deux électrodes (C1
et C2) et d’en mesurer la différence de potentiel par un second dipole (P1 et P2). Dans le cas d'un
matériau homogéne et isotrope, la résistivité mesurée correspond a la résistivité vraie du
terrain; mais pour les milieux hétérogenes, le concept de résistivité apparente est utilisé
(Kunetz, 1966). A partir des valeurs d’intensité (I) et de tension (V) du courant électrique
injecté, qui sont des valeurs connues, la résistivité apparente (o.) peut étre calculée :

p, = KR Equation (5.3)

avec «xle facteur géométrique déterminé par le positionnement des différentes électrodes entre
elles (fig. 5.4) et R la résistance (éq. 5.1).
Plusieurs dispositifs d’électrodes ont été mis au point, pour répondre aux différentes natures de
terrain et aux différents objectifs d’étude. Dans I'étude du permafrost, les dispositifs en Wenner,
Wenner-Schlumberger, et Dipdle-dipble (fig.5.4) sont les plus employés (Kneisel et Hauck,
2008).

Wenner Wenner-Schlumberger Dipéle-dipéle
a P1 P2 Q a P1 P2 Q a aQ P1 P2
| a] 2] a] | N3 ]3] na | j2] na__jaj
| 1 | 1 I LI ] 1 ] ] 1

k=2ma k=nn(n+1)a k=mnn(n+1) (n+2)a

Figure 5.4. Dispositifs de mesure les plus couramment utilisés pour I'imagerie électrique du permafrost.

L’acquisition des données requiert un certain nombre d’électrodes, sous forme de tiges
métalliques lorsque qu’il est possible de les insérer dans le substratum (entre des blocs rocheux
ou dans un sol meuble). Dans les parois alpines, I'utilisation de vis en acier inoxydable est
privilégiée (Krautblatter et Hauck, 2007). Celles-ci sont fixées avec des pinces-crocodiles a des
cables, reliés a un résistivimetre qui injecte le courant et calcule la différence de potentiel (fig.
5.5). Le résistivimétre est piloté par ordinateur s’il ne dispose pas de disque dur pour
programmer la séquence de mesure, et est alimenté par batterie externe. Dans le milieu minéral,
typique des surfaces périglaciaires, le contact électrique des électrodes avec le substratum est
généralement difficile car celui-ci présente une forte résistance. Il est donc recommandé de
mettre des éponges imbibées d’eau salée autour des électrodes (Marescot et al., 2003). Dans les
milieux rocheux compacts, qui privilégient I'utilisation de vis comme électrode, I'enduction des
vis avec une graisse conductrice avant de les insérer dans la roche, en plus de la pulvérisation
d’eau salée, s’est montrée satisfaisante (Krautblatter et Hauck, 2007).

Pour une mesure 2D, plusieurs quadripéles d’électrodes sont nécessaires, répartis le long de la
ligne d’acquisition. La longueur de cette ligne est définie par le nombre d’électrodes utilisées, qui
dépend notamment de la longueur des cables et de leur conception (nombre de contacts
possibles), et de l'intervalle inter-électrodes, qui est lui contraint par le choix du compromis
entre d’'une part la longueur et la profondeur d’investigation, et d’autre part la résolution de la
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mesure. Plus les électrodes sont espacées, plus le profil sera long et la profondeur
d’investigation grande (enc. 5.2.), mais la résolution sera plus médiocre. Ce choix est donc guidé
par la priorité des questions de recherche: visibilité spatialement large ou a haute
résolution. La prise de mesure par un dispositif Wenner est exposée dans I'encart 5.2.

‘eau salée 0

Figure 5.5. Matériel nécessaire a I'acquisition d’'un profil électrique 2D : exemple d’application au Steintqlli
(Vallée de Turtmann, Valais Suisse).

En montagne, le dispositif Wenner est généralement privilégié car il atteint une profondeur plus
importante que d’autres dispositifs et offre une bonne résolution verticale (profondeur) de la
structure étudiée (Barker, 1989). Il requiert un nombre de points de mesure inférieurs aux
autres dispositifs pour réaliser une mesure compléte, et raccourcit donc le temps de mesure.
Une description des caractéristiques de chaque dispositif est proposée par Loke (2004), et celle
de l'application de ces différents dispositifs selon les terrains d’étude, par Kneisel et al. (2003).

5.1.2.2.  Pseudo-sections et modéle inverse
Les mesures de résistance du sol sont d’abord converties en une pseudo-section de p,

mesurée a partir de 'Equation 3 par un processus d’'inversion des données qui résout la relation
complexe entre les deux valeurs, et produit un modéle sous forme d’'une coupe 2D (pseudo-
section calculée, fig. 5.6). Cette pseudo-section représente la résistivité d'un terrain homogene.
Le modéle inversé résulte du processus itératif qui vise a réduire la différence entre la pseudo-
section mesurée et celle calculée. Le modele inversé rend compte de la distribution verticale
(profondeur) et horizontale (le long du profil) de la résistivité du terrain mesuré. L’algorithme
d’'inversion vise a minimiser 'erreur de la somme des écarts au carré entre p, et la résistivité
calculée par la méthode des moindres carrés et une procédure itérative. L’algorithme
d’'inversion par « contrainte adoucie » (smoothness constrain) force les valeurs du modéle a
changer en douceur. L’inversion robuste (robust inversion ; Claerbout et Muir, 1973) minimise
plutét la différence absolue entre les valeurs de résistivité et représente ainsi bien mieux les
transitions abruptes entre les différents champs de résistivité (fig. 5.6). Cette derniere convient
de ce fait mieux aux terrains périglaciaires caractérisés par de forts contrastes de résistivité.
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Comme la plupart des méthodes géophysiques, le modele de résistivité n’est pas sans ambiguité
et répond au principe de non-unicité : il dépend de la qualité des données, de la géométrie de la
mesure et du choix des parametres d’inversion (Kneisel et Hauck, 2008). Un nombre d’itération
trop élevé tend a « sur-ajuster » le modeéle : les contrastes de résistivité augmentent sans réduire
I'erreur (Hauck et Vonder Miihll, 2003b ; Kneisel et Hauck, 2008).

Le relief de la surface peut significativement distordre les p, mesurées (Tsourles et al., 1999). Le
logiciel Res2DInv (Loke et Barker, 1996) permet d’intégrer cette topographie (Loke, 2004) en
utilisant un maillage distordu a éléments finis, qui considere autrement une surface plane. Autre
méthode particuliérement utile pour la procédure d’inversion : I'affinement du modele réduit la
taille des cellules, autrement régie par l'espacement inter-électrodes, et pallie les possibles
distorsions induites par les forts contrastes de résistivité pres de la surface.
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Figure 5.6 Exemple de pseudo section de résistivité mesurée, calculée et de modéle inversé pour une
inversion « adoucie » et « robuste » (profil de paroi rocheuse, 3000 m, massif du Mont Blanc, octobre 2012).
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Encart 5.2 - Acquisition de données en dispositif Wenner

Au cours de la mesure, les électrodes sont combinées en quadripdles a partir du cable le long de la
ligne d’acquisition, relié a une boite de commutation sur le résistivimeétre qui sélectionne
automatiquement les quadripdles de mesure. La mesure est d’abord réalisée avec un espace de 1a, pour
tous les quadripdles existants, puis avec un espace de 2a, puis de 3a, etc. (fig.5.7) selon le nombre
d’électrodes. Le nombre de points de mesure décroit avec 'espacement tandis que la profondeur (niveau
d’acquisition) augmente. Cette acquisition de données permet de construire la pseudo-section de
résistivité apparente (p.) en interpolant les points de mesure pour tracer les lignes d’isorésistivité

apparente.
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Figure 5.7. Acquisition de données en dispositif Wenner pour construction d’une pseudo-section de pa. (Marescot, 2006,
modifié).

Ces points de mesure sont ensuite reportés a I'aplomb de la pseudo-section de p,. Cette derniére donne
une image trés approximative de la répartition des résistivités dans un milieu. Les contours des p,
dépendent du dispositif d’acquisition. Le dispositif dipdle-dip6le couvre une plus grande zone sur le plan
horizontal que le dispositif Wenner, qui atteint une profondeur d’investigation plus grande. Cette pseudo-
section ne peut étre interprétée, elle permet de mettre en évidence les points de mesure erronés
(résistivité extrémement haute ou basse) et de nettoyer ainsi le jeu de données avant son inversion
(suppression des mauvais points). Dahlin et Loke (1998) discutent les questions de résolution de la
mesure pour différents contextes géologiques en dispositif Wenner.
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Le gel de l'eau interstitielle se traduit par une augmentation soudaine des valeurs de
résistivité. Les sondages géoélectriques apparaissent de ce fait particuliéerement adaptés pour la
détection du permafrost et ont été largement employés dans les études périglaciaires. Avec le
développement des méthodes 2D et des logiciels d’inversion, I'ERT s’est montrée
particulierement utile pour la cartographie et la caractérisation du permafrost. Bien que cette
méthode ait été récemment appliquée sur des parois rocheuses, aucune étude connue ne
présente a ce jour des mesures sur des parois subverticales de haute montagne. Notre étude
présente la mise en place et 'adaptation de 'ERT a ce contexte, les premiers résultats obtenus, et
l'utilité de ceux-ci pour I'évaluation, voire la validation, du modele présenté dans le Chapitre 4.
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5.2. Résumé des mesures et résultats de 'ERT

Cette section résume la Publication 3: « Determining warm, sensitive permafrost areas in
near-vertical rockwalls and evaluation of distributed models by electrical resistivity tomography »
soumise a Journal of Geophysical Research : Earth Surface en septembre 2014 et publié en mai
2015. Sept profils géoélectriques sur cinq sites de permafrost a priori sensible, c’est-a-dire
proche de 0°C et prédisposés a la déstabilisation sous l'effet du changement climatique
(Verleysdonk et al, 2011) ont été réalisés. Les mesures ont été réalisées en octobre 2012 et
septembre 2013 ; elles ont été répétées deux années de suite sur 2 des 5 sites. Les mesures de
terrain ont été complétées par une étude en laboratoire sur un échantillon de granite du Mont
Blanc afin de calibrer la relation entre la température de la roche et sa résistivité.
L’interprétation semi-quantitative des profils a pour objectif de caractériser la distribution du
permafrost au regard de la connaissance actuelle sur le contréle topoclimatique (Noetzli et al.,
2007) et sur les effets de la neige et de la fracturation (Hasler et al., 2011a). Elle vise également a
discuter de la validation des cartes de distribution du permafrost a 30 m de résolution (APIM ;
Boeckli et al, 2012b) et a 4 m de résolution (CIP-MB; chap. 4). Cette démarche pose les
questions de recherche suivante :

- L’ERT peut-elle montrer la distribution et les changements interannuels du

permafrost a I'échelle d’une paroi alpine?

- Est-ce qu’elle confirme la domination du contréle climatique et les effets

globalement refroidissants de la neige et de la fracturation ?

- Est-ce que les données ERT peuvent servir a la validation de modeéles distribués du

permafrost de paroi alpine ?

5.2.1. Choix et caractéristiques des sites de mesure

Cette section résume les sections 2.3 et 2.4 de la Publication 3. La section 2.1 présente les
caractéristiques du massif du Mont Blanc décrites dans la section 2.1 et dans le Chapitre 2 (sect.
2.2). La section 2.2. de la Publication 3 résume la modélisation du permafrost dans le massif
présentée dans le Chapitre 4. Les cinq sites sélectionnés et les indices de permafrost proposés
par 'APIM et la CIP-MB a leur emplacement sont montrés dans les figures 1 et 2 (Pub. 3). Ils ont
été sélectionnés a partir de I'APIM et de la CIP-MB: les secteurs pouvant correspondre a la
transition absence/présence du permafrost d’abord indiqués par une classe d’indice de 0,1 a 0,5,
puis de 0,5 a 0,9, voire les marges inférieures de l'indice >0,9 ont été considérés pour
I'application de I'ERT. Bon nombre de ces secteurs se situent dans la zone de poly-
métamorphisme du massif, et par souci de comparabilité des profils, les mesures dans cette zone
ont été limitées. Un seul profil a été acquis dans cette zone et a été exclu de l'article puisqu’il
n'est pas directement comparable aux cinq autres sites situés dans un environnement
granitique. Il est présenté dans la section 5.3.
Les sites choisis ont des expositions diverses, du NW au SE, avec une gamme altitudinale de
2810 a 3350 m (sommet des profils), des conditions variables (fracturation, accumulation de
neige), et des morphologies différentes (aréte, pyramide, etc.). Le tableau 1 de la Publication 3
résume leurs caractéristiques. Les mesures ont été réalisées sous des conditions
météorologiques variables (fig. 3 de la Pub. 3). Ces deux années étaient dans la moyenne de la
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période 1993-2012, pour laquelle la température annuelle moyenne de l'air était de +6,6°C a
Chamonix (1042 m), mais 2012 était 0.5°C plus chaude que 2013.

5.2.2. Méthodes: acquisition, traitement des données et validation du

modeéle de permafrost

Cette section résume la section 3 de la Publication 3. Les données de résistivité ont été
collectées sur le terrain a 'aide d’un résistivimétre ABEM LS et d’'une approche adaptée aux
contraintes des parois alpines (Krautblatter et Hauck, 2007). Les campagnes de mesure ont été
soumises a une organisation rigoureuse afin de répondre aux difficultés induites par la haute
résistance du substratum rocheux et par la verticalité de l'installation. Des mesures en
laboratoire ont été réalisées sur un bloc de granite du Mont Blanc pour interpréter les mesures
de terrain de maniére semi-quantitative: identification de zones gelées, non gelées et
transitoires.
Un résistivimeétre ABEM LS (http://www.abemfrance.eu/fr/produits/resistivite/65-terrameter-

Is) a été utilisé pour les deux types de mesure, combiné a un gigaohmmetre en laboratoire afin
d’acquérir des données dans les hautes résistivités. Sur le terrain, I'intervalle inter-électrodes de
5 m a permis d’atteindre la plus grande profondeur d’investigation possible aux dépens de la
haute résolution spatiale (résolution minimum de 2,5 m). En effet, la profondeur d’investigation
était a privilégier pour répondre aux questions de I'étude, alors qu’'une plus haute résolution
spatiale aurait été par exemple nécessaire pour investiguer la profondeur et I’évolution de la
couche active. Avec deux cables de 80 m chacun, les profils faisaient 160 m de long pour 32
électrodes, avec une profondeur >25 m, bien au-dela de I'épaisseur de la couche active. Du fait de
la difficulté d’obtenir un contact a certaines électrodes, jusqu’a trois électrodes ont dii étre
ignorées pour prendre la mesure, réduisant ainsi le nombre points de mesure. Une configuration
en Wenner (enc. 5.2) a été utilisée conformément aux recommandations pour de tels milieux
(Kneisel, 2006), avec 155 points de mesure par profil lorsque toutes les électrodes avaient un
contact électrique. La topographie a été mesurée a 'aide d’un laser TruPulse (précision: + 30
cm, + 0,25°, résolution : 10 cm, +0,1°) ou a partir de cartes topographiques (IGN Top 25). Les
cables multi-conducteurs ont été enkités (fig. 4a de la Pub. 3) avec les pinces crocodiles
scotchées, et ont été déroulés progressivement par deux personnes (E. Malet, L. Ravanel et
guides de la compagnie de Chamonix) descendant en rappel le long de la paroi a mesure que les
électrodes ont été installées.

Pour les mesures en laboratoire, un bloc rocheux de 45x30x20 cm a été immergé jusqu’a
saturation, puis emballé dans un film plastique afin d’atteindre les conditions proches de
I'environnement naturel (Sass, 1998), en suivant la procédure décrite par Krautblatter et al
(2010). Quatre quadripéles en Wenner aux électrodes espacées de 8 cm ont été installés sur le
bloc placé dans un compartiment froid (fig. 4b de la Pub. 3). Deux thermometres ont été insérés
dans le bloc de granite, et un troisiéme a l'air libre du compartiment afin d’éviter les forts
gradients thermiques (stratification) et garantir ainsi '’homogénéisation du changement de
température au sein du bloc rocheux. L'inversion des données a été réalisée avec le logiciel
Res2DInv (Loke et Barker, 1996) en utilisant la méthode robuste et un affinement de 1'espace
inter-électrodes (2,5 m) afin de palier les difficultés induites par les forts gradients de résistivité,
typiques de ce milieu (sect. 5.1.2.2).
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Pour juger de la qualité des données, I'incertitude des modeéles inversés a été calculée avec les
outils de RES2DInv 3.32 qui spatialise le pourcentage d’'incertitude dans la pseudo-section. Les
modeéles inversés avec le maximum et le minimum d’incertitude ont également été calculés.
L’erreur résiduelle de la procédure d’inversion par les moindres carrés (RMS error) n’est pas
pertinente pour juger de l'incertitude d'un profil d'une paroi a permafrost (Krautblatter, 2010)
car les forts gradients de résistivité et I'anisotropie de la masse rocheuse amplifient I'erreur. Elle
est comprise entre 3,5% aux Grands Montets et 12,2% aux Charmoz 2013.

Le concept de validation utilisé dans cette étude est défini dans la section 3.3. (Pub. 3) et 2.3.1.3.
de ce manuscrit. La validation consiste ici a évaluer la cohérence entre les indices de permafrost
fournis par 'APIM et la CIP-MB, et la distribution du permafrost suggérée par les modeles
inversés de résistivité.

5.2.3. Résultats

Les résultats de I’étude sont exposés dans la section 4 de la Publication 3. La calibration
de la température et de la résistivité réalisée en laboratoire (Université Technique de Munich,
Allemagne) couvre un intervalle de température de 15°C a -1°C (fig. 5 de la Pub. 3). De plus, les
basses températures induisent une résistivité trop élevée pour les capacités du résistivimetre,
méme couplé a un gigaohmmetre. Pour une température positive, la résistivité augmente de 4%
a chaque baisse de 1°C. La résistivité de la roche augmente significativement a partir de 40 kQQm
pour atteindre >100 kQom a -1°C. Ces valeurs sont cohérentes avec les études de Mellor (1973)
sur le granite de Barre mais le granite du Mont Blanc présente des valeurs plus élevées.
Les résistivités apparentes (AR) mesurées sont représentées en fonction de la profondeur
moyenne d’investigation (MDOI) (Edwards, 1977) dans la figure 6 de la Publication 3, afin de
réaliser une premiere vérification de la qualité des données et de détecter de possibles artefacts
dans les modeles de résistivité apres inversion (Marescot et al., 2003). La moyenne des ARs
enregistrées pour un point de MDOI entre 60 m et 120 m de distance horizontale (surface) est
reportée avec des barres d’erreur correspondant a I’écart moyen autour de cette moyenne. Les
courbes d’AR en fonction de la MDOI sont ensuite décrites en considérant (i) le gradient d’AR,
(ii) sa variabilité pour une méme MDOI (sur la base des barres d’erreur), et (iii) les changements
interannuels pour les deux profils répétés en 2012 et 2013.
L’ensemble des sites sauf la Pointe Albert présente un gradient d’AR positif au moins a partir de
la MDOI 7,5 m. L’AR des Grands Montets est remarquablement uniforme contrairement au Gros
Rognon qui montre d’'importants écarts moyens. Pour Les Charmoz et La Pendant, les ARs de
2013 sont globalement plus élevées qu'en 2012 jusqu’a environ 20 m de profondeur, alors
qu’elles sont moins élevées en-dessous.
La distribution des résistivités des modéles inversés est observée a partir de la figure 7 (Pub. 3)
en fonction de leur échelle de valeurs, du gradient altitudinal et en profondeur. Les modeles
inversés couvrent un large éventail de valeur de résistivité pour chacun des sites, de <10 kQm a
plusieurs centaines de kQ0m. Au Grands Montets, au Gros Rognon, aux Charmoz 2012 et a la
Pendant 2012 et 2013, les plus hautes résistivités (>100 kQm) calculées en profondeur se
trouvent au sommet du profil. A la Pointe Albert elles se trouvent plutdt dans les 2/3 inférieur
du profil. Pour I'ensemble des sites (sauf Les Charmoz 2013) une couche de plus faibles
résistivités est calculée au-dessus de la couche de haute résistivité. Les changements
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interannuels sont considérés en pourcentage et sont similaires aux Charmoz et a La Pendant
avec une augmentation de 50 a 100% des valeurs de résistivité dans les secteurs superficiels et
une réduction du méme ordre en profondeur. La distribution de ces changements est toutefois
spécifique a chacun de ces sites.

Les pseudo-sections d’incertitude (fig. 8 de la Pub. 3) montrent des valeurs proches de 0% en
profondeur de chacun des profils. Les valeurs les plus élevées, de 25-30% d’incertitude, sont
calculées pour les couches superficielles du Gros Rognon, des Charmoz et de la Pointe Albert.
Néanmoins, les modeles avec le minimum et maximum d’incertitude ne suggerent qu'une légére
différence dans la distribution des résistivités.

5.2.4. Interprétation et discussion

Les résultats sont discutés dans la section 5 de la Publication 3. Les mesures réalisées en
laboratoire sont interprétées puis les sources d’erreur possibles dans les mesures sont
discutées. Les résistivités apparentes et les modeles inversés sont discutés pour évaluer ’APIM
et la CIP-MB.
La calibration de la température et de la résistivité de la roche montre une relation bilinéaire de
ces variables dont l'inclinaison s’accroit remarquablement sous le point de gel. La transition
entre le gel et le non gel s’opere progressivement entre 50 et 100 kQm. Cette calibration
confirme les études récentes (Krautblatter, 2009 ; Krautblatter et al, 2010) qui montrent une
relation bilinéaire et non exponentielle de la température et de la résistivité, contrairement aux
conclusions des études des années 1970 (Mellor, 1973). La valeur conservatoire de 80 k(0m est
utilisée pour définir la transition entre présence et absence du permafrost et I'’échelle de couleur
des modéles inversés.
Cing sources d’erreur ont été identifiées et attribuées aux incertitudes calculées dans les
modeéles inversés : (i) la forte résistance a la surface des parois, possiblement induite par le regel
nocturne, (ii) les forts gradients de résistivité (Marescot et al.,, 2003 ; Hilbich et al., 2008), (iii) la
non considération de la microtopographie dans les modeles inversés, (iv) les changements
majeurs dans la topographie et (v) I'anisotropie des masses rocheuses due a la fracturation
(Krautblatter et al., 2010).
D’apres les mesures en laboratoire, le permafrost est identifié pour des valeurs >100 kQm. Les
ARs les plus élevées (>200 kQm) enregistrées en profondeur (>10 m) se trouvent au site le plus
élevé (Le Gros Rognon). Les valeurs les plus basses sont enregistrées au site le moins élevé (La
Pointe Albert). L’ensemble des profils suggére principalement un permafrost de type chaud.
Néanmoins, des incohérences avec le contrdle topographique sont détectées: La Pendant et Les
Grands Montets ont des ARs dans la gamme de La Pointe Albert bien que ces deux premiers sites
soient plus élevés et plus a 'ombre que celui-ci. Ils sont tous les deux entourés de glaciers qui
peuvent réchauffer les parois alentours par I'augmentation du rayonnement réfléchi et diffus
(PERMOS, 2013), au contraire de la Pointe Albert. De méme, I'accumulation saisonniére de neige
aux Grands Montets peut engendrer des conditions plus chaudes (Hanson et Hoelzle, 2004) que
dans les parois nues. Les différences de gradient d’AR sont attribuées aux différences de largeur
des sommets et des flux latéraux de chaleur relatifs qui en résultent (Noetzli et al., 2007): faible
gradient au large sommet des Grands Montets versus fort gradient a la créte escarpée du Gros
Rognon. Les faibles ARs a proximité de la surface des Grands Montets sont possiblement dues a
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I'isolation thermique de la neige qui s’est déposée aprés une période chaude et juste avant la
mesure (fig. 5.6) alors que les fortes ARs a proximité de la surface des autres sites peuvent étre
un effet du regel nocturne. Les écarts moyens élevés observés sur certains sites (Gros Rognon
notamment) sont sans doute dus aux hétérogénéités topographiques et des conditions de
surface le long des profils.

Figure 5.8. Face des Grands Montets le jour de la mesure le 11.10.2012.

Les changements entre 2012 et 2013 observés a La Pendant et aux Charmoz sont cohérents avec
le signal climatique : 'hiver 2012-2013 a été plus froid que le précédent (fig. 3 de la Pub. 3), ce
qui explique sans doute I'augmentation des résistivités jusqu’a environ 20 m de profondeur,
alors que la baisse des résistivités au dela de 20 m peut étre une réponse a un réchauffement
pluriannuel.

Sur les modeles inversés, les corps de permafrost sont identifiés en profondeur. Ils se situent
dans la partie supérieure du profil au Gros Rognon, aux Grands Montets, a La Pendant et aux
Charmoz 2012, en accord avec le controle altitudinal. Dans la partie supérieure du profil du Gros
Rognon et les 2/3 inférieurs du profil de La Pointe Albert, ils sont attribués a l'effet de la face
nord opposée (Noetzli et al, 2007). Les Grands Montets et Les Charmoz ne montrent pas de
gradient positif malgré une face sud opposée a celle de la mesure. La largeur de la créte est
certainement responsable de ces différences de gradients. Le sommet du Gros Rognon est
particuliérement étroit a I'inverse des Grands Montets beaucoup plus large par exemple. A La
Pendant des influences mixtes de la face sud plus chaude et de la face NE plus froide rendent
difficile I'interprétation des profils. Le corps de haute résistivité enregistré au pied de La Pointe
Albert est attribué a I'effet combiné des blocs, des fractures et de 'ombre dans ce couloir plus a
I'ombre que le sommet du profil. Les faibles résistivités observées dans les couches
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superficielles (au-dessus des corps de haute résistivité interprétés comme permafrost) sont
interprétées comme couches actives. L’épaisseur de cette couche a La Pendant (>15 m) signifie
que le corps de haute résistivité en profondeur représente certainement un corps de permafrost
relique. La distribution des changements interannuels aux Charmoz et a La Pendant est variable
d’un site a I'autre du fait des différentes géométries.

Ces interprétations ont été confrontées aux indices de permafrost suggérés par 'APIM et la CIP-
MB (fig. 9 de la Pub. 3). De maniére générale, la CIP-MB a 4 m est plus cohérente avec les
modeles inversés que 'APIM a 30 m de résolution dont la cartographie ne représente pas l'effet
des changements topographiques (faces nord/sud d’une créte par exemple) sur la distribution
de l'indice. La CIP-MB est validée aux Charmoz dont l'indice 0,5 correspond au corps de
permafrost sensible interprété en profondeur du modéle inversé. Elle est également validée a La
Pointe Albert avec une représentation cohérente des changements d’'indice en fonction de la
topographie et des conditions structurales. En revanche, pour les trois autres sites, la CIP-MB
tend a surestimer les conditions de permafrost. Ces trois sites sont entourés de glaciers et leur
caractere plus chaud (Les Grands Montets) et moins continu (La Pendant et Le Gros Rognon)
qu'escompté a partir des cartes d’indice de permafrost est donc attribué a leffet de
I'environnement glaciaire local qui, du fait de son fort albédo, engendre un rayonnement
supplémentaire par la réflexion et la diffusion de sa surface.

5.2.5. Conclusion de I'étude

L’ERT a été appliquée le long de profils subverticaux en paroi a permafrost de haute
montagne pour la premiére fois. Sept profils ont été mesurés dans la zone granitique du massif
du Mont Blanc, dont deux répétés sur deux sites entre 2012 et 2013. Un échantillon de granite a
été placé dans une chambre froide afin de calibrer la relation entre la résistivité et la
température. Une relation bilinéaire entre ces deux variables est confirmée avec une
augmentation soudaine de la résistivité sous le point de congélation. Les modeles inversés
suggérent une domination du contréle de la topographie (altitude, largeur de la géométrie, flux
latéraux de chaleur) dans la distribution du permafrost. L'effet d’isolation thermique du
manteau de neige saisonnier est suggéré aux Grands Montets qui présente des conditions plus
chaudes qu’attendues. L'effet refroidissant d’'une forte fracturation et de débris est suggéré au
pied de la Pointe Albert. Ces modeéles inversés permettent de valider la CIP-MB qui tend
toutefois a surestimer les conditions de permafrost pour les sites entourés de glaciers. La
résolution de 'APIM apparait trop grossiére pour une comparaison pertinente avec les profils
d’ERT.
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Fiche synoptique

Publication 3

Determination of warm, sensitive permafrost areas in near-vertical rockwalls and evaluation
of distributed models by Electrical Resistivity Tomography

Journal Geophy. Res. : Earth Surface  F. Magnin, M. Krautblatter, P. Deline, L. Ravanel, E. Malet, A. Bevington

Objectifs de I'article Questions de recherche
- Présenter les premiers profils ERT subverti- - Peut-on caractériser la distribution et les change-
caux réalisés en parois alpines. ments interannuels du permafrost de paroi avec I'ERT ?
- Caractériser et analyser la distribution 2D du - Peut-on déterminer les contréles de la topographie,
permafrost sur les sites mesurés, de la neige et de la fracturation sur la distribution du

permafrost avec I'ERT ?
- Evaluer le potentiel de validation de deux
modéles de distribution du permafrost avec - Peut-on valider des modéles de distribution du
I'ERT. permafrost de paroi avec I'ERT ?

Principaux résultats

- La distribution du permafrost met en évidence l'influence des paramétres topographiques: altitude, effets
2D/3D (largeur de la créte et intensité des gradients), ombrage.

- Les changements de résistivité entre 2012-2013 sont cohérents avec le signal climatique.

- Le permafrost est plus chaud sur une face NW avec un manteau nival saisonnier.

- Le réle de la fracturation est difficile a identifier, il est suggéré sur un site.

- Le modéle a 4 m de résolution peut étre validé avec les profils ERT, celui a 30 m est trop grossier.

- Le permafrost est plus chaud et plus discontinu sur les trois sites situés en domaine glaciaire (incluant la
face NW enneigée) que ce que suggeére le modéle.

Implications dans la connaissance de la morphodynamique des parois

- La distribution du permafrost dépend d'abord des paramétres topographiques (dont ombrage local), mais
aussi de I'environnement local (domaine glaciaire).

- La carte de distribution du permafrost a 4 m de résolution est validée mais surestime les conditions de
permafrost (continuité, rang de température) sur les secteurs en domaine glaciaire.

Perspectives et développements attendus

- Nouvelles campagnes de mesures systématiques: améliorer la validation de la carte du permafrost et
confirmer le réle de I'environnement glaciaire.

- Réitération des mesures sur des secteurs clés: un suivi du permafrost.
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Abstract Alpine rockwalls with warm permafrost (near 0°C) are the most active rockfall detachment zones
in the Mont Blanc massif (MBM, French Alps) with more than 380 recent events. Near-vertical rockwall
permafrost is spatially controlled by variations in rock fractures, snow cover, and microtopography. A reliable
method to validate the distribution of permafrost in critical and unstable areas does not yet exist. We present
seven electrical resistivity tomography (ERT) surveys measured onfive near-vertical rockwalls in the MBM
from 2012 and 2013 that have been calibrated with measurements on a granite sample in the laboratory. ERT
shows consistent measurements of remaining sensitive permafrost relating to inferred temperatures from
0 to —1.5°C. ERT results demonstrate evidence of topographic controls on permafrost distribution and
resistivity gradients that appear to reflect crest width. ERT results are compared to two permafrost index
maps that use topoclimatic factors and combine effects of thin snow and fractures, where index model
spatial resolution is crucial for the validation with ERT. In cryospheric environments, index maps seem to
overestimate permafrost conditions in glacial environments. As a consequence, the sensitive areas of
permafrost may slightly deviate from the results from distributed models that are only constrained by
topoclimatic factors and interpreted with consideration ofl ocal fracture and snow conditions. This study
demonstrates (i) that the sensitive and hazardous areas of permafrost in near-vertical rock faces can be
assessed and monitored by the means of temperature-calibrated ERT and (ii) that ERT can be used for
distributed model validation.

1. Introduction

Rockfalls and rock avalanches linked to permafrost degradation are important hazards in high mountain
regions worldwide [e.g., Geertsema et al. 2006; Fischer et al, 2006; Huggel et al, 2008; Allen et al, 2009;
Deline et al, 2011; Ravanel et al, 2013]. In the Mont Blanc massif (MBM), more than 380 rockfalls were
documented in 2003 and between 2007 and 2011 [Ravanel et al, 2010, 2011; Ravanel and Deline 2013].
The MBM is a densely populated region with popular climbing routes, widespread infrastructure, and
rockwalls that often exceed 1000m height. Rockfalls and rock avalanches can pose a high risk to
individuals and infrastructure in these areas, as seen in the 2-3x 10°m® Brenva rock avalanche in 1997
[Deling 2001].

Rockwall destabilization has been linked to geological, geomorphological, hydrological, and thermal factors
[Krautblatter and Moore 2014]. Near-vertical rockwall permafrost destabilization, however, is not as well
understood because the complex thermo-hydro-mechanic interplay is dificult to observe and model
[Krautblatter et al, 2012]. Verleysdonk et al{2011] identify the predisposition of warm sensitive permafrost
systems to destabilization as an important mountain hazard, in a context of warming temperatures.
Temperature changes in rock masses at subzero temperature, especially in the range of -5 to 0°C,
significantly modify the mechanical properties of both the water-saturated rock and the icefilled joints
and encourage rockwall destabilization [Davies et al, 2001; Krautblatter et al, 2013]. The mapping and
modeling of thermally sensitive permafrost has thus been recognized as a key objective in mountain
permafrost research activities [Harris et al, 2001].
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Numerical models used to map steep bedrock permafrost have revealed topoclimatic controls on the 3-D
distribution of permafrost [Noetzli et al, 2007; Noetzli and Gruber2009]. However, these models could
globally overestimate measured permafrost temperatures by +1 to +3°C on north and south slopes,
respectively, due to rock fractures and snow distribution Hasler et al, 2011]. The Alpine-wide Permafrost
Index Map (APIM) is a 30m resolution statistical model calibrated with ground surface temperature
measurements, air temperature records, and computed incoming solar radiation Boeckli et al, 2012a,
2012b]. The APIM also integrates findings from Hasler et al. [2011] to estimate permafrost occurrence at
depth. The APIM can be used to estimate the spatial distribution of mountain permafrost in the MBM.
Model validation in near-vertical rockwalls remains challenging for three main reasons: (i) the limited
availability of data, (ii) the spatial heterogeneity of permafrost, and (jii) the resolution of models is often
too coarse for direct comparison with in situ point measurements.

Electrical resistivity tomography (ERT) is a geophysical technigue that measures electrical resistivity at depth
along 2-D transects. The method can be applied to permafrost studies because of the difference in electric
and dielectric properties of materials under frozen and unfrozen conditions Bcott et al, 1990]. The
electrical resistivity off rozen rock, which can be solved by Archiés law [Archie 1942], mainly depends on
the pore volume, the degree of water saturation, the chemical properties of pore water, and the
temperature of the rock [Kneisel et al, 2008]. ERT has been used to investigate mountain permafrost in
Europe [e.g., Kneisel et al, 2008; Hauck et al, 2008; Hilbich et al, 2008] and in North America [e.g,
Lewkowicz et al. 2011]. Krautblatter and Hauck [2007] demonstrated that ERT is generally capable of
mapping and monitoring permafrost in rockwalls. As such, ERT may be appropriate for the validation of
permafrost models as it can be conducted on scales that are similar to the resolution of the APIM model,
for example.

ERT yields only qualitative information on the thermal state of materials when (i) pore volume, (ii) the degree
of water saturation, and (iii) the chemical properties of pore water are poorly constrained (e.g., in a rock
glacier). In such cases, quantitative information can be gained using ERT in combination with other
geophysical methods (e.g., seismic P wave velocity) [Hauck et al, 2008]. In better constrained systems such
as bedrock, where pore volume, the degree of water saturation, and chemical properties of pore water are
defined and more homogeneous, temperature-resistivity relations off rozen bedrock can be derived in the
laboratory [Krautblatter et al, 2010]. The applicability of ERT in near-vertical rockwall permafrost (NVRP) in
characterizing permafrost distribution at a rock face scale and in validating distributed models of
permafrost has not yet been demonstrated.

This paper describes a unique data set of seven ERT measurements fromfive NVRP sites in the MBM, two of
which were repeated the following year. Laboratory testing on a rock sample was undertaken to identify the
temperature-resistivity relationship in order to support the interpretation of field results. These
measurements address three main questions: (i) Is ERT capable of characterizing permafrost distribution
and its annual changes at a rock face scale in NVRP? (ii) Can ERT corfirm that topography, snow
distribution, and rock fractures are important controls on permafrost distribution in NVRP? (jii) Is ERT well
suited for validating spatial models of permafrost distribution in NVRP?

2. Study Sites
2.1. Geological Settings of the Mont Blanc Massif

Located in the western European Alps, the MBM has an area of about 550 knf, approximately 30% of which is
glaciated (Figure 1). Bordered by deep valleys, it culminates at 4810 m above sea level (asl) and provides a
remarkable combination of peaks and crests standing well above 3000m asl. The Variscan granitic
batholith and related aplitic veins intruded into a metamorphic basement (orthogneisses, paragneisses,
and metamorphic mafic rocks). Being fine grained near its SE contact, the granite becomes more
porphyritic toward the massif core Rolland et al, 2003; Leloup et al, 2005]. The massifi s bounded by a
wide shear zone in the NW and a thrust in the E and SE. Subvertical faults and shear zones have a fan-like
arrangement [Bertini et al, 1985] and determine the distribution of the large spurs of massive granite and
the main couloirs. At a larger scale, tectonic phases have broken up the rock with multiple planes and
fractures with highly variable direction and density. Granites have typical porosities between 0.6 and 1%
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Chiamonix

Figure 1. ERT site locations and settings. Topographical prdile sketches: elevation in meter above sea level, red line: ERT
transect length (160 m long), and grey area: ERT footprint.

[Sousa et al, 2005] and are very hard and resistant to weathering, as evidenced by the number of extreme
steep rockwalls and rock pinnacles in the MBM.

2.2. Permafrost Index Distribution

The APIM [Boeckli et al, 2012b] predicts the spatial distribution of permafrost in the MBM rockwalls using
1961-1990 mean annual air temperature (MAAT), potential incoming solar radiation (PISR), and the overall
combined effects of rock fractures and snow (temperature offset from —2.5 to 0.5°C according to PISR).
The mapped index classes indicate areas of warm and discontinuous permafrost where permafrost only
exists in favorable conditions induced by dense fractures and thin snow accumulation (index from 0.1 to
0.5); areas of warm and more continuous permafrost, except in hard faces (index from 0.5 to 0.9); and
areas of cold and continuous permafrost in all conditions (index=0.9). Each of these index classes covers a
wide range of elevations. A 4 m resolution map, the CIP-MB (Carte dindice du Permafrost-Mont Blanc), has
also been produced using the same modeling procedure as the APIM but with local MAAT input data to
improve the permafrost index mapping at the local (rock face) scale Magnin et al, 2015a]. Both the APIM
and the CIP-MB predict the lower elevation boundaries of the 0.5 index class, which broadly corresponds
to the presence of permafrost [Boeckli et al, 2012b], to be 2300 and 2700 m asl on north and south facing
slopes, respectively.

2.3. Site Selection

The sites were first selected from the APIM and CIP-MB models. We focused on areas of discontinuous
permafrost with index values from 0.1 to 0.5, where we could expect sharp contrasts in resistivity. As these
areas were ofl imited occurrence and/or accessibility, we also considered areas with permafrost index
values from 0.5 to 0.9, as well as the lower margins of >0.9 index areas. We performed measurements in
only the Mont Blanc granite lithology to guarantee comparability between the surveyed sites, despite the
fact that the index class from 0.1 to 0.5 occurs widely over the metamorphic basement.
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La Pendant Les Charmoz Le Gros Rognon Les Grands Montets

La Pointe Albert

APIM (30-m-resolution) CIP-MB (4-m-resolution)

Figure 2. ERT transects and permafrost indexes suggested by the APIM and the CIP-MB. Dark blue: index=0.9, light blue: index from =0.5 to < 0.9, and yellow: index

from 20.1 to <0.5.

Specific attention was paid to the subvertical topography and length of the chosen prdiles in order to avoid
debris-covered slopes and to guarantee sufficient penetration depth of the ERT. Finally, site selection was
constrained by accessibility and safety sine qua non considerations which include helicopter drop, away
from usual climbing routes and unstable areas.
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Table 1. Site Settings
Summit Elevation 1993-2012 MAAT Date of Survey
Site Name (m asl) Aspect Surface Characteristics (Length) at the Summit (°C) (dd/mm/aa)
Les Grands Montets 3295 NW Highly fractured, snow-covered -5.3 11/10/12
in winter
Le Gros Rognon 3350 SE Compact slab (80 m); snow -5.6 20/10/12
covered and fractured (80 m)

La Pendant 3000 NW Massive blocks (30 m); fractured (120 m) -3.8 22/10/12
23/09/13

Les Charmoz 2830 NE Compact slab —28 23/10/12
13/09/13

La Pointe Albert 2810 S (120 m) Compact slab (120 m); fractured, -2.8 20/09/13

SW (60 m) debris-covered gully (60 m)

2.4. Site Characteristics and Climatic Conditions During ERT Surveys

The study sites represent different aspects from NW to SE various permafrost indexes (Figure 2). The
maximum elevation of the ERT profiles is between 2810 and 3350 m asl. Slope angles vary from near-
vertical rockwalls to lower-grade rock faces and are slightly overhung at La Pointe Albert (Table 1). Les
Grands Montets, La Pendant, and Le Gros Rognon stand out from glaciers as nunataks, whereas La Pointe
Albert and Les Charmoz are surrounded by high rockwalls with limited glacier extension at their footwalls
(Figure 1). Les Grands Montets is a wide and rounded, snow-covered summit in winter, contrasting with
the sharp ridges of La Pointe Albert, Le Gros Rognon, and Les Charmoz (Figure 2). La Pendant has a
pyramid-shaped geometry. The lower third of La Pointe Albert transect was located in a debris covered
gully and the lower half of Le Gros Rognon transect on a snow-covered face.

MAAT at site locations (Table 1) is calculated from the 1993-2012 record in Chamonix (1042 m asl) and a mean
lapse rate of —0.0053°C m™~" based on the air temperatures recorded by Météo Franceat Chamonix (1042 m asl)
and the Aiguille du Midi (3842 m asl) from 2007 to 2013.

ERT measurements were conducted in October 2012 and September 2013. Both years were in the range of
the 1993-2012 MAAT (+6.6°C in Chamonix), but 2012 was 0.5°C warmer than 2013, with warmer winter
and spring: mean air temperature from December 2011 to June 2012 was +3.5°C, in contrast to +2.8°C
from December 2012 to June 2013 (Figure 3a). The first survey was conducted at Les Grands Montets at
the end of a period of stable and warm weather followed by a snow fall. The face was snow covered when
the measurement was performed and air temperature dropped below —10°C at the Aiguille du Midi the
following days (Figure 3b). However, the other 2012 measurements were done after this cooling episode
during a warmer period with air temperature oscillating around 0°C. Air temperature during Les Charmoz
and La Pointe Albert surveys in September 2013 was in the range of the one at Les Grands Montets in
2012 (—6.4°C at 3842 m asl); the warmest measurement day was at La Pendant in 2013 (+3.9°C).

3. Methods
3.1. Data Acquisition and Inversion

ERT field campaigns in NVRP require a high level of technical organization as poor electrical contacts can be
expected [Krautblatter and Hauck 2007]. Due to the subvertical working conditions of our study sites,
redrilling and rewetting of electrodes along the survey line in case of bad electrical contact is restricted.
The resistivity measurement had to be thoroughly prepared coincident to the installation of electrodes
and cables. Two 80 m cables (160 m prdfile) and a total of 32 electrodes (5m spacing) (Figure 4a) were
connected to an ABEM Terrameter LS device. The electrodes are 10 mm thick and 120 mm long stainless
screws. Salt water and metallic grease were used to improve electrical contacts. Cables were packed in
advance in order to easily carry them while abseiling downward and installing the electrodes (Figure 4a).
Choice of the electrode spacing is a compromise between expected depth ofi nvestigation, transect
length, and resolution of the data: electrode spacing was set to 5 m, which yielded 160 m long survey lines
with a depth ofi nvestigation of approximately 25 m exceeding the active layer thickness. Local variation of
the rock surface (upper 10cm that regularly dry out) is not visible at this resolution $ass, 2005]. Thus,
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Figure 3. (a) Monthly air temperature recorded in Chamonix (1042 m asl) in 2012 and 2013. (b) Daily air temperature
recorded at the Aiguille du Midi (3842 m asl) during thefield work period (Météo Francedata).

porosity, the degree of saturation, and pore water chemistry remain relatively constant at the scale of these
ERT measurements, and changes in electrical conductivity are therefore assumed to be due to the freezing of
pore water.

Despite the thorough electrode preparation and use of salt water, some electrodes were excluded as they did
not provide sufficient contact. The maximum number of excluded electrodes was three in one array. In high-
resistivity mediums such as these, the geometrical corfiguration of the profile is crucial. A Wenner electrode

configuration with 155 datum points was used for the best signal-to-noise ratio, although it is less sensitive to
weak signals [Kneise] 2006; Hauck and Vonder Muhll 2003]. The topography was measured with a Laser

TechnologyTruPulse 200 rangefinder (accuracy: +30cm, +0.25°, resolution: +10cm, +0.1°) at La Pendant,
La Pointe Albert, Les Grands Montets, and Les Charmoz. For Le Gros Rognon, the topography was
calculated from topographical maps.

ERT profiles were inverted in RES2DINV software using a smoothness-constrained least squares method
[Loke and Barker 1996]. Mesh refinement to the half of the electrode spacing (2.5m) and a robust
inversion were chosen to deal with the expected strong contrasts in resistivity. Resistance values were
converted into apparent resistivity (AR) from the measured ratio between potential differences and
injected current multiplied with the Wenner geometric factor. AR values were checked for consistency
prior to inversion. Five iterations of the inversions were found to have suficient convergence without
overfitting the data. Root-mean-square (RMS) errors range from 3.5% (Les Grands Montets) to 12.2%
(Les Charmoz 2013). Smaller RMS errors do not always imply a more realistic model as more iteration
will eventually overfit the model to the data [Hauck and Vonder Muhl|l 2003]. RMS errors do not
necessarily reflect the quality of the model in compact rock for two main reasons: the high-resistivity
gradients that characterize steep alpine bedrock Blaschek et al, 2008] and the anisotropy off ractured
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Figure 4. Data acquisition. (a) Field work. (b) Laboratory work: granite sample into freezing box with 16 electrodes arranged
in 4-Wenner arrays in the middle of the sample, close together to keep the half-space of the measurement much smaller
than the sample size.

rocks are not resolved by 5 melectrode spacing [Linde 2005], both leading to high RMS errors Krautblatteg
2010]. Also, Krautblatter and Hauck[2007] found it difficult to minimize RMS errors in repeat ERT prdfles of
frozen rock, where freezing and thawing imply large changes from the baseline data set. To better assess
the reliability of the inverted model, the spatial dstribution of the uncertainties is analyzed using
RES2DINV 3.32 tools which subdivide the prdile into blocks depicting their respective uncertainty
ranges. Model uncertainties were calculated with RES2DINV according to the model covariance matrix
method described in Alumbaugh and Newman[2000]. Minimum and maximum models display average
models plus or minus the model uncertainty.

3.2. Laboratory Calibration

Temperature-resistivity relationship have been measured in the Landslide Research Group freezing
laboratory of the Technische Universitat Miinchenising the approach described in Krautblatter et al.[2010].
A 45 x 30 x 20 cm granite block of homogeneous coarse-grained Mont Blanc granite that is representative
for all sites has been sampled at Les Charmoz. It was immersed in water for several days until full
saturation under atmospheric pressure, close to natural alpine conditions, as we assume that the rockwalls
are fully saturated [Sass, 1998, 2005]. The sample was then coated with a thin plasticfilm to maintain its
moisture and to obtain its chemical equilibrium with the pore water. Four Wenner-type four-electrode
arrays with stainless steel electrodes of 5mm in diameter were inserted in the middle section of the
sample in 4mm deep holes separated by a minimal distance of 8cm, so that the medium depth of
investigation (MDOI) half-space does not exceed the size of the rock sample (Figure 4b). The electric
contact was improved with conductive grease, and measurements were performed with the same ABEM
Terrameter LS device as in the field.

The sample was then placed into a 1.5 x 1 x 1 m freezing box insulated with polystyrene. The cooling device is
a custom-made Fryka cooler with ventilation that is controlled by a 0.1°C accurate temperature probe in the
cooling box. Ventilation was applied to avoid strong thermal difference between the air and the granite
boulder and resulting thermal layering. Two thermometers of 0.03°C accuracy and 0.1°C resolution were
placed in the block. Below the freezing point, as expected from prior measurements byMellor [1973], the
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Figure 5. Temperature-resistivity path measured with the ABEM Terrameter

LS device (LS) above zero, combined with theElabo (gigaohmmeter) for the objectives _Of _the model, define IFS
subzero measurements. Numbers 1, 2 3, and 4 indicate the number of the  Performance criteria, and the context in
measurement (repeated 4 times with each device). which it operates. The APIM and CIP-MB

can be used to map NVRP. They provide

a qualitative indication of permafrost
characteristics (warm versus cold, continuous versus discontinuous) according to local settings (fractures
and snow cover). The models ability to represent permafrost boundaries depends on the resolution: the
CIP-MB should indicate permafrost characteristics at a meter to decimeter scale, whereas the APIM can
only provide information on the scale of tens of meters. Temperature-calibrated ERT appears well suited to
validate the APIM and CIP-MB. The match between permafrost occurrence inferred from the ERT prdiles
and the APIM and CIP-MB indexes is evaluated to determine the potential of ERT for model validation.

4, Results

4.1. Temperature-Resistivity Laboratory Calibration

The temperature-resistivity relationship of unfrozen rock can befitted with linear regression with an R?
ranging from 0.8 (measurement Elabo 4) to 0.99 (Elabo 1 and 3; Figure 5). The temperature-resistivity
gradient above 0°C measured with the ABEM Terrameter is approximately 4%/°C, which is similar to
gradients for other unfrozen rocks [Keller and Frischknecht 1966; Krautblatter 2009; Krautblatter et al,
2010]. The expected increase in resistivity upon freezing Mellog 1973] was measured using an Elabo high-
resistance meter, but due to the small-temperature range, we did not calculate a temperature-resistivity
relationship. However, we demonstrate that the resistivity off rozen rock down to—1°C rapidly increases
up to approximately > 100 kQm. Mellor[1973] measured unfrozen resistivity values at 0°C of approximately
11kQdm in water-saturated Barre granite and described a fourfold increase upon freezing of pore water.
Those values exceeded 100kQm at —2°C (approximately 114+ 11k0Qm). The temperature-resistivity
behavior of the Mont Blanc (MB) granite is very similar to the Barre granite, but values are a factor of 2
higher for unfrozen MB granite and at least 2 times higher for frozen MB granite. The latter is dificult to
judge due to the restricted range of the resistance meters.

4.2. Apparent Resistivity Raw Data

The mean apparent resistivity (AR) of the ERT prdiles were calculated for the central surface extension section
that is located between 40 and 120 m along the prdile for different electrode spacing which correspond to
median depths ofi nvestigation (MDOI) from 2.5 to 25 m Edwards 1977; Barker, 1989; Marescot et al, 2003].
Figure 6 displays systematic changes of resistivity values with depth that are not biased by inversion
artifacts. Error bars are the variation of resistivity values for a given depth along the prdile.

At Les Grands Montets, the AR is remarkably uniform (mean deviation of 3-18 k(0m), and steadily increases
with depth, from approximately 55-120kQm. Le Gros Rognon AR is >110kQm throughout, reaching
200 k(dm at the deepest MDOI, and shows high mean deviations (140 K2m at the near surface, 22 kOm at
MDOI 23m). AR gradient is negative down to 7.5m and positive below. At La Pointe Albert, no clear
feature appears in the AR gradients with all mean values oscillating around 90-100 kOm. At La Pendant,
2012 and 2013 ARs follow the same pattern: AR gradient is negative down to MDOI of 7.5m and positive

MAGNIN ET AL.

ERT IN NEAR-VERTICAL ROCK FACES 8

197



@AGU Journal of Geophysical Research: Earth Surface 10.1002/2014JF003351

Les Grands Montets Le Gros Rognon
250 250 l
€ 230 230 T
9 210 210 T ’
= 190 190 T .[r o L
£ 170 170
=
g 150 150 ITT,?l
§ 130 130 ® H Pl
i — =
[ -
g 70 P 70—+ L 4 1
< 50 50
30 | e S S e s e e | 30 T T T T T T T T T V
0 5 10 15 20 25 0 5 10 15 20 25
Mean Depth Of Investigation [m] Mean Depth Of Investigation [m]
La Pointe Albert Les Charmoz
250 250
T 230 230 —
S 210
S 190
s 170
2 150
8 130 T
g 110 K § * T = T
5 90
§ 70 T 70 2012
50 50 +2013
301 T T T T T T T T T 1 30| T T T T T T T T T 1
o 5 10 15 20 25 o 5 10 15 20 25
Mean Depth Of Investigation [m] Mean Depth Of Investigation [m]
La Pendant
250
_ 230
E 210
% 190
3 170 T T
,g 150
g 130 —F
E 110 —
5 m_n_{!_i_g_;_‘—
- * ® 2012
e = +2013
30 T
0 5 10 15 20 25

Mean Depth Of Investigation [m]

Figure 6. Apparent resistivities (AR) at thefive sites (2012 and 2013 at La Pendant and Les Charmoz) Mean AR is calculated
for the central section (i.e., 40 to 120 m along the surface); error bars: mean deviation.

below that depth. Year 2013 AR is higher than 2012 values down to MDOI of 20 m and lower at the deepest
MDOI. AR ranges from 60 to 130 kQm in 2012 and from 85 to 115kQm in 2013. At Les Charmoz, no clear
feature appears in AR changes from 2012 to 2013. In 2012, AR gradient is negative down to MDOI of 7.5m
and positive below that depth. In the shallowest 7.5m, AR ranges from 130 to 230 K)m, and it reaches
170kQm at the deepest MDOI. In 2013, AR ranges between 120 and 200 K2m without any clear feature in
the gradient. Except for La Pointe Albert and Les Charmoz 2013, all transects show a positive AR gradient.
All transects have values > 100 kQm at the MDOI 23 m, except for La Pointe Albert.

MAGNIN ETAL.

ERT IN NEAR-VERTICAL ROCK FACES 9

198



Distribution et caractérisation du permafrost des parois du massif du Mont Blanc
Une approche combinant monitoring, modélisation et géophysique

@AG U Journal of Geophysical Research: Earth Surface

10.1002/2014JF003351

Figure 7. ER tomographies for the five measured sites, including the two repeated surveys with ther respective interannual changein percentage, and with root-
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mean-square errors resulting from the inversion process.

4.3. ER Tomographies

Modeled resistivity values range from 9 to 500 KQm in the seven inverted ERT profiles from 2012 to 2013

(Figure 7). The percent change between repeat prdiles at Les Charmoz and La Pendant is also shown.

At Les Grands Montets, a moderately high resistivity body ¢ 100 kQm) that is relatively uniform is displayed
at depth below a lower-resistivity layer (< 80 kQQm). At Le Gros Rognon, the resistivity pattern is different
between the upper and the lower portions of the prdile. The change coincides with the change in slope
angle. In the upper and steepest portion, two high-resistivity bodies ¢ 300 kQm) are shown at depth and
near the surface, with a strong and positive gradient in the deepest part. Between these, there is an
approximately 10 m thick layer of homogeneous resistivity between 80 and 160 Kkm. At the break of
slope, high resistivity is only visible near the surface, and the resistivity of the subsurface layer is in the
range of 40 to 80 kOm, with a negative and smaller gradient than the upper section. At La Pointe Albert,
the steepest and lowest of the sites, resistivity increases from approximately 40 K2m at the top of the
profile to > 100 kQm at the footwall. At the break of slope near 100 m along the prdile, a low-resistivity

body (< 80 kQm) with a positive gradient to > 200 kQm at depth is also visible.
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according to Alumbaugh and Newman[2000].

At Les Charmoz, resistivity decreases in the bottom layer from 2012 to 2013 and increases above. For both

Figure 8. Model resistivity percentage uncertainty (with smoothness constrain) and minimum and maximum models at each site, as calculated with RES2DInv

years, a 10 to 80kQm resistivity patch is depicted at the top of the prdile. In 2012, a positive resistivity
gradient from approximately 80 kQm near the surface to >200kQm at depth is visible, right below the
low-resistivity patch. In 2013, resistivity is homogeneous in almost all the prdile and globally ranges from
80 to nearly 200 kQm. For both years, resistivity at the surface is heterogeneous and globally> 200 kQm.
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At La Pendant, the resistivity changes by +100 to —100% from 2012 to 2013 according to elevation; it
decreases in the upper portion and at depth while it increases in the lower portion. For both years, an
approximately 10-15m layer ofl ow resistivity (<80 kQm in 2012, approximately 80-100 kQm in 2013) is
visible in the upper layer, right below the surface that displays heterogeneous values. Below this low-
resistivity layer, resistivity gradient is positive; values reach> 200 kQm in the deepest layer in 2012 but are
between 80 and 200 kQm in 2013.

4.4. Inverted Model Uncertainty

Inverted model uncertainties and related minimum and maximum prdiles are represented in Figure 8.
Uncertainty values < 10% are observed in each transect that indicates reliable inverted models despite
some higher-uncertainty patches. In Les Grands Montets, the whole transect is close to 0% of uncertainty.
The highest uncertainty, in the range of 25-30%, was calculated for the uppermost surface layer of Le Gros
Rognon, Les Charmoz, and La Pendant. At Le Gros Rognon, the 15-20% uncertainty at 15-25 m in depth in
the central section coincides with the major change in topography (Figure 7). The 812% uncertainty
corresponds with the zones of strong resistivity gradients at Le Gros Rognon and La Pendant. However,
minimum and maximum models do not show obvious distortions of the resistivity values for all these
sites. Slight changes are only observed for the extension of the interpreted high-resistivity areas.

5. Discussion
5.1. Temperature-Resistivity Relationship

Recent studies have shown a bilinear temperature-resistivity relationship with a sudden increase below the
equilibrium freezing point [Krautblatter et al, 2010]. Most of the rocks show a depression of the equilibrium
freezing point from —0.1 to —1.5°C, due to the effects off reezing in corfined space [Krautblattey 2009]. These

findings provide a more accurate description than earlier studies advocating an exponential increase of the
resistivity below the freezing point, which is typical for frozen debris where freezing occurs in an uncoffined

space and where the exponential resistivity increase ofi ce dominates the bulk electrical behavior McGinnis
et al, 1973; Pearson et al, 1983].

We identify transitional unfrozen-frozen values between 50K2m and 100kQm and consider values
> 100 kQm as frozen rock. We use 80 kQ0m as a conservative threshold for the color change from yellow to
blue in the ER tomography graphs.

5.2. Measurement Errors

The majority ofi nterpreted permafrost bodies have uncertainties signficantly below 10% (Figure 8). Higher
uncertainties are mainly visible near the surface, possibly induced by the high ground surface resistance
[Dahlin and Loke 1998]. These may be enhanced by diurnal refreezing captured by early morning surveys.
This assumption is consistent with AR near-surface values (Figure 6): Les Grands Montets, with the lowest
near surface AR and mean deviation, experienced a snow fall just before the measurement day and after a
period of relatively warm weather; the snow cover may have protected the surface from the night freezing
that would explain such low AR values.

Four other sources of error are identfied: (i) a strong gradient in resistivity, especially visible at Le Gros
Rognon upper section, known from ERT measurements in ice-rich landforms Marescot et al, 2003; Hilbich
et al, 2008]; (ii) a lack of microtopography consideration for all the transects; (iii) major changes in
topography, as it occurs at Le Gros Rognon; and (iv) anisotropy of the rock mass due to fractures
[Krautblatter et al, 2010]. The low uncertainty at depth in the prdiles allows for a discussion in terms of
permafrost occurrence and characteristics.

5.3. Interpretation of Apparent Resistivity Plots

AR values encompass unfrozen, transitional, and frozen rock. According to laboratory temperature-resistivity
calibration (section 4.1), permafrost occurrence is suggested by values> 100 kQm at MDOI greater than 10 m
in Figure 6, below the assumed maximum active layer thickness Permafrost Monitoring Switzerlan¢dPERMOS,
2013]. The highest AR up to 200 kQm, in the range off rozen values, occurs at Le Gros Rognon, the highest
study site at 3350 m asl. The lowest AR oscillating around 90-100 kQm, in the range of transitional values,
occurs at La Pointe Albert, the lowest site (2810 m asl). Unexpectedly, La Pendant and Les Grands Montets
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have AR in the transitional range close to La Pointe Albert values, whereas AR at lower and more Sun-facing Les
Charmoz is in the frozen range. Les Grands Montets and La Pendant are surrounded by glaciers that rélect the
solar radiation—highest surface temperature at Swiss monitoring sites is recorded close to glaciers PERMOS
2013]. Moreover, the gentler slope of Les Grands Montets and the strong roughness ofi ts surface (Table 1)
allow the accumulation of a seasonal snow cover that insulates the rock face from cold air during winter
[Hanson and Hoelzle 2004; Luetschg et al. 2008], leading to warmer conditions than in bare rock in such
shaded slopes [Magnin et al, 2015b]. Such a condition is also permitted on the top part of La Pendant, even
though the lowest two thirds of the prdile are too steep for seasonal snow cover. Further interpretations are
limited by site-specific settings such as contrasts between a 3-D pyramid like La Pendant, with possible
mixed influences from a warmer and a colder face, and a 2-D crest-like Les Charmoz.

A positive AR gradient in all transects except for La Pointe Albert and Les Charmoz 2013 is interpreted as
cooling conditions along depth where permafrost occurs. The absence of obvious AR gradient at La Pointe
Albert is interpreted as partly frozen conditions: unfrozen and frozen conditions are mixed in the
calculation of the mean AR that is supported by error bars encompassing unfrozen and frozen ranges
(Figure 6). The absence of obvious AR gradient at Les Charmoz 2013 is interpreted as the effect of
climate signal propagation in a close to 0°C rock face. AR gradient steadily decreases along depth at
Les Grands Montets, unlike Le Gros Rognon. Numerical experiments from former studies have
investigated the topographical control on the temperature gradients and related lateral heatfluxes
from warm to cold faces [Noetzli et al, 2007], pinpointing the increasing strength of heatfluxes toward
the top of the mountain peaks where opposite faces become closer. Les Grands Montets is a relatively
wide summit, whereas Le Gros Rognon is a sharp crest; their different resistivity gradient corfirms
topographical controls on temperature field distribution and lateral heat fluxes. Nevertheless, variable
surface and topographical conditions may interfere in such a way that resistivity gradients are not
easily interpretable, such as at La Pendant with its pyramid shape or at La Pointe Albert with compact
slab and debris-covered gully.

The high mean deviations in Le Gros Rognon presumably derive from the heterogeneous surface and
bedrock conditions, where a bare and smooth slab at the top part contrasts with a fractured and snow-
covered area at the bottom part. This mean deviation lowers with depth as the different surface signals
from the heterogeneous conditions equalize with depth.

Interannual changes at La Pendant and Les Charmoz with increasing values within the shallow layers may be
a response to the 2013 colder winter and spring compared to 2012 (section 2.4). The decrease at depth is
possibly a multiannual response of warmer conditions in the recent years. Year-to-year changes do not
exceed 30kQm, which in a transitional or close to 0°C frozen state may be insignficant and therefore
suggest coherent interannual variations.

5.4. Interpretation of ERT

ERT-inverted models show spatial distributions off rozen, transitional, and unfrozen rock. Deep-seated
(several meters from the surface) > 100 kQm rock bodies at the end of the thawing period in autumn are
interpreted as permafrost bodies. Permafrost distribution according to topographical control and
conductive heat transfer [Noetzli et al, 2007] partly supports the interpretation of the ERT-inverted models,
in which unexpected features are associated to additional controls.

At Le Gros Rognon, a permafrost body is only expected to occur at depth of the upper steep slope, close to
and probably controlled by the colder north face; this assumption is strengthened by the strong resistivity
gradient that suggests strong lateral heat fluxes in this top area, in accordance with AR pattern
interpretation (section 5.3). The lower-resistivity values in the bottom slope may not only be induced by
the reduced influence of the north face as they are also coherent with the lower elevation. The change in
slope angle also allows the accumulation of a seasonal snow cover that could similarly lead to warmer
conditions by insulating the rock face, while the top area remains free of snow. Thermoinsulating snow
cover is generally considered inexistent in steep alpine rock faces. However, it has been shown that it can
exist when slope angle and roughness allow for thick snow accumulations & 0.6 m), but its overall effect
on Sun-exposed faces rather cools the rock surface Magnin et al, 2015b]. Thus, the topographical settings
—elevation, aspect, and crest width—are the most probable controlling factors of permafrost distribution
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at Le Gros Rognon. Conversely, Les Grands Montets and Les Charmoz have an opposite warmer face that
would possibly lead to a negative resistivity gradient and warmer conditions at depth, but such features
are not found. Possibly, these summits are too wide to detect the irfluence of the opposite face at depth,
but the topographical control may also interfere with the structural control and the related nonconductive
processes in fractures that may cool the rock at depth Hasler et al, 2011]. Finally, the resistivity gradient at
La Pendant can be influenced by the warmer south face and the colder north face that limits the
interpretation ofi ts inverted models.

Resistivity at Les Grands Montets is not as high as in the other transects, but values within the frozen range
are more continuous at depth. The low-resistivity values & 40 k(dm) close to the surface may be interpreted
as an active layer. Coherently, with air temperature control, highest resistivities are recorded at depth at the
highest elevations. Interestingly, La Pointe Albert shows higher values in the range of permafrost occurrence
in its lower section, whereas permafrost is probably absent or close to 0°C (resistivity< 80 kOm) in the top

area that is a compact Sun-exposed slab contrasting with the shaded, partly debris-covered, and more
fractured bottom part. The nonconductive cooling effect off ractures in steep bedrock Hasler et al, 2011]

and debris slopes [Delaloye and Lambiel 2005] has been established, and occurrence of a permafrost body
at the foot of La Pointe Albert likely results from the combination of shadow, fractures, and debris.
However, the increasing resistivity along depth ofi ts middle section, above the main change in
topography from steep rockwall to debris-covered gully (from 2760 to 2720 m asl; Figure 7), possibly
results from the topographical control and the related irfluence of the colder opposite NW face. As La
Pointe Albert site is extremely sharp, special attention was paid to make sure that the depth of
investigation did not exceed the thickness of the crest and that no measurement point was taken in the
air, above the surface of the opposite NW face. In such cases with thin crests, measurements taken into the
air could be confused with measurements in permafrost as they both yield high-resistivity values.

At La Pendant, a thick layer of transitional values is present down to a depth of approximately 15 m, likely far
beyond the presumed active layer thickness; it may indicate nonpermafrost or sensitive permafrost, the
underlying high resistivities suggesting a possible relict permafrost body. The yellow area at the top part
of Les Charmoz 2012 profile (Figure 7) may be interpreted as active layer, while the orange-brown very top
patch possibly reflects the influence of the opposite south face.

Finally, interannual changes at Les Charmoz and La Pendant are coherent with AR patterns, but their spatial
distribution suggests a site-specific control. The increasing resistivity down to a depth of approximately
15-20 m at Les Charmoz and at the bottom of La Pendant likely shows a lowering temperature, while the
decreasing resistivity values >100kQm are interpreted as a rising temperature. Continuous records
through time would allow for interpretation of permafrost degradation versus aggradation. The spatial
distribution ofi nterannual changes shows layers normal to the surface at Les Charmoz, whereas it is more
elevation controlled at La Pendant. Differences in geometry possibly cause such dissimilarities; the
magnitude of the changes that mainly occur within the transitional range likely signfies minor changes in

terms of temperature.

5.5. Comparison of ERT and Permafrost Modeling

Temperature-calibrated ERT-inverted models allow for a semiquantitative description of permafrost
distribution and characteristics comparable to indications of the possible permafrost occurrences given by
index values from the APIM and CIP-MB (section 2.2). Inferred permafrost bodies are compared to index
values on Figure 9, but as permafrost bodies are identfied as warm permafrost mainly, cold permafrost
bodies being extremely restricted (e.g., at depth of the upper half of Le Gros Rognon), both types of
permafrost are not distinguished.

Continuous and cold permafrost (index=0.9) is expected at Les Grands Montets according to both maps. ERT
transects suggest a continuous body of permafrost at this site, but the low-resistivity range that barely
exceeds 160kQm rather indicates warm permafrost, despite the intense fracturing, meaning that both
maps overestimate permafrost conditions at Les Grands Montets. The APIM also suggests continuous and
cold permafrost at Le Gros Rognon, whereas the CIP-MB suggests warm permafrost along the measured
face. Le Gros Rognon ERT transect indicates permafrost occurrence only at depth of the top area, under
the influence of the opposite north face. The CIP-MB is realistic for this top part but overestimates

MAGNIN ET AL.

ERT IN NEAR-VERTICAL ROCK FACES 14

203



@AG U Journal of Geophysical Research: Earth Surface 10.1002/2014JF003351

Les Grands Montets Le Gros Rognon La Pointe Albert
3300 3360 S~ 2820
= 3250 3310 2770
<
E
S 3200 3260 2720
o
®
>
-}
o 3150 3210 2670
3100 3160 2620
0 50 100 150 200 250 0 50 100 150 200 250 0 50 100 150 200 250
Distance [m] Distance [m] Distance [m]
Les Charmoz La Pendant
2840 3020 veereeeens  Permafrostindex 20.9
........... Permafrost index =0.5 to <0.9
Z 27901 2970
Z Permafrost index >0.1to <0.5
E 2740 1 2920 APIM
%
> sssennnses CIP-MB
o 2690 2870
I rermafrost body
2640 . . 2820 -
0 50 100 150 200 250 0 50 100 150 200 250 Non permafrost rock
Distance [m] Distance [m]

Figure 9. Topographical settings and permafrost index according to the APIM and the massif du Mont Blanc massif map. Grey area: ERT footprint and blue area:
permafrost body interpreted from the ERT-inverted model.

permafrost conditions for the bottom part. The same overestimation is observed at La Pendant for the APIM,
but the CIP-MB permafrost index is closer from ERT transect. At Les Charmoz, both maps suggest warm
permafrost occurrence in the case of a fractured and heterogeneously snow covered face. Repeated ERT
results suggest close to 0°C conditions, coherent with the 0.5-0.9 permafrost index class. La Pointe Albert
transect has the lowest index value on both maps, indicating permafrost occurrence only in favorable
settings induced by dense fractures and a thin snow cover. The CIP-MB represents well the transition
between absence and presence of the permafrost in the top part of the prdile. Then, permafrost
occurrence in the bottom part possibly induced by favorable conditions (fractures and debris) is in
accordance with the index values on both maps. Finally, the permafrost occurrence at depth of the middle
section of the transect, most probably resulting of the irfluence of the opposite NW face, is in accordance
with the higher index value for this NW face especially represented by the CIP-MB.

The APIM appears too coarse to be validated with ERT transects at a rock face scale. Permafrost index values
are not always in accordance with Sun exposure as the 30 m resolution pixels do not represent topographical
change with precision. Conversely, the CIP-MB shows index value changes consistent with the topographical
settings, and it appears of sufficient resolution to be compared with ERT-inverted models. While the ERT
results validate the CIP-MB at Les Charmoz and La Pointe Albert, permafrost conditions seem to be
overestimated at Les Grands Montets, Le Gros Rognon, and La Pendant. These three sites are surrounded
by glaciers, meaning more solar radiations by reflection. This can act as a warming factor and explain this
discrepancy between resistivity and permafrost index values. At Les Grands Montets, seasonal snow cover
may also induce warmer conditions.

6. Conclusions

ERT measurements have been conducted systematically on near-vertical prdiles of steep bedrock
permafrost in five rock of the Mont Blanc massiff or the first time. Seven profiles were measured in 2012
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and 2013 at various elevations, aspects, and bedrock conditions. Two were measured repeatedly in both
years. Inverted ERT data show low uncertainties at depth that suggest the presence of permafrost. The
resistivity-temperature relationship of the lithologically homogeneous Mont Blanc granite has been
measured in a laboratory to derive a threshold for frozen water-saturated rock. It shows a similar behavior to
what is found in the literature but generally with higher values. Site-spedic permafrost distribution suggests
two topographical controls: (i) resistivity values are positively correlated with elevation and (ii) rockwall width
appears of major importance with highest-resistivity gradients recorded in thin crests and decreasing with
crest widening. These patterns confirm numerical experiments from previous studies.

Local cooling off ractured areas is visible at the footwall of La Pointe Albert site where permafrost is present
whereas it is absent at the top part of the prdile, but such controls are not easily discernible on the other
transects. Les Grand Montets NW profile with seasonal snow accumulations has warmer conditions than
expected from its topographical settings.

Observations ofi nterannual changes at two sites is also promising since the range of values and the
distribution of these changes are coherent with the characteristics of resistivity in partially frozen compact
bedrock and with the climate signal. Repeated measurements may be essential for a proper determination
of the permafrost sensitivity and patterns.

Permafrost index maps were compared to the inferred permafrost bodies from ERT-inverted data that mainly
suggest warm, sensitive warm permafrost. The map resolution appears of primary concern as permafrost
distribution on the 30 m resolution map has no coherence with aspect and is consequently not suitable for a
direct comparison with ERT prdfiles. However, the 4 m resolution map appears to be well suited for a local
estimation of permafrost distribution and a validation procedure using ERT-inverted data. This map has been
qualitatively validated on two sites and remains acceptable for the three other sites. It tends to overestimate
permafrost conditions for sites surrounded by glaciers. Validation of the high-resolution map is promising for
providing valuable information for hazard management, but more systematic measurements and more
precise quantitative data on the temperature-resistivity pathways are required.
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5.3. Données et discussions complémentaires

En 2012, le site des Rachasses a également fait I'objet d'une mesure ERT. Il n’a cependant
pas été intégré a 1'étude des autres sites car il est situé dans la zone de métamorphisme du
massif. Du fait de cette lithologie, le modéle inversé n’est pas directement comparable aux
autres. De plus, aucun test en laboratoire n’a été effectué sur un échantillon de gneiss local et
I'interprétation semi-quantitative est de ce fait limitée. Cette derniere section présente le site
des Rachasses et les résultats de la mesure. Elle discute brievement les questions de I'effet de la
fracturation dans les mesures ERT et la nécessité de choisir des sites de mesure en fonction de
leur comparabilité pour valider les modeles distribués.

5.3.1. Le site d’étude

La créte des Rachasses s’étend depuis Les Grands Montets vers le nord. Elle signe le
contact entre la zone granitique et la zone métamorphique du massif. Ce site a été choisi pour sa
faible altitude (2760 m au sommet du profil) qui abaisse les chances de trouver du permafrost.
La localisation du profil et les sorties du rock model sur ’APIM et la CIP-MB sont visibles dans la
figure 5.9.

)

Figure 5.9. Le site des Rachasses. La ligne rouge représente le tracé du profil ERT. L’indice de permafrost
modélisé a 30 m de résolution (Boeckli et al, 2012b) et a 4 m de résolution (Chap. 4) est figuré par les aplats
bleu foncé (indice 20,9), bleu clair (indice 20,5 et <0,9) et jaune (indice 20,1 et <0,5).
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Ce site est situé dans la zone de métamorphisme du massif (sect. 2.2) a structure schisteuse (von
Raumer et Bussy, 2004), et pose deux problémes: (i) la différence de lithologie avec le granite du
Mont Blanc rend les mesures de résistivité de ce site non comparable avec les autres, et (ii) la
schistosité modifie certainement la distribution des champs électrique. En effet, 'anisotropie du
milieu mesuré induit des distorsions significatives dans les modeles inversés (Herwanger et al.,
2004). La mesure a été réalisée le long d’'une paroi de moins de 100 m de dénivelé, trés fracturée
et avec un pendage quasi-vertical. Les derniers 40 m du profil étaient situés dans une pente bien
moins raide (environ 20°), largement enneigée.

5.3.2. Acquisition des données et résultats

L’acquisition des données a suivi le méme protocole que pour les autres sites (sect. 5.2.2) :
espacement des électrodes de 5 m, utilisation de graisse conductrice et d’eau salée pour le
contact de surface, cables enkités et installation en rappel. La surface de cette paroi est tres
altérée : le percage des trous pour placer les électrodes a permis de le constater. Il fut difficile de
trouver un contact de surface pour cette mesure. Le protocole d’inversion utilisé est le méme
que pour les sites granitiques. La courbe de résistivité apparente (AR) en fonction de la
profondeur d’investigation (MDOI) est représentée dans la figure 5.10.
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Figure 5.10. Résistivité apparente moyenne entre 40 et 120 m de longueur de surface et écarts moyens
(barres d’erreur) en fonction de la profondeur moyenne d’investigation (MDOI) pour les Rachasses.

Comme pour les sites granitiques, les plus grands écarts moyens s’observent a proximité de la
surface et décroissent avec la profondeur pour devenir quasi-nuls a 23 m. A l'inverse de la
plupart des sites, mais comme a la Pointe Albert, le gradient de résistivité est faible et variable le
long de la MDOI ; les valeurs d’AR oscillent autour de 45 kQm.
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Le modele inversé (inversion robuste et réduction de l'intervalle inter-électrodes a 2,5 m) est

visible sur la figure 5.11. L’échelle de couleur a été définie a partir des valeurs de la littérature

(Krautblatter, 2009) pour les paragneiss et granodiorites. La transition entre roche gelée et non

gelée a été définie a 30 kQm, avec une augmentation de la résistivité sous le point de congélation

moins importante que pour le granite. Du fait du caractére arbitraire de la définition de I’échelle

de couleur, l'interprétation des valeurs quant a la présence ou a I'absence de permafrost est

limitée.

Le modele d’incertitude et les modeles inversés comprenant le minimum et le maximum

d’incertitude sont exposés dans la figure 5.12.
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5.3.3. Interprétation et discussion du profil

5.3.3.1.  Incertitude du modéle inversé

Les valeurs d’incertitude les plus élevées sont situées a la surface, comme pour les autres
profils. Dans la partie superficielle (jusqu’a environ 10 m de profondeur) du profil (fig. 5.12.a)
jusqu’a environ 18 m de profondeur, l'incertitude est comprise entre 8 et 16%, tandis qu’elle est
proche de 0% plus en profondeur. Le modéle inversé est donc tout a fait fiable en profondeur. A
I'image des profils présnetés dans la Publication 3, les zones d’incertitude induisent une
distorsion négligeable de la distribution des résistivités, notamment dans la partie inférieure du
profil. Les valeurs absolues ne pouvant étre discutées, cette incertitude n’empéche pas
I'interprétation des modéles inversés.

5.3.3.2.  Présence de permafrost et validation des modéles distribués

Les ARs oscillent autour de 50 kQOm avec un gradient faible et variable d'une MDOI a
'autre ce qui suggere des conditions sans doute proches de 0°C. Les modéles inversés montrent
une augmentation de la résistivité avec l'altitude, ce qui est cohérent avec le contrdle
topoclimatique: la roche est certainement plus froide au sommet de la paroi qu’a son pied du fait
du gradient de température. Les trés hautes résistivités au sommet du profil, plus de huit fois
supérieures a celles relevées dans la partie inférieure, indiquent potentiellement un corps de
roche gelée. Du fait de sa faible étendue, ce corps de haute résistivité pourrait indiquer la
présence de permafrost relique. Bien que la face opposée a celle de la mesure soit certainement
plus chaude d’apres les carets d’indice de permafrost (fig. 5.9), son influence n’est pas visible
dans les modeles inversés.
La CIP-MB est plus proche des conditions suggérées par le modele inversé des Rachasses, avec
un indice >0,5, tandis que I'’APIM propose plutét un indice >0,9. Néanmoins, les deux modeles
restent trop optimistes (surestimation de la présence de permafrost) puisque la présence de
permafrost suggérée par le modele inversé est significativement restreinte.

5.3.3.3.  La question de I'anisotropie

Le site des Rachasses se caractérise par sa schistosité et une fracturation dense. Ces
caractéristiques structurales induisent une anisotropie dans le milieu mesuré a micro- comme a
macro-échelle et résultant de la cristallisation, la schistosité, la fracturation, la stratification ou
I'espace interstitiel de la roche. Greenhald et al. (2010) définissent I'anisotropie comme une
situation dans laquelle la résistivité du terrain est une fonction de la direction de la mesure. En
effet, 'anisotropie a des conséquences hautement variables selon la direction des discontinuités
(Skianis et al., 2007). L’anisotropie introduit des erreurs dans le modeéle inversé qu'’il est difficile
de détecter, particulierement quand la direction des discontinuités est perpendiculaire a la
mesure. Greenhald et al (2010) identifient plusieurs difficultés pour mettre en place des
méthodes d’inversion des données tenant compte de I'anisotropie, notamment le fait de devoir
intégrer des parametres supplémentaires, ce qui ne fait qu’accroitre le probleme de non-unicité
du modele inversé. Néanmoins, il reste possible de faire une interprétation quantitative d'un
milieu anisotrope sous réserve de connaitre le coefficient de schistosité du terrain et sa direction
(Skianis et al., 2007). De nombreuses études se sont attachées a développer des protocoles et
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algorithmes d’inversion tenant compte de cette anisotropie (Pain et al, 2003 ; Herwanger et al.,
2004) et les méthodes de tomographie de résistivité anisotrope constituent des directions de
recherche nécessaires au développement des applications de I'ERT. Pour notre étude, nous
n’avons pas intégré ces effets dans notre protocole d’'inversion ni dans l'inversion, a l'instar de
I'ensemble des études réalisées a ce jour dans le permafrost alpin. Ces questions sont toutefois a
considérer pour de futures applications.

Conclusion du Chapitre 5

L’ERT est une méthode de plus en plus employée dans I'étude du permafrost car elle
permet sa détection a moindre coit et sans installation permanente. Les premieres mesures ERT
le long de profils subverticaux en paroi a permafrost ont été réalisées dans cette étude. Huit
profils ont été acquis sur six sites différents, dont cing situés dans la zone granitique du massif.
Mont Blanc pour faciliter l'interprétation semi-quantitative des sept profils concernés. Les
mesures ont été répétées en 2012 et 2013 sur deux de ces sites. La présence de permafrost a été
identifiée sur I'’ensemble des sites mesurés, mais pour certains, il est induit par la présence d’une
face plus froide a proximité, ou est constitué d’un corps relique.

Ces mesures ont mis en évidence I'importance du contréle topographique dans la distribution du
permafrost, visible pour la premiere fois de maniere empirique en 2D. Les effets de la neige et de
la fracturation sont suggérés mais plus difficiles a identifier. Les modéles inversés confrontés
aux sorties des modeéles de distribution du permafrost permettent de constater que la carte
d’'indice de permafrost a 4 m de résolution pourrait étre validée a partir de mesures ERT tandis
que celle a 30 m de résolution est trop imprécise pour une telle opération ; confirmant ainsi
I'Hypothése 3 (sect. 2.1.2.1). L’évaluation du modele a 4 m a mis en évidence une tendance a
surestimer les conditions de permafrost pour les sites situés dans un environnement glaciaire.
Ces derniers sont possiblement controlés par le rayonnement solaire réfléchi et diffus par la
surface glaciaire. Ces données d’'un genre nouveau et I'analyse qu’elles ont permise ont été
soumises pour publication a Journal of Geophysical Research : Earth Surface en septembre 2014
et publiés en mai 2015.

D’autres campagnes de mesures systématiques pourraient permettre de valider ce modele de
maniere plus robuste et de confirmer les interprétations ici proposées. Par ailleurs, la réalisation
de profils ERT au niveaux des forages de I’'Aiguille du Midi pourrait aider a une calibration plus
précise et plus étendue de la relation température-résistivité (sect. 7.1.1.; 7.1.3).
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Le monitoring de la température, la modélisation statistique du permafrost et les
mesures ERT permettent d’appréhender la distribution locale du permafrost a trois échelles
spatio-temporelles, et dans ses différentes dimensions de profondeur et de superficie (sect.
2.3.3.1). Les résultats du monitoring a I'Aiguille du Midi permettent I'évaluation des cartes de
TAMSP et de TAMP du massif du Mont Blanc résultant du rock model appliqué sur le MNA a 4 m
de résolution avec un biais moyen de la TAMSP (valeurs mesurées — valeurs modélisées)
indiquant une représentation réaliste de la température a la surface des parois. Le biais est plus
marqué pour la température en profondeur, avec une TAMP modélisée significativement plus
froide que celle mesurée. En effet, les valeurs d’offset de température injectées dans le modele ne
tiennent pas compte des effets des flux de chaleur latéraux et des spécificités locales des parois.
La carte d’indice de permafrost a été évaluée avec les mesures ERT qui ont montré leur potentiel
comme méthode de validation de modeles de distribution du permafrost dans les parois alpines.
La confrontation des profils ERT avec les cartes d’indice de permafrost a 4 m (CIP-MB ; Pub. 2) et
a 30 m (APIM ; Boeckli et al, 2012b) de résolution montre d’abord 'intérét d’'une résolution
spatiale fine dans la modélisation du permafrost de paroi pour sa validation, 'APIM m de
résolution n’étant pas directement comparable au profil ERT. En revanche, la CIP-MB offre une
représentation intéressante des transitions entre présence et absence du permafrost. Elle est
toutefois trop optimiste pour les faces rocheuses situées dans un environnement glaciaire qui
pourrait également répondre au controle du rayonnement réfléchi et diffus par les glaciers. Elle
apparait néanmoins suffisamment performante pour une estimation de la distribution du
permafrost a I’échelle d’'une face rocheuse. Les profils ERT sont également utiles pour la
caractérisation du permafrost et ont permis de visualiser I'importance du contréle de la
topographie sur sa distribution en profondeur, pour la premiére fois de maniere empirique et en
2D.

L’analyse des séries temporelles de la température de I’'Aiguille du Midi met en évidence des
effets de la neige sur la température de surface qui dépendent de I'exposition et de I'épaisseur de
I'accumulation. La variabilité de ces effets, non prise en compte dans le rock model qui considere
uniquement le controle topographique (au travers du rayonnement solaire) et la température de
I'air, est en partie responsable du biais de la TAMSP modélisée. Des manifestations de 'influence
de la neige sur la couche active, de son effet thermo-isolant ou de son effet refroidissant au cours
de chutes de neige estivales, sont également détectées dans les mesures directes de la
température, mais son effet plus en profondeur sur le permafrost reste difficile a identifier.
L’effet réchauffant d’'une couverture nivale saisonniere sur les faces ombragées, visible dans les
TAMSP mesurées a I'Aiguille du Midi est également suggéré sur le profil ERT des Grands
Montets, mais cette relation reste a vérifier.

Les profils thermiques réalisés a partir des mesures a l'Aiguille du Midi montrent l'effet
refroidissant d'une fracture ouverte, cohérent avec I'étude de Hasler et al. (2011a) a partir de
laquelle ont été déterminées les valeurs d’offset de température injectées dans le modeéle de
distribution du permafrost. Cet effet refroidissant de la fracturation est aussi suggéré par le
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profil ERT de la Pointe Albert. Mais similairement aux effets de la neige, il est délicat d’attribuer
les caractéristiques de résistivité observées a un processus précis. Bien que I'application de ces
offsets de température sur la carte de TAMSP permet une comparaison directe de la CIP-MB et de
I’APIM, elle induit un biais plus conséquent sur la TAMP modélisée que celui des TAMSP. Il en
résulte une carte d'indice de permafrost qui surestime la distribution du permafrost. Les profils
T(z) mesurés et les profils ERT révelent I'importance des flux latéraux de chaleur dans la
distribution du permafrost en profondeur, ce qui rend difficile la comparaison des offsets de
température mesurés dans les forages de I'Aiguille du Midi avec ceux injectés dans le modeéle de
distribution du permafrost.

La CIP-MB permet finalement d’estimer a la fois la distribution régionale (dans le massif) et
locale (paroi) du permafrost. Des mesures ERT supplémentaires permettraient de mettre en
place un protocole de validation de cette carte plus robuste. La carte de TAMSP est la seule carte
pouvant étre évaluée quantitativement (a partir des mesures de I'Aiguille du Midi).
Représentative des conditions de surface de la période 1961-1990, elle est susceptible de
représenter les conditions actuelles en profondeur des parois suite a la propagation de cette
TAMSP. Elle offre la possibilité d’'une analyse statistique des écroulements enregistrés dans le
massif du Mont Blanc et de leur lien avec le permafrost.

214



Partie III

Applications géomorphologiques et

futurs développements

Cette troisiéme et derniere partie propose une application géomorphologique des
résultats de la Partie II, présentée dans le Chapitre 6. Elle se fonde principalement sur la carte de
température annuelle moyenne a la surface des parois (TAMSP) issues du rock model présenté
dans le Chapitre 4, mais mobilise également les résultats du monitoring de la température (chap.
3) et de la tomographie de résistivité électrique (ERT, chap. 5). Le Chapitre 7 présente les futurs
travaux qui sont envisagés dans la continuité de cette recherche doctorale, et qui s’articulent
autour des données et méthodes présentées dans ce manuscrit, mais également autour de
nouveaux développement méthodologiques.
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Summary of Chapter 6

Rock fall and permafrost

distributions

In this chapter, results from Chapter 3, 4 and 5 are used for a geomorphological
application. More than 500 rock falls inventoried in 2003 and from 2007 to 2014 in the Mont Blanc
massif are analysed to test the geomorphological hypothesis presented in Chapter 2 on the link
between permafrost degradation and bedrock destabilisation. Rock fall triggered in 2003 were
identified using a SPOT-5 image whereas rock falls from 2007 to 2014 have been mainly reported
by a network of observers consisting of mountain guides and hut keepers. They fill a form with data
on topographical information and timing of the observed rock fall. A total of 552 rock falls have
been inventoried during the observation period (182 in 2003, 45 in 2007, 22 in 2008, 72 in 2009, 47
in 2010, 65in 2011, 58in 2012, 44 in 2013, 17 in 2014, tab. 6.1) with a volume ranging from 100 to
60 000 m3. Volumes were calculated using a terrestrial LIDAR (TLS, Optech, ILRIS 3D). The rock fall
inventory and the volume calculations have been performed by L. Ravanel.

Here we analyse the statistical distribution of MARST at rock fall scar locations using the 4-m-
resolution MARST map presented in Chapter 4 (1t output of the “rock model”). We also implement
the “rock model” on a 2-m-resolution DEM (Ufficio cartographico della RAVA) covering the Brenva
area on the Italian side of the massif to extent the MARST map. MARST at rock fall scar locations is
extracted (fig. 6.1) using GIS tools. 523 of the 552 inventoried rock falls were used for the statistical
analysis, the other 29 being located outside the 4-m and 2-m resolution DEMs. In figure 6.2, the
absolute and relative distribution of rock falls and of rock walls > 40° is shown. Rock walls occupy
90 km? over a MARST range from -12 to 13°C, whereas rock falls are concentrated in the MARST
range from -8 to 4°C, most of them (90%) being in the -5 to 1°C MARST range (fig. 6.3) that
concerns only 50% of the rock wall area. Figure 6.4 shows the relative frequency of rock falls
(number of events/rock wall area for a given MARST interval): the most active MARST interval is -3
to -2°C. For 54 rock falls, ice observations in the scar have been reported, that is a direct evidence of
permafrost presence. Distribution of ice observations according to MARST intervals is given in fig.
6.5. Nearly 90% of these observations have a negative MARST, with a peak in the -2 to -1°C interval.
These results suggest a strong link between permafrost degradation and rock fall triggering,
confirming the geomorphological hypothesis. Indeed, rock falls and rock walls have different
distributions, indicating that rock fall distribution is not depending on the rock wall area one. Rock
falls are mainly concentrated in permafrost area (negative MARST), with a maximal frequency in
warm permafrost areas (considering that the “rock model” tends to under-estimate the MARST
with a mean bias up to -1.3°C in sun-exposed faces, sect. 4.3.1, Pub. 2). This is coherent with
laboratory investigations showing that destabilisations are prone to occur in the range -5 to 0°C
and especially -2 to 0°C. This confirms the hypothesis of rock fall triggering by warming permafrost
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through heat conduction processes (Chapter 2). A significant amount of rock fall has been triggered
in cold permafrost areas, suggesting that heat advection may also play a significant role. Less than
20% of the rock falls have positive MARST, among which 15% have MARST close to 0°C. Despite
they suggest an absence of permafrost, a possible temperature offset (i.e. temperature difference
between the surface and permafrost) means that these rock falls may be located in warm
permafrost area. Nevertheless a few rock falls may have been triggered by other factors, especially
those having a MARST > 3°C, such as glacial debutressing or seismicity.

The Aiguille du Midi borehole records (Chapter 3) offer an insight in the active layer and
permafrost evolutions since 2010 (fig. 6.6), which is helpful for a retrospective analysis of rock falls.
The determination of the link between active layer thickening and/or permafrost warming and
rock fall frequency remains difficult (tab. 6.2). However, the year 2014 has experienced few rock
falls while active layer was much thinner than the previous year. This suggests that active layer
thickening as a greater importance than permafrost degradation on destabilisation, but this is
hard to verify for the other years of record. As active layer thickness is site-dependent (local effects
of snow, fractures, shadow), it is difficult to extrapolate observations from the Aiguille du Midi to
the whole massif. Repeated ERT surveys for 2 sites (Chapter 5) show a cooling in the superficial
layers (up to 15 m), that is also observed in the 10-m-deep records at the Aiguille du Midi (fig. 6.6).
These observations are coherent with the lower number of rock falls in 2013 compared to 2012, for
which the scar depth does not exceed 6 m.

Observations of ice can be used for model validation as they directly confirm the presence of
permafrost. However, they constitute observation points, similarly to MARST measurement points,
that are not well-adapted to build up a robust validation of a permafrost model computed on a
metric to pluri-decametric DEM. More analyses on the DEM quality and on the accuracy of the
georeferencing of the ice observations are required prior to use these data for model validation.
Further analyses on the rock fall characteristics (volumes, scar depths, timing) and the permafrost
conditions (cold, warm) of the scars will enrich our analyses and help in the understanding of the
link between permafrost and rock falls.
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Chapitre 6

Distributions des écroulements et

du permafrost

Ce chapitre utilise les résultats de la Partie Il pour proposer une analyse de plus de 500
écroulements répertoriés par L. Ravanel dans le massif du Mont Blanc en 2003 et de 2007 a
2014. Ces écroulements ont été géoréférencés et il est ainsi possible de déterminer la TAMSP
(Température Annuelle Moyenne a la Surface des Parois) a leur emplacement a partir de la carte
réalisée dans le Chapitre 4 (Pub. 2). Une analyse statistique de la distribution des écroulements
par classe de TAMSP est alors proposée dans le but de tester I'Hypothése géomorphologique du
lien entre la dégradation du permafrost et 'occurrence des écroulements rocheux (Chap. 2). Des
observations de présence de glace ont été rapportées pour une cinquantaine de niches
d’arrachement. Elles constituent une évidence directe de la présence de permafrost et leur
distribution peut ainsi servir a I'évaluation du modeéle de distribution du permafrost. Cette
analyse sera intégrée a un article en préparation.

219



220
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6.1. Recensement des écroulements et méthode d’analyse

Cette section résume la méthode d’inventaire des écroulements rocheux survenus dans
le massif du Mont Blanc, développée par Ravanel (2010). Elle présente également la méthode
d’analyse des écroulements et des niches d’arrachement rapportées avec 'observation de glace,
potentiellement utiles a la validation du modéle de distribution du permafrost présenté dans le
Chapitre 4.

6.1.1. Inventaire des écroulements

L’inventaire des écroulements a utilisé des images satellites pour 2003 et se base sur un
réseau d’observateurs depuis 2007. Cet inventaire est accompagné d’un suivi de 9 parois situées
entre 3200 et 4650 m par laserscan terrestre (TLS, Optech, ILRIS 3D, longueur d’onde : 1500
mm, portée: 3-600 m, angle de vue : 40°x40°, vitesse d’acquisition : 2000 pts.sec-., justesse a 100
m: 7mm) réalisé entre 2005 et 2009. Les données acquises ont été analysées avec le logiciel
InnovMetric Polyworks pour calculer les volumes détachés (Ravanel et al., 2010).
Le réseau d’observateurs est constitué d’'une cinquantaine de guides de haute montagne, de
gardiens de refuges et d’alpinistes sensibilisés a I'observation d’écroulements. Ce réseau se
concentre sur la partie centrale du massif (57% de sa superficie totale). Les observateurs
remplissent une fiche d’observation apres chaque événement constaté afin de répertorier
I'altitude, la pente, I'exposition de la cicatrice, et la date du détachement. Ils rapportent
également, lorsque c’est possible, les observations de glace dans les niches d’arrachement. Ces
rapports sont ensuite vérifiés au cours d’'une campagne de terrain annuelle pour établir une
fiche de métadonnées des écroulements recensés (tab. 6.1).
Les écroulements survenus au cours de I'été 2003 ont été identifiés par leurs dépots
supraglaciaires visibles sur les images 051/257 SPOT-5 prises le 23 aoiit suite a 3 semaines de
canicule (Ravanel et al.,, 2011). Dans ce cas, les attributs topographiques ont été calculés a partir
d’outils SIG sur un modéle numérique de terrain (MNT) construit a partir de sources diverses :
MNA a 10 m de résolution de la partie italienne du massif (données fournies par la Région Vallée
d’Aoste), MNA a 50 m de résolution pour la partie francaise du massif, rééchantilloné a 25 m
avec les courbes de niveaux des cartes TOP25 et homogénéisé avec le MNT a 10 m. La présence
de glace n’a pas pu étre vérifiée pour ces écroulements survenus en 2003. Les images SPOT-5
ont permis d’identifier 182 écroulements (Ravanel et al.,, 2011), puis le réseau d’observateurs a
rapporté 45 écroulements en 2007, 22 en 2008, 72 en 2009, 47 en 2010, 65 en 2011, 58 en
2012, 44 en 2013, et 17 en 2014. Au total, 552 écroulements d’'un volume de 100 a 60 000 m3,
survenus en 2003 et de 2007 a 2014, sont répertoriés pour I'analyse statistique des conditions
thermiques des parois desquelles ils se sont détachés.
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Partie Il - Chapitre 6 - Distributions des écroulements et du permafrost

Elevation

Location (extended ofthe & L S ? g ""g "q:, g ’”’g § E

Site Date Lambert II coordinate scar :5_ g @ q‘; -‘§ "’a E % "’a : E..
system) centre (m g E 2 Sx S *x 'E“ 3
a.sl) S © A

Petit Dru 30/10R X 0957.816Y2114.065 3600 72 % 318 ? 60+10 13
Petit Dru 11/09R X 0957.803Y2114.069 3470 81 «x 288 ? 16 + 2 8
Noire de Peuterey 10/10F X 0954.265Y 2100.775 3605 64 x 157 ? 5+15 ~6
Aiguille du Goter 16/10R X 0949.381Y 2105.565 3170 51 x 303 ? 31 ?
Grandes Jorasses  07/09F X 0961.060Y 2105.950 3410 69 x 257 5 3+0.8 ?
Chardonnet 20/08R X 0960.908Y2118.120 3520 66 x 199 2 1.8+04 ?
Mt Blanc du Tacul 12/09R X 0953.934Y 2105.550 3510 78 x 347 5 1.7 £ 0.5 5
Col du Géant 04/09F X 0957.378Y2104.370 3240 44 x 177 7 1.5+04 ?
Les Courtes 20/08R X 0962.073Y2113.763 3540 52 «x 31 ? 1.5+04 7
Mont Maudit 21/08R X 0953.090Y2104.905 3920 59 «x 113 3 1.2+0.3 ?
Aiguilles Grises 07/09F X 0949.026Y 2102.090 3680 54 x 135 4 1.2+04 ?
Pointe Isabelle 17/09F X 0962.558Y2112.453 3435 51 «x 281 3 1.2+04 4
Aiguille du Tacul 17/09F X 0958.612Y2109.304 2860 61 x 352 ? 1.2+0.3 5
Aréte Cosmiques 02/09R X 0952.822Y2107.076 3490 52 «x 291 ? 1+0.25 ?
Col du Géant 04/09F X 0957.288Y2104.225 3120 47 x 127 3 09+0.3 ?
Aiguille du Gotiter 22/10F X 0949.382Y 2105.559 3180 52 x 318 ? 0.8+0.3 ?
Aig. d’Entreves 17/08 R X0955.636Y2104.207 3510 43 x 55 1.5 0.8+0.3 3-4
Aig. Gds Montets 03/07 R X0958.318Y2116.078 3140 45 x 311 4.5 0.8+0.3
Pte Aig. Glaciers 07/09F X 0947.705Y 2095.325 3010 68 x 62 2 0.7+0.3 ?
Aiguille
Argentiere 26/08F X 0963.185Y2117.050 3700 66 x 154 1.5 0.6+0.25 ?
Aiguille Pélerins 18/08 R X0954.049 Y 2109.645 3210 72 x 281 ? 0.6+0.2 4
Gros Rognon 09/09F X 0954.740Y2106.996 3395 54 x 134 1.3 0.6 0.2 ?

Tableau 6.1 : Exemple de données collectées sur les écroulements de 2011 dans le massif du Mont Blanc (L.
Ravanel).

6.1.2. Analyse statistique de la distribution des écroulements

La distribution des écroulements est analysée en fonction de la TAMSPmoa (premiére
sortie du rock model, sect. 4.2.2.1) car elle est la plus représentative des conditions actuelles de
température en profondeur des parois (sect. 4.3). Le biais moyen de la TAMSPmoq4 (-0,21°C) n’a
pas été corrigé puisqu’il varie d’'une exposition a l'autre et que trop peu de points de TAMSP mes
sont disponibles par exposition pour contraindre cette correction (sect. 4.3.1). La TAMSPnoq des
552 écroulements est extraite de la carte (fig. 6.1) a partir d’outils SIG (ArcGIS 10.0, Spatial
Analyst). Une partie des écroulements est survenue sur des secteurs non couverts par le MNA a 4
m de résolution. Afin de compléter cette analyse, le rock model (Chap. 4) a été implémenté sur un
MNA a 2 m de résolution (Ufficio cartografico della RAVA) du versant sud du Mont Blanc (bassin
versant de la Brenva), ce qui permet d’obtenir les valeurs de TAMSP pour une dizaine
d’écroulements supplémentaires (fig. 6.1). Au final, il est possible d’extraire la TAMSP pour 523
écroulements, les 29 autres étant situés hors des MNAs. Leur distribution est analysée en
comparaison a celle de la superficie (planimétrique) des parois >40°.
Des observations de glace ont été rapportées pour 54 des 552 écroulements, tous situés sur les
MNAs. La présence de glace dans une niche d’arrachement est une évidence directe de
permafrost qui peut donc étre employée pour évaluer un modeéle de sa distribution. Dans le but
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d’apporter des éléments supplémentaires a I'évaluation du rock model, pour compléter celle de
la carte de TAMSP avec les TAMSPres de I'Aiguille du Midi et de la carte d’indice de permafrost
(CIP-MB) avec les profils ERT, la distribution des observations de glace est également analysée.

Température Annuelle Moyenne
a la Surface des Parois

13°C

- -12°C
® Ecroulements

Figure 6.1. Distribution de la TAMSP des parois (non englacées et >40° de pente) et des écroulements
rocheux recensés sur le massif du Mont Blanc en 2003 et de 2007 a 2014.
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6.2. Résultats : écroulements rocheux et température des parois

Cette section présente les résultats de la distribution statistique des 523 écroulements
rocheux pour lesquels une valeur de TAMSP est disponible en comparaison a la distribution de
la surface planimétrique des parois >40°. Elle montre également la distribution des 54 niches
d’arrachement pour lesquelles la présence de glace a été rapportée.

6.2.1. Distribution des écroulements et des parois

La distribution du nombre d’écroulements et de la superficie des parois >40° par
intervalle de TAMSP de 1°C est illustrée dans la figure 6.2a, et leur distribution relative
(pourcentage d’écroulements et de parois par classe) dans la figure 6.2b. Les parois couvrent
une superficie totale de 90 km? (86 km? sur le MNA a 4 m, et 4 km? sur le MNA a 2 m du Val
Veny) sur un intervalle de TAMSP de -12°C a 13°C. La distribution des 523 écroulements est en
revanche plus concentrée puisqu’ils s’étendent principalement entre -8 et 4°C.

£ 100 B
S a0 4 === Fcroulements -
g 80 = Superficie des parois [
=S 70
O 60 r
8 50 r
T 40 [
o 30 r
2 20 4 r
5 %o 1 I | | i
Z 04 . . [] 1 l . L

T T T T T T T

13 12 11 10 8 11 12 13

TAMSP [“C]

@ FEcroulements
== Superficie des parois

TAMSP [°C]

Ecroulements/ Parois [%]
S

Figure 6.2. a : Distributions du nombre d’écroulements et de la superficie des parois par classe de TAMSP de
1°C, b:distribution relative des 523 écroulements et de la superficie des parois par classe de TAMSP de 1°C.

L’essentiel des écroulements observés ont une TAMSP comprise entre -5°C et 1°C. Le maximum
de concentration se trouve dans les classes de -2 a -1°C et de -3 a -2°C, pour lesquelles 100 et 98
événements ont été respectivement enregistrés, soit pres de 40% des événements pour ces deux
classes pour moins de 20% de la superficie totale des parois.

La figure 6.3 montre les distributions des fréquences cumulées des écroulements et des parois
qui permet de directement comparer la distribution statistique de chacune des deux
populations. Prés de 90% des écroulements est compris entre -5°C et 1°C (aplat jaune), alors que
seulement 50% de la superficie des parois sont comprises dans cet intervalle. Un peu plus de
40% des parois présente une TAMSP >0°C mais tres peu d’écroulement ont été enregistrés sur
cet intervalle de température.
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Figure 6.3. Fréquences cumulées du nombre d’écroulements et de la superficie des parois. L’aplat jaune
représente l'intervalle de TAMSP sur lequel se trouve 90% des écroulements.

La figure 6.4 présente la fréquence relative des écroulements (nombre d’écroulements/km? de
paroi par classe de TAMSP) pour mettre en évidence les classes de température pour lesquelles
la morphodynamique des parois est la plus active.

Une concentration particuliéerement importante des écroulements est visible dans I'intervalle de
TAMSP de -4 a -1°C avec un pic de concentration entre -3 et -2°C. Plus largement, les fréquences
relatives d’écroulements les plus élevées se trouvent dans l'intervalle de TAMSP de - 7 a 1°C.

=== Ratio nombre d'écroulements/km? de parois
12

11 4
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13 12 -11-10 9 8 7 6 5 4 3 -2 1 0 A1 2 3 4 5 6 7 8 9 101

TAMSP [°C]

Figure 6.4. Distribution de la fréquence relative des écroulements (nombre d’écroulements/km?* de paroi par
classe de TAMSP).
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6.2.2. TAMSP et observations de glace

La distribution des 54 niches d’arrachement ou la présence de glace a été attestée en
fonction de la TAMSP est présentée dans la figure 6.5. Cette distribution couvre un intervalle de
température entre -7 et 3°C avec un pic de concentration (10 événements) entre -2 et -1°C.

10 i
=== Niches d'arrachement avec glace

Nombre d'observations

TAMSP [°C]

Figure 6.5. Distribution des niches d’arrachement avec présence de glace par classe de TAMSP.

L’essentiel de ces observations (87%) a une TAMSP négative. Cette distribution est similaire a
celle de I'ensemble des écroulements malgré de légéres différences dans les classes de TAMSP
avec les plus fortes concentrations d’écroulements ou d’observations de glace, qui restent
toutefois dans les intervalles de TAMSP négative ou proche de 0°C.

6.3. Discussion sur le lien entre permafrost et écroulements

Cette section discute les résultats de la distribution des écroulements rocheux. Elle la
confronte a I'Hypothese géomorphologique du lien entre écroulements et dégradation du
permafrost, en s’appuyant également sur les mesures de température de I’'Aiguille du Midi et les
mesures ERT répétées en 2012 et 2013. Le potentiel des observations de glace pour la validation
du modéle de distribution du permafrost et les difficultés associées sont ensuite discutés.

6.3.1. Test de I'Hypothése géomorphologique

6.3.1.1. Indicateurs d’un lien écroulements-permafrost
Les écroulements et les parois présentent une distribution différente, les premiers étant
essentiellement concentrés dans les secteurs a permafrost quand les dernieres sont autant a
TAMSP négative que positive. Cette premiére constatation suggere que les écroulements sont
liés a la présence du permafrost. Les intervalles de TAMSP de -4 a -1°C, présentant la plus forte
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activité morphodynamique, sont a la limite entre le permafrost de types chaud et froid. Il
convient de rappeler que le rock model tend a sous-estimer la température (sect. 4.3.1), avec un
biais allant jusqu'a -1,3°C pour les faces exposées au soleil. Il semblerait donc que les
écroulements soient principalement concentrés dans les zones de permafrost de type chaud.
Cette constatation est en accord avec les études en laboratoire mettant en évidence une
réduction de la résistance a la traction et au cisaillement des joints de glace cimentant les
volumes rocheux entre -5 et 0°C (Mellor, 1973), et une baisse significative de leur facteur de
sécurité entre -2 et 0°C (Davies et al., 2001). Cette observation confirme alors I'hypothése du
déclenchement d’écroulements par conduction qui concerne les zones de permafrost de type
chaud (>-2°C). En revanche, un nombre significatif d’écroulements est situé dans un permafrost
de type froid, et montre que toutes les parois a permafrost sont susceptibles de se détacher
malgré une plus haute fréquence d’événements dans les parois a permafrost chaud. Ces
écroulements situés dans un permafrost de type froid pourraient avoir été déclenchés par
advection de chaleur (sect. 2.1.1).

6.3.1.2. Indicateurs de I'absence de lien écroulements-permafrost

Sur les 523 écroulements analysés dans cette étude, 88 écroulements, soit 17%, ont une
TAMSP positive, dont 60 (12%) ont une TAMSP entre 0 et 1°C et 15 (3%) entre 1 et 2°C. Ces
derniers écroulements restent donc tres proches des valeurs négatives. En considérant les
possibles offsets de température (différences de température entre la surface et la subsurface
sous la couche active, sect. 1.1.1.3.b), variables selon les expositions, I'influence des flux latéraux
de chaleur et la fracturation (sect. 4.3.2.2), et les sources d’erreur a la fois dans la TAMSP 4
(sect. 4.3.1) et dans la géolocalisation des écroulements, I'ensemble de ces écroulements peut
rester cohérent avec ’hypothése du déclenchement par dégradation du permafrost. La question
de l'offset de température reste toutefois tres difficile a appréhender dans cette étude. En effet,
les valeurs de TAMSPmoq ont été choisies pour cette analyse statistique car elles sont les plus
représentatives les conditions actuelles de température en profondeur des parois (sect. 4.3.2) et
permettent ainsi de ne pas tenir compte des possibles offsets de température dans I'analyse.
Ainsi, les différences entre la distribution des écroulements et celle du permafrost apparait tout
a fait négligeable. En revanche, quelques écroulements restent possiblement induits par d’autres
facteurs de déclenchement, notamment ceux situés dans les TAMSPs >3°C: décompression
postglaciaire, sismicité, etc. (McColl, 2012), mais la détermination du facteur de déclenchement
reste difficile (Fischer et al, 2006). Pour les écroulements dont la TAMSP est négative ou proche
de 0°C, il reste également difficile de faire la part entre le role du permafrost et les autres
facteurs, mais leur fréquence remarquable dans ces températures suggére un lien étroit avec le
permafrost.

6.3.1.3. Les apports du monitoring a I'’Aiguille du midi et de 'ERT

Les mesures de la température dans les forages de I'Aiguille du Midi offrent une vision de
I’évolution de la couche active et du permafrost utile a I'analyse rétrospective des écroulements
survenus sur la période de mesure (fig. 6.6). On note la variabilité de I'épaisseur de la couche
active d'un forage a l'autre, déja discutée dans la Publication 1, et une tendance au
réchauffement a 10 m de profondeur, moins marquée a BH_S probablement du fait de la
consommation de chaleur latente (sect. 3.3.2.1). L’année 2009 a connu le plus grand nombre
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d’écroulements enregistrés (tab. 6.2), 2011 étant la deuxieme, et 2014 I'année ou le moins
d’écroulements ont été enregistrés. L’année 2014 est la plus chaude enregistrée a Chamonix
(tab. 6.2), avec une TAMA proche de celle de 2011 qui est 'année la plus chaude enregistrée a
I'Aiguille du Midi (données manquantes pour 2014). L'année 2010 est la plus froide de la
période mais la 4¢me année avec le plus d’écroulements répertoriés.

Les forages n’étaient pas encore installés a I'été 2009, et I'épaisseur des couches actives est donc
inconnue. On constate toutefois que la température a 10 m de profondeur en décembre 2009,
qui correspond au signal climatique de I'été 2009, est la plus élevée a BH_S. A BH_N, elle est
supérieure a celle de 2010 bien que la température estivale de I'année 2009 soit la plus basse de
la période a I'Aiguille du Midi.

Température [°C)Profondeur [m]
w
|

4 /\/\\/\-/r/"\\
5 /\_/
BH_S BHE — BH.N

1209 0410 0810 1210 0411 0811 1211 0412 0812 1212 0413 0813 1213 0414 0814 1214

Date [mm.aa]

Figure 6.6. Evolution de la température journaliére a 10 m de profondeur (courbes) et de I'épaisseur
maximale de la couche active (barres verticales) des forages de I'Aiguille du Midi de décembre 2009 a février
2015 (maximum de couche active non mesuré a BH_S en 2012 et 2013).

Les différences dans I'évolution interannuelle de la couche active d'une face a l'autre rend
I’établissement du lien entre couche active et écroulements difficile puisque les couches actives
dépendent de parametres locaux, et notamment des effets variables de la neige qui modifient
localement le signal de la température de I'air (sect. 3.3.1).

La baisse du nombre d’écroulements entre 2011 et 2012 alors que les couches actives se sont
approfondies (fig. 6.6) suggere qu'il n'y a pas de lien direct entre I'épaisseur de couche active et
les écroulements. En revanche, le permafrost s’est réchauffé sur la période 2010-2014, mais le
nombre d’écroulements n’a cessé de décroitre avec un minimum en 2014. Les épaisseurs des
couches actives ont été significativement réduites en 2014 dans tous les forages de 1'Aiguille du
Midi, ce qui peut expliquer la baisse des écroulements. Ces deux observations suggerent alors
que I'épaisseur de couche active a d’avantage d’'influence sur l'occurrence des écroulements que
le réchauffement du permafrost. Ce constat est renforcé par la périodicité des écroulements qui
suggere une réponse immédiate des parois (sect. 2.1.1) : 95% des écroulements survenus entre
2007 et 2011 ont eu lieu entre juin et septembre, tandis que la canicule de 1'été 2003 s’est
accompagnée d’'une fréquence remarquable d’évenements dans les Alpes (Schiermeier, 2003).
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De plus, Ravanel (2010) constate une élévation de l'altitude moyenne des écroulements au
cours I'été 2003, cohérente avec I'hypothese d’'un déclenchement par approfondissement de la
couche active.

Une analyse plus fine de la périodicité des écroulements, des TAMSPs, des volumes et
profondeurs de niches d’arrachement pourrait permettre d’étendre ces interprétations et de
mieux comprendre I'origine du déclenchement.

2009 2010 2011 2012 2013 2014
Nb écroulements 72 47 65 58 44 17
TAMA (°C) - Aiguille du
Midi/Chamonix -8.1/+7,1  -8,9/+6,2 -6.7/+7,3 -7.8/+6,6 */+6,2 */+7,6
Température moyenne de
Pair (°C) en été (juin a aolit) -  -1,3/16  -1,3/+155 -1,1/+14,7 -0,9/+159 -/+156 -1,2/+14,6

Aiguille du Midi/Chamonix

Tableau 6.2. Nombre d’écroulements enregistrés par année, et températures annuelles (TAMA) et estivales
moyennes de l'air a 'Aiguille du Midi (3845 m) et a Chamonix (1042 m). * Station Météo France de I'Aiguille
du Midi hors service.

Les mesures ERT mettent en évidence les variations de résistivité, et par déduction de
température, entre les couches superficielles et profondes de la paroi. Les mesures répétées en
2012 et 2013 sur deux sites du massif du Mont Blanc (Chap. 5) suggeérent un refroidissement
dans les couches superficielles des parois (jusqu’a environ 15 m de profondeur), et un
réchauffement plus en profondeur. Ce refroidissement des couches superficielles, visibles
également sur la figure 6.6 (courbes a 10 m de profondeur) en juin-juillet 2013 (réponse au
signal de I'hiver 2012-2013) est cohérent avec une réduction du nombre d’écroulements entre
2012 et 2013. En effet, les niches d’arrachement de 2013 pour lesquelles la profondeur est
connue, ne dépassent pas 6 m de profondeur et sont donc situées dans la couche superficielle
concernée par le refroidissement de I'hiver 2012-2013.

6.3.2. Possibilités de validation des modeles de distribution du permafrost

Les observations de glace sont un indicateur qualitatif du permafrost et peuvent donc
servir a la validation des modéles de sa distribution. Dans notre cas, I'utilisation de ces niches
d’arrachement pour valider le modele requerrait une confrontation a la carte d’indice de
permafrost (CIP-MB, Chap. 4) pour compléter la validation qualitative par les profiles ERT.
Toutefois, l'utilisation de ces points d’observation fait face aux mémes difficultés que pour la
validation de la carte d'indice de permafrost des Alpes (APIM, Boeckli et al, 2012b). La
confrontation des données topographiques issues de sources variées (MNTs assemblés, mesures
laserscan, etc.) et celles du MNA a 4 m utilisé pour I'étude pourrait révéler d’'importantes
différences qui empécheraient alors I'utilisation de ces données pour une validation.
Les écroulements ont été pour un certain nombre déclenchés dans des secteurs particuliérement
accidentés, et pour lesquels le MNA a 4 m de résolution est susceptible d’étre peu représentatif.
Pour utiliser les données d’observation de glace pour valider la distribution du permafrost, il est
d’abord nécessaire de confronter les attributs topographiques mesurés, ou calculés pour les
référencer (tab. 6.1), et ceux calculés a partir du MNA a 4 m de résolution sur leur point de
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géolocalisation (voir fig. 5 et 7 de la Pub. 2 pour un exemple de comparaison). Une erreur de
quelques meétres dans le géoréférencement des écroulements pourrait donner des valeurs de
TAMSP différentes, ce qui accorderait peu de crédit a leur utilisation.

De telles erreurs ne sont néanmoins pas suspectées d’affecter I'analyse de la distribution des
écroulements du fait de la taille de I’échantillon utilisé (>500) qui garantit une certaine
robustesse dans l'analyse. Cette question de la cohérence entre les différentes sources de
données pour géoréférencer les points observation rappelle lintérét des données
pluridimensionnelles (telles I'ERT, Chap. 5) pour valider des modeles de distribution du
permafrost, méme lorsque ceux-ci sont a résolution métrique. Elles ont I'avantage d’affranchir
des problémes causés par le géoréférencement des points de mesure ou d’observation qui
peuvent induire des erreurs dans I’évaluation du modéle.

Conclusion du Chapitre 6

Une analyse statistique de 523 écroulements rocheux géoréférencés a été réalisée a
partir de la carte de TAMSP produite dans le Chapitre 4. La distribution des écroulements est
manifestement concentrée sur les TAMSPs négatives et proches de 0°C tandis que les parois
>40° sont réparties a part égale entre TAMSP positive et négative. Cette distribution confirme
I'Hypothése géomorphologique du déclenchement des écroulements par la dégradation du
permafrost, notamment celle induite par conduction thermique (sect. 2.1.1 ; fig. 2.2). Un certain
nombre d’écroulements est également situé dans un permafrost de type froid, ce qui suggere de
possibles déclenchements par advection de chaleur. La périodicité des écroulements, les
mesures de température dans les forages de I'Aiguille du Midi, et les mesures répétées d’ERT
suggérent le controle de la couche active ; le réchauffement du permafrost n’aurait alors qu'un
role limité dans le déclenchement des écroulements recensés. Ces interprétations doivent étre
confirmées car elles sont uniquement basées sur des observations limitées dans le temps et
I'espace: cinq années de relevés de la température dans trois forages. Des données de plus long
terme seraient nécessaires pour estimer le role du réchauffement du permafrost. Une étude plus
détaillée des volumes détachés pourrait aider a mieux comprendre les roles respectifs de la
couche active et du permafrost. Les mesures ERT répétées semblent également pertinentes pour
apporter des réponses a cette question car elles permettent de visualiser les changements
interannuels de la température dans les épaisseurs de couche active et de permafrost.

Une analyse individuelle des évenements combinant leurs volume, TAMSPs, profondeur de
niches d’arrachement et périodicité, avec des relevés de température in situ et des mesures ERT
répétées pourrait aider a mieux comprendre les mécanismes de dégradation du permafrost
impliqués dans le déclenchement de ces écroulements : par conduction et approfondissement de
la couche active et/ou réchauffement du permafrost, ou par advection de chaleur.

Par ailleurs, une analyse rigoureuse de la justesse et de la précision de la géolocalisation des
écroulements est nécessaire. Cette analyse devra comporter une analyse de la source et de la
qualité des données spatiales utilisées pour le géoréférencement. Les difficultés associées a
I’évaluation de modeles de distribution a partir de points de mesure ou d’observations,
soulignent l'intérét de développer des méthodes de validation pluridimensionnelles comme
I'ERT.
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Summary of Chapter 7

Future developments

This chapter elaborates future research directions using data already collected but not
presented in this thesis, and applying the presented methods in other contexts for different
objectives, especially to develop their complementarity. First, ERT transects will be surveyed over
temperature boreholes at the AdM to improve the temperature-resistivity calibration (Chapter 5).
In September 2013, a 48-m-long survey line (4 cables and 64 electrodes with a 0.75-m-spacing) has
been installed on the AdM NE face and was centred on the borehole (BH_E, fig. 7.1), but no
complete measurement was performed. The survey will be performed during active layer thawing
to observe the transition between unfrozen and frozen values. Other ERT campaigns such as the
ones presented in Chapter 5 will be useful to fulfill the validation procedure of the permafrost index
map, to improve our understanding of the topographical control and additional factors with ERT
on the different faces of a crest, and to compare ERT results with 2D physics-based models.
Repeated measurements on specific sites would support temporal analyses and offer insight on
permafrost response to climatic signal. Snow data gained from the 2 cameras and the snow probes
on the NE and S faces of the AdM (Chapter 3) will be used for a quantitative analysis of snow effects
on the bedrock thermal regime. Automatic data processing is required to follow snow surface area
and depth changes. Tools developed by TENEVIA (tenevia.com/fr/concept.html) will offer such an
automatic processing. This will allow future developments in physic-based modelling by integrating
snow parameters in a thermal model. Analysis of snow cover, borehole records and physic-based
model outputs may improve our quantitative understanding of snow effects on bedrock thermal
regime.

Secondly, perspectives on the improvement of the “rock model” are drawn. Indeed, only a few data
from the MBM were used to apply the “rock model”, but a wider set of data already exists. Besides
the 12 surface sensors of the AdM, 16 other surface sensors were installed in various locations in
the massif, from 3000 to 4100 m a.s.l. (fig. 7.2, tab. 7.1). All the sensors, except GJSL at Les Grandes
Jorasses, have been removed from the rock walls, and only a few records fill one year (tab. 7.2).
Other constraints are lying in the adjustment of available MARSTs to the 1961-1990 period, to
evaluate the rock model or to build up a local calibration. Air temperature records at the AdM seem
to be the most relevant, but they provide MAAT since 2008 only, whereas some MARST were
recorded in 2007. To constrain a local calibration of the “rock model”, more MARST data are
required; the MARST that will be gained in the near future at the AdM will support this project.
Precise RSIP data are also required, and processing of the fish-eye pictures (insert 4.1) taken near
the surface sensors of the AdM will be necessary for this. To improve the evaluation of the “rock
model”, an inventory of the col-based hanging glaciers is projected. A field work campaign is
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necessary to identify these glaciers and avoid confusion with glaciers located onto bedrock because
of topographical parameters instead of bedrock temperature.

Finally, our study has shown the interest of high resolution DEM for permafrost modelling in steep
rock walls (Chapter 4), but the accuracy and precision of the DEM depends on various parameters
like the data acquisition technic or the DEM building method. Further analyses comparing the
various DEM and their respective advantages and limits for permafrost modelling in steep rock
walls will be realised to better understand the effects of DEM quality in permafrost modelling.
Research perspectives will also focus on the development of physics-based models as they allow
quantitative analyses. The MARST map could be used as upper boundary condition to constrain
heat conduction models such as the one presented in figures 7.3 and 7.4. These models have been
realised using the Feflow software and were constrain by MARST modelled (Chapter 4) at the ERT
transects locations. But these models only used heat conduction and did not considered possible
effects of latent heat. However, they allowed to verify the topographical control suggested in ERT
results, and differences between ERT transect and 2D models may be interpreted as the effect of
additional controls that are not taken into account in the modelling procedure, such as non-
conductive heat transfer. Future developments include the integration of latent heat functions in
the model, as well as transient simulations to gain insight on the permafrost evolution within the
next century and under climate warming projections. Such models will also be applied on high-
resolution (centimetric) DEM of the AdM (fig. 7.5) and could be constrained with locally calibrated
“rock mode”l to simulate the MARST as upper boundary condition. Such high-resolution modelling
would allow to test the effects of micro-topography on permafrost distribution at depth and to
perform sensitivity analyses on various parameters such as the snow cover. They will be evaluated
with borehole records or with ERT surveys at the AdM (fig. 7.6).

Finally, measurements presented in Chapter 3 (sect. 3.1) which data were not used in this study will
be analysed. This encompasses temperature records in the AdM galleries to identify anthropic
perturbation. The data recorded by 7 iButtons at the gallery surfaces (iButton "D” failed) show that
the surface temperature in galleries follows air temperature with a smoothing of the extreme
values (fig. 7.7). Galleries are globally warmer than air but the MARST distribution mainly depends
on anthropogenic parameters (fig. 7.8). Highest MARST values correspond to the AdM staff room
that is artificially warmed, and is coherent with the ERT transects realised by the research team of
Bonn and Munich Universities (Germany, sect. 3.1) that shows the lowest resistivity values
(unfrozen resistivity range) at this location (close to iButton “G”; fig. 7.8) ERT results could also be
compared to fracturing reported by a geological survey (density, orientation) performed by
EDYTEM collegueagues, also displayed in Figure 7.8. The quantitative understanding of fracturing
effect is one of the next challenges in steep rock wall permafrost research. At the AM NW face
where the borehole (BH_N) clearly shows the perturbation induced by an open fracture in the
subsurface thermal regime, ground penetrating radar was performed (fig. 7.9) to identify the main
fractures and to quantify the aperture of the BH_N fracture (ca. 15 cm). In October 2013, 2 profiles
were performed on the NW face (fig. 7.10) and 3 transects were acquired in April 2014 on the NE
face, around the borehole (BH_E). In fall 2014, 1 transect over a fracture in the NW face was
performed with the Common-Mid Point method to gain insiaght in the fracture filling
(collaboration with the ADRGT and the ISTerre lab Grenoble). Fracturing measurements are also
conducted to identify the main groups of fracturing (fig. 7.11) and the secondary discontinuities.
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Chapitre 7

Futurs développements

Au cours de la recherche doctorale d’autres installations ont été réalisées et d’autres
données ont été acquises mais n'ont que partiellement été utilisées (données sur la neige par
exemple) pour l'étude présentée dans cette these. Par ailleurs d’autres données dont
I'acquisition est antérieure a cette recherche sont disponibles pour étendre cette étude. Les
projets d’utilisation de certaines de ces données incitent a développer d’autres approches
méthodologiques. Ce chapitre présente les développements scientifiques a venir. Il s’agit
d’appliquer les méthodes mises en place dans ce travail de thése (ERT notamment) sur d’autres
secteurs pour développer leur complémentarité, et d’approfondir le traitement et 'analyse des
données existantes pour mieux exploiter leur potentiel. Un travail complémentaire de la
modélisation statistique du permafrost des parois du massif du Mont Blanc est également
envisagé, en utilisant des données supplémentaires pour son évaluation, voire pour mettre au
point une calibration locale du rock model. La température de surface modélisée (Chap. 4)
pourra servir de donnée d’entrée a des modeéles a base physique en projet, utiles a I'analyse du
régime thermique pluridimensionnel des parois alpines, aux tests de sensibilité du permafrost a
divers parametres, et a la simulation de son évolution dans le contexte de réchauffement projeté
pour le siécle a venir. Enfin, I'analyse des installations de monitoring et des mesures
complémentaires a ce travail de these pourra alimenter les projets de modélisation physique.
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Distribution et caractérisation du permafrost des parois du massif du Mont Blanc
Une approche combinant monitoring, modélisation et géophysique

7.1. Croisement des méthodes et approfondissement des
traitements

La combinaison des trois méthodes d’investigation utilisées dans ce travail de thése est
limitée puisqu’elles comportent chacune leur propre dimension et échelle spatio-temporelle
d’investigation (sect. 2.3.2). Ces approches peuvent sembler complémentaires pour comprendre
le fonctionnement du permafrost, mais cette complémentarité est encore limitée. Cette section
fait le point sur les investigations qui seront réalisées dans la continuité de cette recherche
doctorale, en approfondissant le traitement et I'analyse de certains jeux de données et en
combinant les différentes méthodes d’investigation.

7.1.1. Combinaison du monitoring de la température dans les forages et de
I’ERT

Les mesures ERT réalisées dans le cadre de cette thése visaient a évaluer le modéle de
distribution du permafrost a 4 m de résolution (Chap. 4, Pub. 2). Pour introduire une approche
quantitative dans les résultats de ces mesures, une calibration de la température et de la
résistivité a été réalisée en laboratoire. Cette calibration n’a pu atteindre des valeurs <-1°C faute
de moyens techniques (les résistivimétres commerciaux ne permettent pas d’atteindre des
résistivités suffisamment élevées, méme renforcés par un gigaohmetre), ce qui ne garantit pas
d’'une représentation robuste de la relation entre la température et la résistivité sur le terrain.
En effet, la fracturation (Krautblatter et al, 2010) et la variabilité de la saturation des parois
(Kneisel et al., 2008), peuvent modifier les valeurs de résistivité mesurées en laboratoire par
rapport a un bloc rocheux compact et saturé.
Pour affiner cette relation température-résistivité, il est envisagé de réaliser des profils ERT
verticaux recoupant les forages de I’Aiguille du Midi. En septembre 2013, un profil vertical de 48
m a été installé sur la face NE de I'Aiguille du Midi, centré sur BH_E (fig. 7.1), mais aucune
mesure complete n’a puy étre effectuée, faute de temps.
Les électrodes ont été espacées de 0,75 m pour obtenir une résolution maximale d’environ 35
cm, cohérente avec la distance entre les thermistors du forage (espacement minimal de 20 cm).
Le résistivimetre est positionné au niveau de la téte de forage. La longueur de la ligne
d’acquisition est primordiale puisqu’elle définit la profondeur de I'investigation. Avec 48 m de
ligne (64 électrodes x 0,75 m), une profondeur d’environ 5 m est escomptée. A cette profondeur,
I'espacement entre les thermistors du forage est de 1 m.
Pour une calibration pertinente, il semble intéressant de réaliser la mesure pendant la période
de dégel de la couche active car il est alors possible de saisir le contraste entre gel et le non gel
sur la profondeur d’'investigation. C’est la raison pour laquelle I'installation de la figure 7.1. a été

réalisée en septembre.
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Figure 7.1. Ligne d’acquisition géoélectrique installée le 26/09/2013 sur la face NE de I'Aiguille du Midi
(photos : P. Deline).

BH_E a été choisi pour cette mesure car (i) sa couche active, jusqu’a maintenant d’'une épaisseur
maximale <3,5 m, assure de pouvoir saisir ce contraste et (ii) cette face NE est la plus facile
d’accés et la plus slre (chute de blocs plus fréquente dans la face sud par exemple). Les
électrodes étant désormais en place, une nouvelle campagne de mesure pourra étre réalisée a
I'automne 2015 afin d’améliorer la calibration température-résistivité et de réinterpréter les
profils ERT. Un monitoring de la résistivité sur la période de dégel et regel de la couche active
serait également tres intéressant pour obtenir une calibration robuste.

7.1.2. Quantification des effets de la neige sur le permafrost de paroi

7.1.2.1. Difficultés de I'étude de la neige sur les parois alpines

Les effets particuliérement contrastés de la neige en fonction de la topographie locale ont
été identifiés dans le Chapitre 3 et la Publication 1. Une analyse qualitative des effets de la neige
en fonction de I'orientation, de son épaisseur, de sa durée et des périodes d’accumulation a été
proposée (Davesne, 2012). Mais une quantification de ces effets est nécessaire pour l'intégrer
dans la compréhension systémique du régime thermique des parois et de leur réponse au signal
climatique de court terme (saisonnier a annuel). Cette quantification permettrait d’intégrer les
parametres nivaux dans des modeles a base physique (sect. 7.3) simulant la distribution et
I'évolution de la température dans différentes dimensions spatio-temporelles. Cette
compréhension quantitative du systéme thermique tenant compte d'un nombre croissant de
parametres qui linfluencent est I'étape préalable a la compréhension de la dynamique
thermomécanique des parois alpines. Mais pour quantifier les effets de la neige il est d’abord
nécessaire de quantifier ses différents parametres: superficie de paroi couverte, épaisseur,
durée, etc.
L’étude des effets de la neige sur le permafrost de paroi a pour défi de quantifier sa grande
variabilité spatio-temporelle en haute montagne. Les développements actuels se concentrent
alors sur la quantification de cette variabilité (Wirz et al.,, 2011 ; Lehning et al,, 2011 ; Mott et al,,
2010; 2014 ; Griinewald et al,, 2014). Hipp (2012) propose un algorithme automatisant le calcul
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d’épaisseur de neige a partir de tiges équipées d’iButtons, en se basant sur la déviation entre la
température enregistrée par les iButtons et celle de 'air. Cette méthode a été mise en ceuvre en
Norveége, dans un environnement ou l'accumulation nivale est saisonniére, a la différence de
'Aiguille du Midi ou le maintien des tiges est déja un challenge (sect. 3.1.2.2.c), et ou la
variabilité de la couverture nivale est remarquable, méme en hiver.

La variabilité des effets thermiques de la neige sur les terrains raides de haute montagne a été
modélisée en fonction de son épaisseur, de sa durée et de sa périodicité (Luetscgh et al, 2008 ;
Pogliotti, 2011) a I’échelle du point, mais ses effets dans les autres dimensions spatio-
temporelles des parois (couche active, permafrost, échelle de la face rocheuse, dans sommet...)
sont encore incompris et constituent l'une des prochaines étapes a franchir pour le
développement des modeles physiques pluridimensionnels.

7.1.2.2. Perspective d’analyse quantitative des effets de la neige a I'Aiguille du

Midi

Avant une intégration des parametres nivaux a des modeéles physiques, il est d’abord
nécessaire de quantifier les effets thermiques de la neige. A partir des photographies et des
installations (sect. 3.1.2.2.d) sur les faces NE et sud de I’'Aiguille du Midi, Davesne (2012) a pu
réaliser une premiére analyse quantitative des épaisseurs et de la superficie du manteau nival, et
une premiere analyse qualitative de ses effets thermiques. Cette analyse été réalisée a partir
d’un traitement manuel des 3 premiers mois d’enregistrement : géoréférencement et projection
des photographies, calcul de la superficie du manteau nival, calcul de I'épaisseur de neige,
confrontation des relevés de température dans les forages aux mesures d’épaisseur et de
superficie. Le traitement des quatre années d’enregistrement photographique qui sont
désormais disponibles nécessite plusieurs prérequis :

1. Disposer d’'un moyen de traitement automatique des photos permettant de calculer

la superficie des parois couvertes par la neige.

2. Réinstaller les tiges de mesure de hauteur de neige endommagées et les pérenniser.

3. Disposer d'un moyen de traitement automatique de la hauteur de neige.
Le point 1 pourra étre satisfait avec des outils développés au laboratoire EDYTEM par T. Barth
(2012), désormais gérés par l'entreprise TENEVIA (http://tenevia.com/fr/concept.html). Ils
permettent de géoréférencer des photographies, de détecter les superficies enneigées et de
réaliser des calculs statistiques a partir de cette détection (superficie, lien avec I'exposition, etc.).
Le point 2 requiert des missions de terrain réguliéres sur le site afin de vérifier I'état des tiges de
mesure et d’assurer leur remplacement si nécessaire. Le point 3 pourrait trouver satisfaction
dans l'outil développé par Hipp (2012), basé sur un algorithme qui calcule automatiquement
I’épaisseur de neige et sa variation a partir de tiges équipées de iButtons.
Une analyse statistique des modalités d’enneigement et de leurs effets sur I'évolution de la
température de surface dans les forages serait alors une premiere étape pour l‘intégration de la
variabilité des effets de la neige dans les modeles physiques (sect. 7.3). Des développements de
modules de diffusion thermique dans le manteau nival sont également envisageables, mais ils
restent complexes, a I'image de GeoTOP (Rigon et al., 2006) utilisé par Pogliotti (2011).
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7.1.3. Poursuite des campagnes ERT dans le massif

Les mesures ERT réalisées ont donné des résultats tout a fait prometteurs pour une
caractérisation 2D du permafrost de paroi et la validation de modeles de sa distribution, a haute
résolution spatiale. Une poursuite de ces mesures sur des secteurs clés comme ceux dont la
mesure a été répétée en 2012 et 2013 pourrait permettre un suivi du permafrost, utiles a la
compréhension de son évolution. Combinées avec les mesures continues de la température a
I'Aiguille du Midji, elles permettent une analyse rétrospective des mécanismes de déclenchement
des écroulements (sect. 6.3.1.3).
Le renouvellement de ces mesures pourrait également aider a mieux comprendre le réle des
parametres topographiques (largeur de créte par exemple) dans sa distribution et son évolution,
mise en évidence par les résultats de la Publication 3. Pour cela, une approche combinant ERT
sur les différentes faces d’'une aréte ou d'un sommet, et modeéles a base physique (sect. 7.3) tels
ceux réalisés par Noetzli et al. (2007) pourrait permettre de faire la part entre les effets du
controle topographique, pris en compte dans la modélisation, et ceux de facteurs additionnels
non pris en compte (fracturation par exemple), en analysant les différences entre les sorties 2D
des modéles et les résultats de I'ERT.
De nouvelles campagnes de mesure sur de nouveaux sites pourraient également permettre de
mettre au point un protocole de validation plus robuste, d’autant plus si I'on integre les résultats
escomptés avec la calibration des mesures ERT sur les forages de I’'Aiguille du Midi (sect.7.1.1).
Seuls des profils verticaux ont été réalisés en 2012 et 2013 mais des profils horizontaux peuvent
étre envisagés en pied de paroi, permettant un déplacement plus aisé. De telles mesures
pourraient utiliser des longueurs de cable supérieures pour saisir la variabilité latérale du
permafrost en 2D. Ce projet serait réalisable avec le matériel déja utilisé, et permettrait de
mesurer des profils de 320 m avec deux cables de 80 m supplémentaires, avec une profondeur
d’investigation d’'une cinquantaine de metres.

Ce travail de these a posé les bases méthodologiques d’une étude pluridimensionnelle du
permafrost de paroi dans le massif du Mont Blanc. Des approfondissements d’analyse sont
envisagés pour enrichir la compréhension des différents facteurs de la distribution et de
I'évolution du permafrost. Ces analyses permettraient une meilleure quantification des
différents parametres du systeme thermique et de nouveaux développements méthodologiques
(sect. 7.3).

7.2. Perspectives de calibration et d’évaluation du rock model

L’application du rock model utilise un nombre restreint de données mesurées dans le
massif du Mont Blanc puisqu’elle se base sur les parametres issus de la calibration réalisée avec
I'ensemble des données homogénéisées pour I'arc alpin (Cremonese et al., 2011 ; Boeckli et al,
2012b). Les TAMSPnes a I'Aiguille du Midi ont été utilisées pour I’évaluation de la TAMSPmoq avec
le rock model (sect. 4.2.2.3). D’autres mesures de TAMSP ont été collectées dans le massif et
pourraient étre utiles a I'évaluation de la TAMSPmq4. Cette section fait le point sur ’ensemble des
données disponibles pour calibrer localement le rock model ou améliorer son évaluation.
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7.2.1. Mesures de TAMSP dans le massif du Mont Blanc

7.2.1.1.  Localisation des capteurs
Outre les 12 points de mesure a I’'Aiguille du Midi, 16 autres capteurs de surface ont été
installés dans le massif du Mont Blanc par des membres de I’ARPA Valle d’Aosta et du laboratoire
EDYTEM. Ces points de mesures sont répartis entre 3000 et 4200 m, selon toutes les expositions
malgré une sous-représentation dans le quadrant NE, et avec une pente comprise entre 55 et 90°
(fig. 7.2, tab. 7.1).
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Code Localisation Altitude (m) gl)‘lentatlon ante Responsable
CPN Aig. Blanche de Peuterey 3965 350 90 ARPA
CEN Aig. d'Entréves 3535 348 85 ARPA
DRS Flammes de Pierre Sud 3280 120 90 ARPA
DRN Flammes de Pierres Nord 3280 355 75 ARPA
AM248 Aig. Marbrées Ouest 3250 248 85 ARPA
AM317 Aig. Marbrées Nord 3250 317 70 ARPA
GJSRold Grandes Jorasses 4120 208 90 ARPA
GJSLold Grandes Jorasses 4080 205 80 ARPA
GJSR Grandes Jorasses 4100 160 90 ARPA
GJSL Grandes Jorasses 4100 280 65 ARPA
GJNup Grandes Jorasses 4100 340 75 ARPA
CPS Grand Pilier d'Angle 3948 180 90 ARPA
CES Tour Ronde 3510 180 90 ARPA
COSN Cosmiques Nord 3602 280 50 EDYTEM
COoSS Cosmiques Sud 3595 155 55 EDYTEM
GM Grands Montets 3058 335 85 EDYTEM

Tableau 7.1. Altitude, orientation et pente de I'emplacement des capteurs en parois dans le massif du Mont
Blanc (hors Aiguille du Midi).
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Ces capteurs ont tous été retirés ou sont hors d’usage, hormis GJSL qui enregistre encore la
température sur le versant italien des Grandes Jorasses. Trés peu de ces capteurs ont fourni un
enregistrement complet sur une année, et lorsqu’une année compléte a été enregistrée, elle ne
couvre pas toujours une année civile ou hydrologique, périodes les plus communément utilisées
pour les agrégations annuelles.

7.2.1.2.  Difficultés d’'utilisation des TAMSPs disponibles

L’utilisation de ces données de température de surface doit s’affranchir de plusieurs
difficultés. La premiere concerne le choix de la période de moyennisation. Pour les 16 capteurs,
13 TAMSPs sont disponibles pour une année civile, avec des séries temporelles présentant au
maximum 7,5% de données manquantes et un maximum de 19 jours d’interruption continue
(AM317 en 2011). Ces interruptions ont été complétées en suivant la procédure de la section
3.2.1. D’autres TAMSPs (18 au maximum) sont disponibles mais sur des périodes variables, dont
quelques-unes couvrent quasiment une année hydrologique.
Une deuxiéme difficulté réside dans la justesse des données topographiques : en effet, I'altitude
des capteurs des Aiguilles Marbrées serait a 3250 m alors que le pied de la paroi est indiqué a
3330 m par I'IGN (carte Top25 3630 OT, 2012). Or, pour comparer les TAMSPs modélisées avec
celles mesurées, il est indispensable de connaitre les conditions topographiques exactes du
capteur, d’autant plus dans le cadre d'une calibration locale.
Par ailleurs, une évaluation de la TAMSP modélisée requiert I'ajustement des TAMSPs mesurées
a la période de prédiction (sect. 4.2.2.3) afin de rendre les valeurs mesurées directement
comparables a celles modélisées. Pour cet ajustement, la température de l'air mesurée a
I’Aiguille du Midi apparait la plus intéressante pour estimer la température de I'air au niveau de
ces capteurs, situés au maximum 800 m plus bas que I’Aiguille du Midi. Mais les relevés de Météo
France a I'Aiguille du Midi ne commencant qu’en février 2007, la TAMA ne peut étre calculée
qu’a partir de 2008. Sur les 13 TAMSPs couvrant une année civile, 3 d’entre elles couvrent
I'année 2007, année pour laquelle il faut alors recourir a la station de Chamonix pour les ajuster
ala TAMA de 1961-1990, et donc introduire une erreur dans le calcul de TAMA.

7.2.1.3.  Perspectives d’évaluation et de calibration locale du « rock model »
Du fait de la nécessité de vérifier I'emplacement exact de certains capteurs, du faible
nombre de TAMSPs disponibles, et des difficultés de I'ajustement de ces TAMSPs a la période de
la prédiction, seules les données de I'Aiguille du Midi ont été utilisées pour I’évaluation du rock
model dans notre étude. La vérification de 'exactitude des données topographiques des capteurs
et la définition d'une méthode d’ajustement des TAMSPs mesurées pourrait permettre d’étendre
le jeu de TAMSPs utilisé pour I'évaluation du rock model. 1l serait alors possible de vérifier le
biais calculé a partir des TAMSPnes de I’'Aiguille du Midj, voire de le corriger.
Pour une calibration locale du rock model a partir des données du massif du Mont Blanc, un
critére de nombre est également requis. L’échantillon doit étre suffisamment significatif pour
assurer la robustesse du nouveau modeéle calibré : si un échantillon subit des modifications
(remplacement par des données d’un autre site du massif pour la TAMSP d’une autre année, par
exemple), les parametres calculés doivent rester invariables. De plus, I'’échantillon de TAMSP
disponible doit étre divisé en deux échantillons dont I'un est dédié a I’évaluation du modéle.
Dans les années a venir, les TAMSPs supplémentaires qui seront acquises a 'Aiguille du Midi et
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aux Grandes Jorasses (GJSL) enrichiront la base de données disponible pour cette calibration,
laquelle deviendra alors envisageable.

Enfin, des valeurs réalistes de RSIP sont nécessaires pour une calibration précise. Les photos
fisheye prises a chacun des capteurs de surface de I'Aiguille du Midi au cours de I'été 2013 (enc.
4.1.) devront étre traitées pour obtenir les valeurs de RSIP nécessaires a la calibration locale.
Elles pourront également servir a I’'évaluation de la grille d’entrée de RSIP du rock model (fig.
4.9).

7.2.2. Inventaire des glaciers suspendus

Le rock model a été évalué a partir de différentes sources de données et approches. Les
mesures de température a la surface des parois de I’Aiguille du Midi ont permis une évaluation
quantitative de la TAMSPnmoq (sect. 4.2.2.3). Les mesures en profondeur des parois ont aidé a une
premiére évaluation de la TAMPmoa par 'application de I'offset de température a la TAMSPmes
(sect. 4.3.2). Les valeurs d’offset de température ont donc pu étre évaluées a cette occasion. La
CIP-MB a été confrontée aux mesures ERT qui ont montré leur potentiel pour la validation de
modéles de distribution du permafrost.
D’autres sources de données sont disponibles pour I’évaluation voire la validation de ces
modeéles de distribution du permafrost. L'utilisation des observations de glace dans les niches
d’arrachement et ses limites ont été discutées dans la section 6.3.2. Dans la Publication 2,
l'utilisation des glaciers suspendus a également été évoquée.
La présence de glaciers suspendus a base froide est généralement un indicateur de permafrost
car la paroi doit étre a température négative pour permettre I'accroche du glacier. Néanmoins, la
présence de glaciers sur une paroi n’'indique pas toujours celle du permafrost. En effet, leur
présence peut étre induite par la topographie : une concavité peut permettre 'accumulation de
neige et favoriser le développement d‘un appareil glaciaire en paroi. Une reconnaissance de
terrain est donc nécessaire. Outre la question de I'identification, la question de la localisation est
également posée. Un glacier suspendu recouvre une paroi sur une surface généralement
pluridécamétrique, mais 'ensemble de sa superficie ne présente pas forcément une température
négative a l'interface paroi-glace. Il s’agit donc de définir, par une reconnaissance de terrain, le
secteur du glacier suspendu le plus susceptible de présenter une température négative. Le
secteur défini doit présenter une superficie comparable a celle de la résolution spatiale du
modeéle pour rendre cette évaluation pertinente.
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7.2.3. Analyse des modeles numériques d’altitude

Ces travaux de thése ont mis en évidence l'intérét d’utiliser des MNAs d’ordre métrique
pour prétendre a une cartographie réaliste du permafrost a I'échelle locale (Pub. 2). Seulement,
la résolution n’est pas la seule garantie de la qualité du MNA. Hormis l'erreur quadratique
moyenne du MNA utilisé pour la modélisation, peu d'informations sont généralement transmises
dans la littérature sur la qualité des données spatiales utilisées pour la modélisation du
permafrost alpin. Or, la précision et la justesse d'un MNA dépend d’un certain nombre de
facteurs. Ces facteurs comprennent la source et la densité des données utilisées pour générer le
MNA (photogrammeétrie, laserscan aéroporté, ...), la rugosité du terrain plus ou moins difficile a
représenter, la structure des données dans le SIG (matrice de cellules rectangulaires : GRID ou
triangular irregular network : TIN) et leur résolution. Hengl et al. (2003) proposent une revue de
ces facteurs et des analyses permettant de juger de la qualité d'un MNA.
Dans le but de consolider notre analyse sur l'effet de la résolution du MNA utilisé pour la
cartographie du permafrost de paroi, des analyses plus approfondies de la qualité des MNAs a
disposition devra étre effectuée. La modélisation basée sur un MNA oblige de tres haute
précision oblige a une trés haute justesse de géoréférencement des points utilisés pour
I’évaluation (points de TAMSP ou observations de glace par exemple). Le choix de la résolution
dépend alors des objectifs de la cartographie. Des tests seront effectués a partir des MNAs
disponibles : 4 m RGD, 30 m ASTER-GDEM, 25 m IGN, 2 m RAVA... L'implémentation d’'un modele
sur deux MNAs différents, I'un de trés haute résolution, précision et justesse pour obtenir une
prédiction réaliste localement avec une résolution plus médiocre qui lisse les microreliefs mais
aussi les erreurs de géoréférencement de points d’observation semble intéressante. Les futurs
travaux devront donc travailler en ce sens.

Le modeéle statistique appliqué dans cette recherche doctorale est basé sur un nombre de
données locales limité. Elles sont seulement utilisées pour I'évaluation des sorties du modele,
mais une homogénéisation de I'ensemble des données de température sur le massif pourrait
permettre une calibration locale ou une évaluation plus robuste de la TAMSPn.q et de la CIP-MB.
Par ailleurs, des MNAs de différentes sources couvrent le massif du Mont Blanc ou certains de
ces secteurs. Une analyse de leur différence de qualité et des implications pour la modélisation
statistique du permafrost devra faire partie des futurs projets pour consolider nos résultats.

7.3. Développement de modeles physiques

Grace au systéme de monitoring a I’Aiguille du Midi, un nombre croissant de données est
acquis permettant d’améliorer la quantification des effets des différents facteurs actifs dans le
systéme thermique. Ces données peuvent servir a l'initialisation ou a I'évaluation de modéles
physiques de diffusion thermique, tout comme la la TAMSPmod (Pub. 2) et les données ERT. Ces
modeles pourraient en retour enrichir I'interprétation des mesures ERT. Cette section présente
les projets de modélisation physique du permafrost des parois du massif du Mont Blanc
envisageables a partir des travaux de cette these.
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7.3.1. Carte de TAMSP et initialisation d'un modéele de diffusion thermique

La carte de TAMSP peut servir de conditions aux limites supérieures d'un modele de
diffusion thermique. Dans le cadre de ce travail de these, le logiciel de simulation
hydrogéologique Feflow (http://www.mikepoweredbydhi.com/products/feflow) a été utilisé
pour simuler la distribution de la température sur des coupes 2D de sites mesurés par ERT
(Rosner, 2013). Ces modeles (fig. 7.3 et 7.4) ont été initialisés avec les TAMSPod (Pub. 2): un
profil vertical a 'emplacement des profils ERT a été extrait de la carte de TAMSP a partir de
laquelle la diffusion thermique a été simulée en suivant la procédure de Noetzli et al. (2007) —
mais sans pouvoir inclure la chaleur latente. L’objectif était d’analyser la correspondance entre
les profils ERT et ce modéle de conduction thermique pour renforcer l'interprétation des
résultats de I'ERT.
La comparaison des coupes 2D modélisées et de résistivité permet en effet de comprendre les
sources de déviations possibles des modeéles : les différences entre le modéle de diffusion
thermique, considérant uniquement les transferts par conduction, et les pseudo-sections de
résistivité peuvent étre interprétés comme l'effet des transferts de chaleur autres que par
conduction, non pris en compte dans la procédure de modélisation.
Ces modeles physiques ont permis de confirmer le controle topographique visible dans les
profils ERT. Par exemple, la figure 7.3 montre la distribution de la température de la roche aux
Grands Montets aprés l'initialisation du modéle avec une température de surface 1,5°C
inférieure a celle de la TAMSP de la période 1961-1990 modélisée pour recréer les conditions
thermiques a la fin du Petit Age Glaciaire (PAG). Pour obtenir la température a la fin des années
2000, un réchauffement linéaire de 1,5°C a été modélisé a la surface pour retrouver la TAMSP
modélisée et simuler les conditions thermiques en profondeur.
On constate que sur la face NW des Grands Montets, I'influence de la face SE opposée n’apparait
pas dans la roche mesurée par ERT, ce qui confirme alors I'interprétation basée sur I'effet de la
largeur du sommet. A contrario, sur le profil du Gros Rognon (fig. 7.4), 'influence de la face nord
opposée est visible dans la roche profonde mesurée par ERT dans les 2/3 supérieurs du profil
mais pas dans sa partie inférieure. Ces deux modeéles, cohérents avec les observations et
interprétations des profils ERT, confirment le réle variable de la topographie selon la largeur du
sommet considéré.
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Figure 7.3. Modélisation physique du permafrost a 'aide du logiciel Feflow sur une coupe 2D des Grands
Montets a I'emplacement du profil ERT. La figure du haut représente les conditions initiales du modeéle : I'état
thermique du site a la fin du PAG en considérant une température de surface 1,5°C inférieure a celle
modélisée dans le Chapitre 4. La figure du bas représente la distribution de la température a la fin des années
2000 en considérant un réchauffement de 1,5°C a la surface pour retrouver la TAMSP du modéle (1961-
1990). Les points d’observations représentés sur la figure (points rouges) ne sont pas reportés. Le trait rouge
représente la localisation du profile ERT qui figure dans l'insert (Rosner, 2013, modifié).
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Figure 7.4. Modélisation physique du permafrost a la fin des années 2000 selon la méme procédure que la
figure 7.3, sur une coupe 2D du Gros Rognon a I'emplacement du profil ERT (Rosner, 2013, modifié).

Une poursuite de ce travail est envisagée en incluant un module de chaleur latente et en
appliquant cette modélisation sur des secteurs clés du massif. Il sera possible de déterminer les
secteurs a permafrost susceptibles de se dégrader rapidement dans le massif du Mont Blanc en
étendant cette simulation sur le XXI¢me sigcle a l'aide de différents scénarii climatiques. Ces
simulations permettraient une analyse temporelle du permafrost, en complément de ce travail
de thése principalement concentré sur son analyse spatiale.

7.3.2. Modélisation a haute résolution du permafrost de I'Aiguille du Midi

Des relevés par laserscan terrestre des parois extérieures et intérieures de I'Aiguille du
Midi ont été effectués entre 2006 et 2009 (sect. 3.1.2.2.f). Ces relevés maillés en TIN (Triangular
Irregular Network) pour le travail de master de G. Davesne (2012 ; fig. 7.5) permettent la
construction d'un MNA de résolution centimétrique géoréférencé de I'Aiguille du Midi.
Une fois les conditions de calibration locales réunies (sect. 7.2), 'application du rock model
calibré localement avec une partie des données de TAMSPnes a I'Aiguille du Midi permettra de
simuler la TAMSP sur son MNA a haute résolution. Cette simulation pourra alors servir de
conditions aux limites supérieures d'un modeéle de diffusion thermique 2D a 3D.
L’intérét de ce type de modele appliqué sur I’'Aiguille du Midi est multiple. Il permettrait d’abord
de comprendre I'effet de la microtopographie et de la variabilité de I’ensoleillement associée sur
la distribution du permafrost en profondeur. De plus, un tel modéle est approprié pour des tests
de sensibilité du permafrost a différents parametres (Harris I, 2009) qui pourront étre
quantifiés avec les mesures réalisées sur le site (neige ou effets non-conducteurs associés a la
fracturation par exemple). Ces modeéles pourront étre contraints et/ou évalués a partir des
mesures dans les forages, voire des mesures ERT disponibles (sect. 3.1.2.2.d ; fig. 7.6).
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Figure 7.5. Nuage de points et maillage en Triangular Irregular Network des données laserscan de I'Aiguille
du Midi (Davesne, 2012).
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Profil vertical du
Piton Central

Profil horizontal
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Figure 7.6. Résultats des campagnes ERT menées par A. Kemna (Université de Bonn, Allemagne) et M.
Krautblatter (Université de Munich, Allemagne) en collaboration avec EDYTEM. Ces mesures ont été traitées
et analysées par A. Drenkelfuss (2013). Ces résultats pourront servir a I'évaluation de modéles 2D de la
température.

La modélisation a base physique est un outil complémentaire aux méthodes développées
dans le cadre de cette recherche doctorale. Le travail déja réalisé apporte un ensemble de
données nécessaire pour 'application de cette méthode sur les parois du massif du Mont Blanc.
Les premiers essais ont été concluants malgré quelques défauts dans la procédure de
modélisation. Des projets de modélisation statistique et physique sur un MNA de haute
résolution de l'Aiguille du Midi permettraient des développements dans cette approche
méthodologique, avec I'intégration de nouveaux parametres négligés dans les modéles existants.
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7.4. Mesures complémentaires

Des mesures complémentaires a celles de la température et de la neige ont débuté sur le

site de I'Aiguille du Midi au cours de cette recherche doctorale pour tester des méthodes ou

apporter d’autres données quantitatives utiles a la compréhension systémique du régime

thermique des parois alpines. Cette section présente les mesures de géoradar et de la

température des galeries réalisées ces derniéres années, dont les données n’ont pas encore été

exploitées.

7.4.1. Analyse de la perturbation anthropique de la température de la roche
En 2013, huit iButtons ont été installés a la surface des parois des galeries de I’'Aiguille du
Midi (sect. 3.1.2.2.f, fig. 3.11 et 7.7). Le iButton E a cessé de fonctionner début 2014 et C n’a
jamais fonctionné. La température a la surface des parois dans les galeries est généralement plus

élevée que celle de l'air. Elle suit ses variations avec un lissage des amplitudes thermiques. Des

différences sont visibles entre capteurs, le capteur D étant le plus « chaud », et les capteurs H et

E les plus «froids». L’année 2014 est la seule année d’enregistrement complet (19 jours

manquants début janvier 2013). Les relevés de température de l'air ont été affectés par deux

interruptions trop longues pour étre complétées en 2013 et 2014, ce qui limite I'analyse.
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Figure 7.7. Evolution de la température a la surface des parois des galeries de I'Aiguille du Midi (janvier

2013 a janvier 2015). L’emplacement des capteurs est indiqué sur les figures 3.11 et 7.8.

L’objectif de ces mesures est de comprendre le régime thermique dans les galeries de I'Aiguille

du Midj, afin de 'intégrer dans un modéle physique de distribution de la température.

Sur la coupe horizontale de I'Aiguille du Midi, les basses résistivités qui indiquent le non gel

probable de la roche caractérisent principalement le secteur NW (fig. 7.8, aplat bleu) du Piton

Central. Les températures mesurées par iButtons y sont les plus élevées alors que ce secteur

devrait étre I'un des plus froids du Piton Central du fait de son exposition au NW. Ce secteur de

basse résistivité correspond a I'emplacement de la salle de repos des agents du site, chauffée.
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Figure 7.8. Distribution des iButtons (points noirs avec lettres), de la température annuelle moyenne a la
surface des galeries en 2013 (19 jours manquants) et 2014 (A a H), de la résistivité électrique (aplats de
couleur, mesures réalisées en octobre 2010, M. Krautblatter, com. pers.), et de la fracturation (lignes roses,
sect. 7.4.3) mesurée dans le cadre du projet de Licence de L. Ancenay (2013), avec les courbes de niveau
extraites du TIN (fig. 7.5) des Pitons Nord et Central de I'Aiguille du Midi. Les petits points noirs indiquent
I'emplacement des électrodes. Figure réalisée par G. Ménard (EDYTEM) et modifiée.

Avec des séries temporelles de I'air completes, il serait possible de déterminer la relation
statistique entre la température de l'air et celle des galeries dans leurs différents secteurs, et
d’initialiser ainsi des modeéles de diffusion thermique, en contraignant la distribution de la
température a la surface des galeries pour déterminer leur perturbation thermique.
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7.4.2. Mesures géoradar

L’analyse des séries temporelles de température des forages a montré une perturbation
thermique induite par une fracture ouverte a BH_N, qui modifie le régime thermique de la paroi
par rapport au seul transfert de chaleur par conduction (Pub. 1). L’intégration des effets non-
conducteurs dans les modeéles a base physique pluridimensionnels est I'un des défis de la
recherche sur le permafrost de parois alpines. Mais, les données de température au niveau de
fractures sont encore treés insuffisantes pour paramétrer ou évaluer une simulation incluant les
effets non-conducteurs, tandis que la fracturation d’un site est généralement mal connue ou
ignorée dans la modélisation de la température.
Les mesures géoradar utilisent la propagation d’ondes électromagnétiques de la surface vers la
profondeur d’'un terrain pour acquérir une image de sa structure. Cette méthode est
couramment employée dans les études périglaciaires pour étudier la structure des formations
superficielles (Isaksen et al, 2000 ; Monnier et al., 2008). En octobre 2013, deux profils géoradar
ont été acquis sur la face NW puis trois profils ont été réalisés sur la face NE de I’'Aiguille du Midi
en avril 2014, de part et d’autre de BH_N et BH_E. Ces mesures ont été réalisées dans le cadre de
I'appel a projet de la Fondation Petzl en collaboration avec ’ADRGT (Association Développement
Recherche Glissements de Terrain, Grenoble). Sur la face NW, un profil vertical d’environ 50 m et
un profil horizontal de 8 m recoupent BH_N. Sur la face NE, un profil vertical de pres de 50 m a
été réalisé, complété par deux petits profils d’environ 2 m, I'un vertical I'autre horizontal. Une
antenne blindée bi-fréquence (I.D.S) qui combine les fréquences de 200 MHz et 600 MHz (fig.
7.9) a été utilisée. Les radargrammes ont été traités par H. Cadet (ADRGT).
Ces mesures montrent clairement le systéme de fracturation (fig. 7.10) dont la fracture affectant
les profils thermiques de BH_N. L’antenne de 600 MHz offre une image d’une résolution de 1 a 2
cm; elle est de 2 a 6 cm pour 'antenne a 200 MHz. L’ouverture de la fracture a pu ainsi étre
estimée a environ 15 cm. Les mesures sur la face NE ont confirmé sa forte fracturation comparée

ala face NW, d’ou la moindre profondeur de pénétration des ondes (environ 2,5 m).

Figure 7.9. Application du géoradar sur la face NE. Photo : Héloise Cadet.
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Figure 7.10. Localisation et radargrammes calculés a partir des mesures sur la face NW du Piton Central de
I'Aiguille du Midi.
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En 2014, une nouvelle mesure a été réalisée sur la face NW en réponse a I'appel a projet VOR
(colalbration avec 'ADRGT : H. Cadet, O. Brenguier, et ISTerre : S. Garambois). Elle a utilisé la
méthode Common Mid-Point: deux antennes non blindées d’'une fréquence de 100 MHz qui
consiste a prendre un certains nombres de points de mesure en écartant progressivement les
antennes a partir d'un point central, qui dans le cas de cette mesure, correspondait a la moitié du
profil vertical de la face NW. Les données sont en cours de traitement et une information sur le
remplissage des fractures mesurées en est escomptée.

Le géoradar apparait donc comme un outil pertinent pour la visualisation des fractures. Les
images acquises pourront servir au développement de modeles numériques intégrant la
fracturation. En combinant les mesures géoradar, géoélectrique et de température dans les
forages, la connaissance des effets non-conducteurs sur le régime thermique des parois pourra
étre améliorée.

7.4.3. Relevés de la fracturation

Des relevés de la fracturation ont été réalisés a I'Aiguille du Midi en 2014 et 2015 pour
identifier les principales familles de fractures, et aider a la compréhension de leur réle dans le
régime thermique des parois, pour les intégrer dans des modeles physiques de la distribution de
la température du site. Une premiere campagne d’observation de la direction et du pendage des
macro-fractures a été réalisée dans les galeries et autour des terrasses du site, a 'aide d'un
rapporteur et d'un clinometre.
Trois familles principales de fractures ont été identifiées (Ancenay, 2013). La famille de
fractures orientée N50° la plus dense, sépare le Piton Nord du Piton Central et hache celui-ci
avec une densité quasi-métrique (fig. 7.11). La famille N150°, moins dense, recoupe les
principales lignes topographiques. Enfin la famille de fractures orientées N20-30° a surtout été

détectée dans les galeries du Piton Nord (fig. 7.8).

| & & - bx.’ ] g
Figure 7.11. Principales familles de fractures observées a I’Aiguille du Midi : N50° (jaune) et N150° (rouge).

La plupart des fractures identifiées sur les parois sont difficiles a retrouver au sein des galeries,
alors qu’'une méme fracture peut étre reconnue sur les deux faces opposées des pitons. Une
seconde campagne d’observation des micro-fractures et de leur minéralisation dans les galeries
de I'Aiguille du Midi est en cours pour compléter la précédente et répondre a des questions
géologiques (projet de Licence de S. Poilroux).
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La fracturation joue un réle encore mal connu dans la distribution de la température des
parois alpines. Pour améliorer sa compréhension, il est nécessaire d’acquérir des données sur sa
densité et sa répartition pour ensuite pouvoir analyser ses effets sur le régime thermique en
utilisant, par exemple, des modéles a base physique. Les données acquises a I'Aiguille du Midi a
partir des mesures géoradar et des observations géologiques seront utiles pour des projets de
modélisation tels ceux proposés dans la section 7.3.

Conclusion du Chapitre 7

Ce travail de these a posé les bases méthodologiques pour de futurs projets de recherche

qui s’articuleront autour de plusieurs axes: (i) exploitation approfondie des données
disponibles et acquisition de données supplémentaires sur des installations ou par I'application
de méthodes déja mises en place (neige, ERT par exemple), pour faciliter le (ii) croisement des
méthodes ; (iii) calibration locale du rock model et/ou amélioration de son évaluation; (iv)
application de modeles numériques contraints par la TAMSP modélisée sur des secteurs clés du
massif, (v) développement de nouveaux modeles sur 1’Aiguille du Midi utilisant 'ensemble des
données disponibles sur les différents parametres du systéme thermique.
Dans un premier temps, les projets (i), (ii) et (iv) apparaissent les plus aisés a mettre en ceuvre,
les données et outils étant directement disponibles. Le projet (iii) pourra étre réalisé dans les
années a venir, lorsqu'un nombre suffisant de données de température de surface a I’Aiguille du
Midi sera disponible. Enfin, le projet (v) requiert une réflexion et des traitements de données
préalables pour injecter de nouveaux parameétres aux procédures de modélisation physique du
permafrost de paroi.
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Partie IIl - Chapitre 7 - Futurs développements

Conclusion de la Partie III

Les résultats de l'investigation cryosphérique présentée dans la Partie II ont été

mobilisés pour analyser la distribution des écroulements rocheux et tester I'Hypothése
géomorphologique du lien entre la dégradation du permafrost et leur déclenchement. La carte
de TAMSP réalisée dans le cadre du Chapitre 4 a servi a I'analyse de la distribution spatiale de
523 écroulements, qui apparaissent alors majoritairement concentrés dans la gamme de TAMSP
correspondant a un permafrost de type chaud. Les résultats du monitoring de la température a
I'Aiguille du Midi et des mesures répétées d’ERT suggerent que I'épaississement de la couche
active serait un facteur plus actif que le réchauffement du permafrost dans le déclenchement des
écroulements. Cette analyse constitue une toute premiére approche dans la détermination du
lien entre permafrost et écroulements, et la compréhension du régime thermique des parois doit
encore progresser pour améliorer la compréhension des processus gravitaires qui y sont
associés.
Les futurs développements de notre recherche devront permettre d’avancer dans la
compréhension quantitative des processus qui gouvernent la distribution et I’évolution du
permafrost de paroi. Ces futurs développement se baseront d’abord sur les installations mises
en place et les données acquises dans cette thése mais non exploitées. Un profil géoélectrique a
été installé sur la face NE de I'Aiguille du Midi, croisant le forage pour réaliser une calibration
température-résistivité sur le terrain. Les 3 ans d’enregistrements photographiques a sur les
faces NE et sud de I'Aiguille du Midi seront utilisés pour une analyse statistique des modalités
d’enneigement, et croisés aux données des forages pour tenter d’établir une relation quantitative
entre I'enneigement et la température des parois. Les enregistrements de température a la
surface des galeries de I'Aiguille du Midi seront analysés pour comprendre la perturbation
anthropique qu’elles induisent. Les profils géoradar seront exploités comme support
géométrique pour développer des modeles a base physique. Ces modeles physiques ont été
testés dans le cadre de cette these et devront étre améliorés et enrichis avec le traitement
progressif des données disponibles. IlIs serviront a tester la sensibilité du permafrost a divers
parametres et pourront étre validés avec des mesures ERT. Ils seront initialisés avec la
température de surface modélisée statistiquement, laquelle sera calibrée localement a partir des
mesures continues a I’Aiguilles du Midi de la température de surface des parois et de l'air, et des
photos fisheyes réalisées aupreés de chacun des capteurs de surface du site. Cette modélisation
statistique sera implémentée sur le modele numérique d’altitude de haute résolution de
I'Aiguille du Midi, et sera combinée a la modélisation physique de diffusion thermique pour
mieux comprendre I'effet de la microtographie sur la distribution du permafrost.
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Summary of the general conclusion

This thesis aimed at estimating the distribution of rock wall permafrost in the Mont
Blanc massif to improve the understanding of their morphodynamics.
It followed three specific objectives based on three methods:
- Characterisation of rock wall permafrost to understand the controls of the
topography, the snow and the fractures using temperature point measurements.
- High-resolution modelling of permafrost distribution to determine permafrost
occurrence at a rock face scale.
- Testing the potential of ERT for 2D characterisation of rock wall permafrost and
for distributed model validation.
This thesis also aimed at testing of the geomorphological hypothesis on the link between
permafrost degradation and rock wall destabilisation.
The general conclusion of this study summarizes the main scientific and methodological advances,
and the main results of the cryospheric investigations and of their geomorphological application.
Research perspectives are finally proposed.

The main advances in rock wall permafrost research are:

- Original data have been acquired with eight 160-m-long and 25-m-depth ERT transects
on six faces.

- High-resolution statistical modelling has provided a map of the regional distribution of
permafrost in the Mont Blanc massif that is suitable for estimation at the rock face scale, and
for model validation.

- A promising method for 2D characterisation of rock wall permafrost and validation
of distributed models has been set up with ERT.

Our contribution in the morphodynamic research field lies in:

- the first statistical analysis of rock fall distribution according to rock wall
temperature,

- the use of borehole temperature records and of repeated ERT measurements for
interpreting the possible controls of active layer thickening and of permafrost warming in
rock fall triggering.

The main results (summarized in figure C.1) confirm pioneer studies, and brought new
components in the understanding of the characteristics and of the local distribution of rock wall
permafrost.

The topographical control on the distribution of permafrost has been empirically identified for
the first time with the effects of lateral heat fluxes visible at 10-m-depth in 2 boreholes spaced of 65
m at the Aiguille du Midi and in the measured temperature offset between the surface and depth, as
well as with the ERT results that pinpointed the importance of crest width in the intensity of the
temperature gradient. Variable effects of the snow accumulations have been related to snow
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depth, seasonality and aspect: thin (<0.5-0.6 m) accumulations cool the rock surface (fig. C.1: a)
due to the prominent effect of albedo and reduced thermo-insulation, thick accumulations on S
faces have a cooling effect (fig. C.1: b) due to the strong loss in solar radiations, whereas they have
a warming effect on N faces (fig. C.1: c) due to the dominant effect of thermo-insulation. Snow may
control inter-annual changes of active layer thickness by the cooling effect of summer snow falls,
and by the thermo-insulating effect of thick accumulations that reduce the winter freezing and the
summer thawing. Fracture effects are variable according to fracture filling: open fractures
favour air ventilation that locally cools the rock (fig. C.1: d) by acting as a thermal shortcut
between the atmosphere and the subsurface; ice-filled fractures in warm permafrost (>-2°C)
dampen the climatic signal by latent heat consumption. The statistical distribution of rock wall
permafrost (fig. C.1: indexes) suggests that warm and sporadic permafrost may occur from 1900
and 2300 m as.l. in N and S faces respectively in highly fractured rock faces with thin snow
accumulations. Warm and more continuous permafrost starts from 2300 and 2700 m a.s.l. in N and
S faces respectively, but cold permafrost could also exist if the rock face is fractured and partially
covered of snow. Cold and continuous permafrost begins from 2600 and 3000 m a.s.l. in N and S
faces respectively, and is ubiquitous from 3000 and 3600 m a.s.l. A warming effect of glacier on
permafrost has been suggested by the ERT results and is possibly attributed to the high reflection
and diffusion of solar radiations on the glacial surfaces (contrasts in both S and both N faces on fig.
C.1). The analysis of rock falls showed that 90% of the inventoried events may have been
triggered in warm permafrost area, that represent only 50% of the total rock wall area; confirming
the link between permafrost degradation and rock wall destabilisation. The effect of active layer
thickening seems prominent.

Research perspectives aim at quantifying the main controlling factors of permafrost
distribution at the local scale to extent the here presented qualitative approaches. In direct
continuity with this thesis, three perspectives are proposed: (i) the analysis of the quality of the
spatial data by comparing permafrost distribution models implemented on various DEM
resolutions and qualities, (ii) the calibration of the temperature-resistivity relationship on the
field by performing ERT surveys over the Aiguille du Midi borehole in the hope to reach bedrock
temperature <-1°C, and (iii) the quantitative analyses of the microtopography control on
permafrost distribution and changes by implementing the statistical model of permafrost
distribution on the cm-resolution DEM of the Aiguille du Midi.

New developments will lean towards a systemic understanding of permafrost
characteristics, distribution and changes by quantifying the effects of snow by a statistical
analysis of daily records of snow cover and physic-based models (e.g. GEOtop); quantifying the
effects of the fractures using the Feflow model on idealized fractured geometries and the Aiguille
du Midi NW borehole records; and quantifying the effects of the glaciers by leading new ERT
campaigns and using energy balance models. The use of physic-based models and their
integration in the panel of methods deployed in this thesis is thus essential to gain a systemic
understanding of rock wall permafrost as they allow for sensitivity analyses of permafrost to
various parameters. The data acquired in this thesis will support the initialisation or the evaluation
of the physic-based models (fig. C.2).
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La recherche sur le permafrost de paroi est tres récente et ce travail de these est la
premiére étude a lui étre consacrée en France. Elle visait a estimer la distribution du permafrost
dans les parois du massif du Mont Blanc pour mieux comprendre leur morphodynamique.

Cette étude poursuivait alors trois méthodes et objectifs spécifiques: (i) le monitoring de la
température pour la caractérisation du permafrost a 1'échelle du point de mesure, (ii) la
modélisation statistique de la distribution du permafrost pour une cartographie réaliste a
I’échelle du massif et a celle d’'une face rocheuse, et (iii) la caractérisation 2D du permafrost pour
la validation de sa cartographie. Ces méthodes et objectifs s’articulaient alors autour de
questions de recherche spécifiques sur (i) les effets de la neige et de la fracturation qui
s’additionnent au contréle topographique sur la distribution du permafrost, (ii) la modélisation
a haute résolution du permafrost de paroi, et (iii) le potentiel de la tomographie de résistivité
électrique (ERT) pour caractériser le permafrost et valider le modele de sa distribution.

La conclusion générale de cette étude résume d’abord nos principales avancées scientifiques et
méthodologiques. Elle synthétise ensuite nos principaux résultats pour répondre a la question
de la distribution du permafrost de paroi dans le massif du Mont Blanc. Elle y associe les
réponses issues de la premiere approche de la question géomorphologique qui a initié cette
recherche, sur le lien entre la dégradation du permafrost et les écroulements rocheux recensés
dans le massif. Des perspectives de recherche sont enfin proposées.

Avancées scientifiques et méthodologiques
Des avancées de deux ordres ont été réalisées, dans les méthodes d’investigation du permafrost
de paroi et dans la recherche sur la morphodynamique des parois a permafrost.

1. Sur le permafrost de paroi

Les principales avancées dans la recherche sur le permafrost de paroi se répartissent en trois

catégories : (i) obtention de données originales, (ii) modélisation régionale du permafrost a

haute résolution, et (iii) mise en place d’'une méthode pertinente pour la validation de modeles

de distribution du permafrost en paroi alpine. Ces avancées sont les suivantes :

o Les mesures ERT ont été les premiéres de ce genre dans ce contexte. Les difficultés résultant
de la verticalité du terrain et de son caractére naturellement résistant ont été palliées, pour
obtenir des données empiriques uniques avec huit images bidimensionnelles de 160 m de
long et de 25 m de profondeur sur six parois rocheuses a permafrost.

o Le site de l'Aiguille du Midi permet d’observer le permafrost dans des conditions
représentatives de la variabilité topographique et structurale des parois du massif du Mont
Blanc grace a son équipement qui est I'un des plus diversifiés des sites de paroi existants.
Une premiere analyse spatiale du permafrost a été proposée a partir des huit années de
mesure de la température de surface et des cinq années de mesures dans les forages.
L’acquisition des futures données permettront d’approfondir cette analyse temporelle.

o Une cartographie a haute résolution de la distribution statistique du permafrost de paroi est
disponible pour la plus grande partie du massif du Mont Blanc.

o La modélisation de la distribution du permafrost de paroi a 4 m de résolution est réaliste a
I'échelle d’'une paroi et pertinente pour une validation avec des données de terrain
bidimensionnelles.
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o Les mesures ERT ont montré leur potentiel pour une validation qualitative de modeles de
distribution du permafrost de paroi, proposant ainsi une solution a I'une des grandes
difficultés dans son étude.

2. Sur la morphodynamique des parois

Les développements méthodologiques sur le permafrost de paroi ont permis de tester

I'Hypothese géomorphologique de la relation entre dégradation du permafrost et écroulements

rocheux, avec les avancées suivantes sur la morphodynamique des parois:

o Une premiére analyse statistique de la distribution des écroulements en fonction de la
température des parois modélisée a été proposée.

o Les enregistrements de température dans les forages et les mesures ERT répétées ont été
mobilisés pour interpréter le réle potentiel de la dynamique de la couche active et du
réchauffement du permafrost dans la fréquence des écroulements.

Principaux résultats

Les mesures directes et indirectes du permafrost ont confirmé les études pionniéres en
montrant I'importance du contréle topographique dans la distribution du permafrost. Elles ont
également apporté de nouveaux éléments de compréhension des caractéristiques du permafrost
de paroi, avec (i) les effets variables de la neige et de la fracturation sur le régime thermique des
parois, et (ii) celui de l'environnement glaciaire local. Ces observations contribuent a
I'amélioration de la connaissance sur la distribution locale du permafrost, et permettent de
déterminer, voire de quantifier, les sources d’erreur dans la modélisation de sa distribution. Les
principaux résultats de cette recherche doctorale, en partie synthétisés dans la figure C.1, sont
les suivants :

1. Contréle topographique: pour la premiere fois, l'effet de la topographie sur la
distribution du permafrost en profondeur des parois a été observé de maniere empirique.

o L’effet des flux latéraux de chaleur des faces ensoleillées vers les faces a 'ombre a été détecté
par les mesures directes de température dans la couche superficielle (10 m de profondeur)
des faces NW et sud de I’Aiguille du Midji, espacées d’environ 65 m.

o Ce contréle topographique a également été détecté avec les mesures ERT qui ont mis en
évidence sa domination dans la distribution du permafrost en profondeur dans les secteurs
extrémement escarpés (Pointe Albert et Gros Rognon), suggérant que la largeur de la
géométrie est un parametre essentiel de ce contréle topographique.

o L'offset de température entre la surface et la profondeur des parois (ie. sous la couche
active) peut étre largement influencé par les flux de chaleur latéraux.

2. Contréle de la neige: ses effets variables ont été mis en évidence et rapportés a
I'épaisseur, I'exposition, et la saison.
o Les accumulations peu épaisses (<0,5-0,6 m) ont un effet refroidissant sur la température de
surface (fig. C.1 : a) car elles conduisent le froid de I'air a la surface de la paroi et renvoie une
importante partie du rayonnement solaire.
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o Les accumulations épaisses (>0,5-0,6 m) en face sud ont un effet refroidissant du fait de la
prépondérance de la déperdition radiative sur l'effet de I'isolation thermique dans le bilan
d’énergie annuel (fig. C.1 : b).

o Les accumulations épaisses de neige en face nord ont un effet réchauffant sur la température
de surface car elles isolent la paroi du froid dans ces secteurs ombragés principalement
controlé par la température de l'air (fig. C.1 : c).

o La neige controle en partie les variations interannuelles de la couche active via (i) I'effet
refroidissant des chutes de neige estivales sur les parois qui peuvent la conserver pendant
plusieurs jours du fait de leur exposition limitée au rayonnement solaire, et (ii) I'effet
thermo-isolant des accumulations épaisses qui expliquent une réduction du gel hivernal et
un retardement du dégel estival.

3. Effets de la fracturation: ces effets sont variables selon le remplissage des fractures.

o Une fracture ouverte induit une perturbation localement marquée du profil annuel de
température et un refroidissement de la roche sous-jacente par un effet de raccourci
thermique entre 'atmospheére et la subsurface (fig. C.1 : d).

o Le permafrost chaud (>-2°C) des parois certainement saturées en eau montre l'effet de la
consommation de chaleur latente qui amortit le signal climatique.

4. Distribution statistique du permafrost (fig. C.1 : indices):

o Dans les faces nord, un permafrost de type chaud et trés discontinu peut étre présent dans
certains secteurs favorables aux conditions localement froides résultant d’'une dense
fracturation et de dépot de neige peu épaisse des 1900 m en face nord et 2300 m en face sud.

o Un permafrost de type chaud et plus continu est possible dés 2300 m en face nord et 2700 m
en face sud. Il peut étre de type froid dans les secteurs fracturés et partiellement couverts de
neige.

o Un permafrost de type froid et continu est présent dans toutes les conditions des 2600 m en
face nord et 3000 m en face sud. Il est omniprésent dés 3000 m en face nord et 3600 m en
face sud.

5. Contréle par I'environnement local : les résultats de 'ERT suggérent que les parois
situées dans un environnement glaciaire sont plus chaudes que ne lindique la carte,
probablement du fait du fort rayonnement réfléchi et diffusé par les surfaces glaciaires et leur
fort albédo, non pris en compte dans la modélisation. Ce contrdle est illustré par un contraste
dans la distribution du permafrost entre deux versants de méme exposition (fig. C.1 : sommets A
et B) mais dont I'un domine un glacier au contraire de 'autre.

6. Morphodynamique des parois : 'analyse des 523 écroulements recensés en 2003 et
entre 2007 et 2014 montre qu'ils se sont tres majoritairement détachés de parois caractérisées
par un permafrost de type chaud, ce qui confirme le lien entre dégradation du permafrost et
écroulements rocheux. L’effet des variations interannuelles de couche active semble
prépondérant sur l'effet du réchauffement du permafrost dans le déclenchement de ces
écroulements.
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Perspectives

Ce travail de these a mis en ceuvre des méthodes d’'investigation du permafrost de paroi
qui ont contribué a sa caractérisation quantitative et a I'analyse qualitative de ses principaux
facteurs de distribution a I’échelle locale. Nos résultats sur la variabilité du controle nival, I'effet
de I'environnement glaciaire ou celui des fractures constituent de toutes premiéres observations
que nous souhaitons confirmer et étendre dans les prochaines années par la combinaison de ces
méthodes, et avec de nouvelles approches méthodologiques.

1. Travaux dans le prolongement direct de la these

o Analyse de la qualité des données spatiales : dans la continuité de I'analyse présentée dans
la Publication 2 et de la discussion de la sect. 7.2.3, la qualité des MNAs disponibles pour le
massif du Mont Blanc (30 m ASTER-GDEM, 25 m IGN, 4 m RGD, 2 m RAVA) sera analysée en
fonction de leur résolution, erreur, méthode d’acquisition et de génération, pour déterminer
leurs apports et limites respectifs dans la modélisation du permafrost de paroi.

o Calibration température-résistivité : pour compléter la Publication 3, nous réaliserons des
profils verticaux de résistivité électrique (sect. 7.1.1) au droit du forage NE, voire des forages
sud et NW de l'Aiguille du Midi pour étendre la calibration de la température et de la
résistivité. Cela permettra sans doute d’atteindre des valeurs <-1°C qui n’ont pas pu étre
atteinte en laboratoire, et de considérer les effets possibles de l'anisotropie due a la
fracturation dans les valeurs de résistivité.

o Analyse quantitative des effets de la microtopographie : le MNT a haute résolution de
I'Aiguille du Midi (sect. 7.3.2), une fois géoréférencé, nous permettra de modéliser
statistiquement la distribution de la température de surface suivant la procédure décrite
dans la Publication 2. Nous utiliserons cette modélisation pour contraindre un modele de
diffusion thermique tel que celui présenté dans la section 7.3.1 pour analyser l'effet de la
microtopographie sur la distribution de la température en profondeur.

2. Vers une approche systémique

o Quantification des effets de la neige sur le régime thermique des parois : une premiere
étape d’analyse statistique des trois années d’enregistrement photographique a I’'Aiguille du
Midi (collaboration avec G.-M. Saulnier, EDYTEM, sect. 7.1.2.1) quantifiera les modalités
d’enneigement (épaisseur, durée, superficie, temporalité). On pourra alors établir un lien
empirique entre ces résultats statistiques et I'évolution de la température relevée dans les
forages. L'utilisation d’'un module de bilan d’énergie tel que GEOtop (Pogliotti, 2011) sera
également envisagée pour quantifier I'effet de la neige sur la température des parois et le
coupler a un module de diffusion thermique.

o Quantification des effets de la fracturation sur le régime thermique des parois : pour
cela, la modélisation physique semble indispensable. De premiéres simulations seront
réalisées avec le logiciel Feflow sur une géométrie idéalisée avec une fracture ouverte
paramétrée pour simuler des échanges de chaleur par convection, et évaluées avec les
données du forage NW de I'Aiguille du Midi. Apres validation, ces simulations pourront
intégrer des ouvertures, remplissages, densités et orientations de fractures variables pour
mieux comprendre leur effet global sur le régime thermique des parois.
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Conclusion générale

o Quantification de l'effet local des glaciers sur le régime thermique des parois : nous
conduirons des campagnes de mesure ERT sur d’autres secteurs du massif tout en
développant ou adaptant des modules de bilan d’énergie pour tester la sensibilité du bilan
radiatif des parois au rayonnement réfléchi et diffus engendré par les surfaces glaciaires
environnantes.

Le dénominateur commun de nos perspectives de recherche est la quantification des parametres
qui interagissent avec la dynamique du permafrost et la controlent, a I'échelle de temps des
écroulements, de la saison a la décennie. Le développement de modeles a base physique (sect.
7.3) apparait indispensable pour cette quantification ; complétant le panel de méthodes mises en
ceuvre. Ces modéles donneront acces a la compréhension systémique du permafrost (fig. C.2) :
(i) le monitoring a I'Aiguille du Midi fournira des données de température nécessaires a la
paramétrisation et a lI'évaluation de modeéles physiques 2D et 3D de la distribution et de
I'évolution du permafrost du site; (ii) la modélisation statistique permettra de spatialiser
facilement et de facon robuste la température de surface des parois pour initialiser des modeles
physiques sur des secteurs clés du massif ; (iii) cette modélisation physique permettra de tester
la sensibilité de la température des parois a différents parametres (fractures, neige, etc.) et de
comprendre leur réle dans I'état et 'évolution du permafrost; enfin, (iv) la tomographie de
résistivité électrique validera ces modéles statistiques et physiques de distribution a 1'échelle
d’'une face rocheuse ou d’'un sommet, validation nécessaire pour envisager des applications
géomorphologiques voire géotechniques.

Monitoring

quantifie

-

Résistivité électrique

Figure C.2. Agencement des méthodes mises en ceuvre dans notre thése et intégration de la modélisation a
base physique pour développer la compréhension systémique du permafrost de paroi.
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