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Résumé

Les régions de hautes latitudes nord se réchauffent de facon plus intense que sur le
reste du globe. Ce phénoméne, appelé amplification arctique, est dl en partie &
la diminution de I'étendue de glace de mer et de la couverture de neige. Par ses
changements de pouvoirs réfléchissant et isolant, la neige, présente 9 mois de I'an-
née, pourrait avoir un effet important sur I’augmentation des températures du sol. Le
dégel du pergélisol a travers le carbone ainsi libéré serait susceptible d’avoir un im-
pact important sur le climat futur de I’ Arctique. Ce projet de recherche a pour objectif
d’ameéliorer le suivi du couvert nival arctique et des températures du sol. A I'heure ac-
tuelle, les modéles détaillés d’évolution du manteau neigeux tels que le modéle Cro-
cus ne parviennent pas a reproduire la physique particuliere de la neige arctique ce
qui conduit d des incertitudes importantes dans la modélisation des températures du
sol. De nouvelles paramétrisations physiques ont été implémentées au sein du modéle
Crocus pour améeliorer la stratification verticale du manteau neigeux en intfroduisant les
effets de la végétation (neige moins dense en profondeur) et les effets du vent (neige
plus dense en surface), ainsi que pour modifier la conductivité thermique de la neige.
Ces nouvelles paramétrisations permettent une meilleure représentation des tempé-
ratures du sol sous la neige, validée avec un large jeu de données en Alaska, dans
I’Arctique canadien et en Sibérie. Les simulations ainsi réalisées & I'aide du modéle
Crocus modifié, piloté par la réanalyse météorologique ERA-INterim sur les 39 dernieres
années (1979-2018), a I'échelle panarctique, montrent une augmentation significative
de la densité de la neige au printfemps ainsi que de I'humidité de la neige principa-
lement au printemps et en automne, accompagnée d’une diminution significative de
la durée d’enneigement. Ces effets cumulés & I’augmentation des températures de
I"air entrainent une augmentation des températures du sol allant jusqu’a +0.89 K par
décade pour le mois de juin. De facon & pouvoir améliorer le suivi de I'évolution spa-
tiale et temporelle du couvert nival, I’utilisation de données d’observations satellitaires
micro-onde est proposée. A partir de I’analyse d’un jeu de données unique de mesures
radiométriques en surface associées a la caractérisation in-situ du manteau neigeux
(119 snowpits avec des observations simultanées) en zone arctique et subarctique, une
paramétrisation optimale du modéle de transfert radiatif SMRT a été définie. En utilisant
une longueur de corrélation exponentielle ajustée comme parameétre de microstruc-
ture de la neige dans le modéle électromagnétique Improved Born Approximation
(IBA), I'étude montre, par rapport aux autres configurations de modeéles testées, de
meilleurs résultats avec une erreur moyenne (RMSE) inférieure & 30 % des observa-
tions pour la neige subarctique et 24 % pour la neige arctique. Couplées a Crocus,



les tfempératures de brillance simulées sur I’'ensemble de I’ Arctique sont significative-
ment meilleures avec Crocus modifié qu’avec Crocus standard (38 K d’amélioration
de I'erreur en moyenne). Ces résultats ouvrent la voie a I'utilisation de I’assimilation
des observations micro-onde satellitaires dans le modéle Crocus & grande échelle afin
d’améliorer les simulations de densité de la neige arctique, paramétre clef du man-
teau neigeux influant sur I’évolution des tfempératures du sol sous la neige.

Mots clés: Manteau neigeux, Arctique, Modélisation, Changement climatique, Trans-
fert radiatif, Télédétection micro-onde.
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Abstract

Northern high-latitude regions are warming more intensely than the rest of the world.
This phenomenon, called Arctic amplification, is due in part to the decrease in sea
ice extent and snow cover. Snow, which is present 9 months of the year, could have a
significant effect on the increase in land surface femperatures by changing its reflec-
five and insulating properties. Thawing of permafrost which could release important
amount of soil carbone into the atmosphere could have a significant positive feed-
back on the future climate of the Arctic. The objective of this research project is to
improve the monitoring of Arctic snow cover and ground temperatures. Detailed mo-
dels of snow cover evolution such as the Crocus multi-layered model are unable to
reproduce the particular physics of Arctic snow, which leads to significant uncertain-
fies in the modeling of ground temperatures. New physical parameterizations have
been implemented within the Crocus model to improve the vertical stratification of the
snowpack by introducing vegetation effects (less dense snow at the bottom) and wind
effects (denser snow at the surface), as well as to modify the thermal conductivity of
snow. These new parameterizations allow a better representation of ground tempera-
tures under the snowpack, validated with a large dataset in Alaska, Canadian Arctic
and Siberia. The simulations thus carried out using the modified Crocus model, driven
by the ERA-Interim meteorological reanalysis over the last 39 years (1979-2018), at the
pan-Arctic scale, show a significant increase in snow density in spring as well as in snow
moisture, mainly in spring and fall, accompanied by a significant decrease in the du-
ration of the snow cover. These effects, combined with the increase in air temperature,
lead to an increase in ground tfemperature of up to +0.89 K per decade for the month
of June. In order to improve monitoring the spatial and temporal evolution of the snow
cover, the use of microwave satellite observation data is proposed. Based on the ana-
lysis of a unique dataset of surface radiometric measurements, associated with the
in-situ characterization of the snowpit (119 snowpits with simultaneous observations) in
the Arctic and sub-Arctic zones, an optimal parameterization of the Snow Microwave
Radiative Transfer (SMRT) model has been defined. The results show that using a fitted
exponential correlation length as a snow microstructure parameter in the Improved
Born Approximation (IBA) electromnagnetic model gives the best results compared to
the other model configurations tested, with a mean error (RMSE) of less than 30 % of
the observations for subarctic snow and 24 % for Arctic snow. Coupled with Crocus, the
simulated brightness temperatures over the entire Arctic are significantly better with
modified Crocus than with standard Crocus (38 K improvement in mean bias). These
results pave the way for using the assimilation of satellite microwave observations info



the Crocus model to improve simulations of Arctic snow density, a key snowpack para-
meter influencing the evolution of ground temperatures under the snow.

Keywords : Snowpacks, Arctic, Modelisation, Climate change, Radiative transfer, Mi-
crowave remote sensing.
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Chapitre 1

Introduction générale

1.1 La cryosphére dans le systéme climatique

« La cryosphére désigne les composantes gelés du systéme terrestre se trouvant sur
ou en dessous de la surface du sol et des océans » (fraduction libre, Portner et al.,
2019). D'apres Portner et al. (2019), la cryosphére est majoritairement présente dans
les régions polaires et montagneuses et inclut la neige, les glaciers, les inlandsis, les
banquises, les icebergs, la glace de mer, la glace de lac, la glace de riviéres, le per-
gélisol et le sol gelé de facon saisonniéere. La figure 1.1 présente une vue schématique
des composantes clefs de la cryosphére ainsi que leur évolution en lien avec le chan-
gement climatique. Ces changements sont principalement la diminution de la glace
de mer en Arctique, la fonte des calottes de glace de I’Antarctique et du Groenland,
la fonte des glaciers, le dégel du pergélisol et la diminution de I'étendue de neige. La
cryosphére a également d’importantes rétroactions sur le systéme climatique princi-
palement & travers le caractéere réfléchissant de la surface de la neige et de la glace
qui limite I'absorption d’énergie par la surface (Portner et al., 2019; AMAP, 2017; Stocker
et al., 2013). Cette thése de doctorat porte plus spécifiquement sur deux composantes
de la cryosphére, la neige et le pergélisol.

La neige est une « précipitation sous forme de cristaux de glaces qui tombent seuls
ou en flocons » (fraduction libre, Fierz et al., 2009). Son accumulation et sa persistance
au sol constituent le manteau neigeux. Ce dernier est donc constitué de particules
de glace et d’'air, accumulées sous forme de strates et parfois accompagnées d’eau
liquide lorsque la température est supérieure ou égale a 0 ‘C. Au sein du systeme cli-
matique, le manteau neigeux joue un réle important. La présence de neige fraiche au
sol peut faire augmenter I'albédo moyen de surface de 30 & 50% (Cohen and Rind,
1991) car son albédo élevé impacte I'équilibre des flux radiatifs. Le manteau neigeux,
de par ses propriétés physiques, joue aussi le réle de couche isolante entre le sol et
I"'atmosphére durant la saison froide. Il a donc également un impact sur le régime ther-
mique du sol, et en particulier dans les zones de pergélisol (Zhang, 2005). Le manteau
neigeux influe sur I’équilibre énergétique total a la surface de la Terre (Stocker et al.,
2013), son caractére saisonnier a donc également un impact sur le systéme clima-
fique. L'évolution du systeme climatique observée ces dernieres décennies (Stocker
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FIGURE 1.1 - lllustration schématique des composantes clefs de la cryosphére (cercle
grisé), et de leurs liens dans le systéme terrestre a travers les mouvements de chaleur,
d’eau et de dioxyde de carbone. Les changements de la cryosphére liés au change-
ment climatique sont indiqués par les fleches rouges. Source : Portner et al. (2019).

et al., 2013; Mudryk et al., 2018) implique des changements du couvert nival. L'éten-
due du manteau neigeux a globalement diminué dans I’'hémisphére nord depuis les 90
derniéres années. Mudryk et al. (2018) montrent que cette diminution peut étre direc-
tement reliée & I'augmentation des températures de surface. L'évolution climatique
future de I’'étendue du couvert nival semble suivre la méme tendance (Brutel-Vuilmet
et al., 2013; Stocker et al., 2013; Callaghan et al., 2011).

Le pergélisol est le « sol (terre ou roche, y compris la glace et les matieres organiques)
qui reste a une température égale ou inférieure & 0°C pendant au moins deux an-
nées consécutives » (fraduction libre, Van Everdingen, 1998). Le pergélisol qui reste gelé
toute I’'année est surmonté d’une couche qui subit un processus de gel/dégel au cours
de I'année, appelée couche active. Le pergélisol couvre actuellement 24 % de la sur-
face exposée de la Terre et 99 % se situent en hémisphére Nord (Bockheim et al., 2015).
Il est classé en trois catégories, le pergélisol continu (plus de 80 % du sol occupé par le
pergélisol), le pergélisol discontinu (entre 30 et 80 % du sol occupé par le pergélisol) et
le pergélisol sporadique (moins de 30 % du sol occupé par le pergélisol). Son épaisseur
varie entre quelgques méetres dans les régions les plus chaudes & plus de 1000 m dans
les régions froides de I’ Arctique. Tarnocai et al. (2009) estiment que le pergélisol stocke
environ 50 % de la quantité mondiale de carbone (SOC, carbone organique du sol),
dont 5 & 15 % pourraient étre libérés dans I'atmosphére sous forme de gaz d effet de
serre A I’horizon 2100 (Schuur et al., 2015). Cette libération s’effectue principalement
par la décomposition microbienne de la matiére organique qui intervient lorsque la
température du sol est au-dessus de 0°C au moins une partie de I'année (Schuur et al.,
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2008). Différentes études estiment la quantité de carbone stockée dans le pergélisol &
deux fois la quantité actuellement présente dans I'atmosphére (Tarnocai et al., 2009;
Schuur et al., 2008; Zimov et al., 2006).

1.2 L’Arctique dans le contexte du changement climatique

Les régions de hautes latitudes nord se réchauffent de facon plus intense que sur le
reste du globe. Ce phénoméne est appelé amplification arctique (Serreze and Barry,
2011). Il est AU en partie d la diminution de I'étendue de glace de mer et de la
couverture de neige (Screen and Simmonds, 2010). Overland et al. (2019) estiment
I’augmentation des températures arctiques de ces derniéres années deux fois plus im-
portantes que I'augmentation globale (Figure 1.2). Entre 1971 et 2017, la température
moyenne de |'air en Arctique a augmenté de 2.7 °C ce qui représente 2.4 fois I'aug-
mentation observée dans tout I'hémisphére nord (Box et al., 2019). L'augmentation
des températures de |'air pendant |'hiver est encore plus importante (Overland et al.,
2019; Box et al., 2019) avec une augmentation moyenne de 3.1 ‘C entre 1971 et 2017
pour les températures entre octobre et mai (soit 2.8 fois I'augmentation observée dans
tout I'hémisphére nord). Les estimations du climat futur s’appuient dans la figure 1.2
sur 3 scénarios d’émissions et de concentrations de gaz a effet de serre, d’ozone et
d’aérosols, ainsi que d’occupation des sols baptisés profils représentatifs d’évolution
de concentration (Representative Concentration Pathways) (RCP). Le RCP 2.6 corres-
pond a un scénario ou les émissions de gaz & effet de serre déclinent aprés 2020 et
ou le réchauffement global est limité & 2 °C. Le RCP 4.5 est un scénario de stabilisa-
tion, il prévoit que tous les forcages radiatifs se stabilisent & 1"horizon 2100. Le RCP 8.5
est le plus pessimiste, il correspond au laisser-faire ou les concentrations de gaz & effet
de serre ne cessent d’augmenter. Le scénario RCP 4.5 prévoit un échauffement glo-
bal de 2.4 °C £ 0.5 ‘C & I’horizon 2100 avec un réchauffement arctique hivernal de
7.1°C £ 2.3 °C (Overland et al., 2019).

La cryospheéere arctique est aussi impactée par ces changements. L'étendue de glace
de mer en septembre a diminué de 40 % par rapport & la période 1958-1978 (Schwei-
ger et al., 2011). Plusieurs études basées sur différents produits d’analyse de la neige
au sol ont montré une évolution de I'étendue de la couverture neigeuse (Snow Cover
Extent) (SCE). En utilisant des observations satellitaires, Estilow et al. (2015) ont mon-
tfré qu’au printemps la SCE a diminué depuis 1967 avec un taux moyen de —0.58 mil-
lions de km? par décade sur tout I'hémisphére nord. Une diminution de la SCE a égo-
lement été mise en évidence en Arctique par Portner et al. (2019), basé sur la métho-
dologie développée par Mudryk et al. (2017) avec différents jeux de données incluant
des observations ponctuelles au sol, des observations satellitaires et des données de
modélisation. Des taux de diminution ont été calculés pour les mois de mai et juin avec
des résultats de respectivement —3.5 % + 1.9 % et —13.4 % + 5.4 % par décade. Concer-
nant la neige, la SCE n’est pas la seule variable & avoir évolué au cours des derniéres
années en Arctique. La durée d’enneigement (Snow Cover Duration) (SCD) en Arc-
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FIGURE 1.2 — Projection de la moyenne annuelle de température de surface pour A)
le globe et B) I'Arctique (60-90° N), établies sur la moyenne des modéles globaux de
climat disponible dans CMIP5 (36 modeles pour le RCP 4.5 et le RCP 8.5, et 19 modéles
pour le RCP 2.6) et exprimées en écart par rapport & la moyenne de 1900-1950, proche
du niveau préindustriel. La ligne bleue indique la moyenne d’ensemble pour le RCP 4.5,
la ligne verte pour le RCP 2.6 et la ligne rouge pour le RCP 8.5. Les zones ombrées in-
diquent &+ un écart-type entre les modeéles par rapport & la moyenne d’ensemble.
Le graphique de droite (C) montre les projections correspondantes des anomalies de
température de I’Arctique en hiver (décembre-février). Pour les mémes années a ve-
nir, il apparait que les augmentations de température de I’Arctique, et en particulier
I"hiver, sont considérablement plus importantes que la moyenne globale des change-
ments de température. L'enveloppe des lignes centrales de la figure 1.2 illustre I'am-
pleur de I'incertfitude quant & I'évaluation des différences de modéles et de la varia-
bilité interne du systéeme climatique modélisé. Source : Overland et al. (2019).

tique a aussi diminué (Bulygina et al., 2011; Liston and Hiemstra, 2011; Estilow et al.,
2015; AMAP, 2017; Anttila et al., 2018) avec une tendance de —0.7 & —3.9 jours par dé-
cade au printfemps et de —0.6 & —1.4 jours par décade & I’automne en fonction de la
région et de la période temporelle étudiée (Portner et al., 2019). Entre 1966 et 2010,
Bulygina et al. (2011) mettent en évidence une tendance a I’augmentation de la hau-
teur maximale de neige et une diminution de I'équivalent en eau de la neige (Show
Water Equivalent) (SWE) en Sibérie arctique. Brown et al. (2019) ont déterminé une ten-
dance a I'augmentation de la densité moyenne du manteau neigeux au 1°" avril en
Arctigue canadien mais pas de changement significatif de la hauteur de neige. Les
changements futurs projetés par les modeéles de climat globaux montrent pour tous les
scénarios une diminution de I’'étendue du couvert de neige en juin (Figure 1.30). Les
scénarios RCP 2.6 et RCP 4.5 se stabilisent & I'horizon 2100 et atteignent une diminu-
tion entre 5 et 10 % de la SCE observée sur la période de référence (1986-2005). Le
RCP 8.5 ne montre pas de stabilisation et atteint & I’horizon 2100 une diminution de 15
a 25 % de la SCE observée sur la période de référence (1986-2005) (Portner et al., 2019).
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Ce réchauffement arctique entraine aussi le dégel du pergélisol dans cette région. Or,
prés de 83% du pergélisol se situe dans la zone circumpolaire de I'hémisphére nord
(Bockheim et al., 2015). Entre 2007 et 2016, la tfempérature du pergélisol a augmenté
de 0.39 °C £ 0.15 °C en zone de pergélisol continu et de 0.20 ‘C £ 0.10 “C en zone de per-
gélisol discontinu, ce qui donne une moyenne globale de 0.29 °C + 0.12 “C pour toutes
les zones de pergélisol arctiques et montagneuses (Biskaborn et al., 2019). Une des va-
riables permettant d’évaluer le dégel du pergélisol est I'épaisseur de la couche active
(Active Layer Thickness) (ALT). Entre 1995 et 2010, Shiklomanov et al. (2012) montrent
une augmentation de I’ALT dans tout I’Arctique sauf au nord de I’Alaska et & I'ouest
de la Sibérie. Efzelmuller et al. (2011) ont évalué cette augmentation au Svalbard de-
puis le début des années 1990 entre 1.25 et 3.00 cm par an. Une augmentation de
la couche active signifie la diminution et donc le dégel du pergélisol. L'étendue du
pergélisol projetée montre une tendance & la diminution pour tous les scénarios (Fi-
gure 1.3b). Ces diminutions sont trés incertaines et varient entre 2 % et 66 % avec le
RCP 2.6, entre 15 % et 87 % avec le RCP 4.5 et entre 30 % et 99 % avec le RCP 8.5 &
I’horizon 2100 (Portner et al., 2019). Aalto et al. (2018) montrent une augmentation de
I"épaisseur de la couche active de 16 cm entre 2000-2014 et 2061-2080, soit un taux
d’augmentation de 3 cm par décade.

Historical [REP2BJ 'RCP45 RCP85

(a) Projected snow cover change (10° km?)
: 2

T T T T !> -6
(b) Projected permafrost area change (10° km?)

: T T T T I ~15
1960 1980 2000 2020 2040 2060 2080 2100

Year

FIGURE 1.3 — Moyennes (£ écart-type) multimodeéles issues de simulations du projet
d’infercomparaison des modéles couplés 5 (Coupled Model Intercomparison Project)
(CMIP5) pour différents scénarios climatiques RCP de (a) I'évolution de la SCE en juin
et (b) I’'évolution de la couverture du pergélisol proche du sol, par rapport & la période
de référence 1986-2005. Source : Portner et al. (2019).



1.3 Problématique

Les changements du manteau neigeux et du pergélisol ont de nombreux impacts sur
les écosystemes, I'hydrologie et les sociétés en plus des rétroactions sur le climat dans
les régions arctiques (AMAP, 2011; Bokhorst et al., 2016). Il est donc essentiel pour un
meilleur suivi de la neige de pouvoir analyser et anticiper I'évolution du couvert nival.
De plus, le manteau neigeux arctique présente des propriétés spécifiques. En effet,
la structure typique du manteau neigeux arctique comprend & sa base une couche
de givre de profondeur formée a I'automne lorsqu’il y a un fort gradient de tempé-
rature entre I'air froid et le sol plus chaud. Le gradient de température s’estompe en-
suite lorsque le sol se refroidit et I'épaisseur du manteau neigeux augmente. Il y a alors
moins de formation de givre de profondeur. Aussi, au cours de I'hiver, la neige forme
des couches denses en surface dues aux vents forts (Domine et al., 2016a, 2019).

La région arctique est difficile d’accés, les données in situ pour le suivi du manteau
neigeux et du pergélisol sont limitées. Le suivi spatial et temporel du manteau neigeux
arctique et du pergélisol nécessite donc des bases de données utilisant des outils de
modeélisation pour palier au caractére trés ponctuel des données d’observation. Mu-
dryk et al. (2015) présentent une comparaison de différentes bases de données is-
sues de modélisation, d’observations in situ et d’observations satellitaires sur la période
1981-2010. Cependant, ces bases de données présentent des différences importantes
entre elles, allant au maximum jusqu’a 50 % de la masse de neige. Les plus impor-
tantes différences se situent dans les régions arctiques et alpines. Les fortes incertitudes
des modeles d’évolution du manteau neigeux et des données de forcage météorolo-
gigue sont un réel probléme pour le suivi du manteau neigeux et du pergélisol arctique.
Mettre au point une méthode de suivi plus fiable est donc nécessaire.

Le modéle d’évolution du manteau neigeux SURFEX-Crocus (Vionnet et al., 2012) per-
met de reproduire la densité moyenne du manteau neigeux avec une erreur inférieure
d 10%, mais une erreur importante, de plus de 50%, sur I'équivalent en eau de la neige
(Brun et al., 2013). De plus, Barrere et al. (2017) et Domine et al. (2019) ont mis en
évidence des erreurs sur les simulations de profils verticaux de densité. Au sein du mo-
déle la densité de la neige au niveau du sol est trop importante et celle de surface trop
faible par rapport aux observations. L'hypothése faite par Barrere et al. (2017) pour ex-
pliguer ces différences est I'absence de la représentation des flux de vapeur d’eau au
sein du manteau qui est & I'origine de la formation et du développement du givre de
profondeur (Domine et al., 2016a0). Le tassement de la neige dans Crocus fait augmen-
ter sa densité en profondeur. L'effet du vent formant des plagques de forte densité en
surface est, lui, sous-estimé. Les erreurs de simulation de la densité du manteau neigeux
arctigue influent sur I'estimation de la conductivité thermique de la neige et donc sur
I’évaluation des températures du sol en ne permettant pas un effet isolant correct du
manteau neigeux (Domine et al., 2016b). Domine et al. (2019) mettent en avant le be-
soin d’avoir un modéle d’évolution du manteau neigeux adapté & la région arctique
pour mieux comprendre et anticiper les évolutions du pergélisol et du climat arctique.
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Des pistes d’amélioration de la neige arctique dans les modéles d’évolution du man-
teau neigeux ont été explorées par Barrere et al. (2017) et Gouttevin et al. (2018).

1.4 Obijectifs du doctorat

Comment étudier et suivre de facon plus fiable les évolutions spatiales et temporelles
de la température du sol et du manteau neigeux arctique ? C’est a cette probléma-
tique que répond ce travail de doctorat & travers différents objectifs dont le principal
est d’analyser |I’évolution de la tfempérature du sol et du couvert nival de la région arc-
tique en lien avec la variabilité climatique. De cette analyse découle plusieurs objectifs
spécifiques, 1) améliorer I'estimation des propriétés du manteau neigeux et de la tem-
pérature du sol par simulation avec le modéele SURFEX-Crocus, 2) réaliser une analyse
climatique des évolutions temporelles et spatiales des propriétés du sol et du manteau
neigeux arctiqgue en lien avec le changement climatique et 3) étudier la possibilité
de faire une validation des simulations du manteau neigeux & partir de données de
température de brillance (T's) micro-onde mesurées par satellites via le couplage du
modeéle d’évolution du manteau neigeux SURFEX-Crocus avec le modéele de transfert
radiatif SMRT. Pour mener & bien ce projet, le plan de travail qui a été suivi au cours de
cette theése, suivant la réalisation de chague objectif spécifique, est le suivant :

— Améliorer |'estimation des propriétés du manteau neigeux et de la tfempérature
du sol par simulation avec le modéle SURFEX-Crocus a nécessité :

— D’apporter des modifications a la physique du modéle SURFEX-Crocus;

— De faire une validation ponctuelle des simulations & partir de données de
sites de référence au Canada (Cambridge Bay, NU ; Trail Valley Creek, NWT;
Bylot Island, NU) et en Sibérie (Samoylov) ;

— Réaliser une analyse climatique des évolutions temporelles et spatiales des pro-
priétés du sol et du manteau neigeux arctique en lien avec le changement cli-
matique a impliqué :

— De réaliser des simulations sur les 39 dernieres années (1979-2018) a partir de
la réanalyse ERA-Interim (produit spatialisé de données météorologiques) ;

— D’analyser les tendances sur 39 ans des propriétés de la neige telles que
la hauteur, la densité de surface et I'équivalent en eau de la neige et des
températures du sol sous la neige et de I'épaisseur de la couche active de
surface;

— D’étudier les changements sur la température du sol générés pas les modi-
fications de la neige en comparant les simulations avec Crocus modifié et
Crocus standard;

— Etudier la possibilité de faire une validation des simulations du manteau neigeux
a partir de données de température de brillance (T'5) micro-onde mesurées par
satellites via le couplage du modéle d’évolution du manteau neigeux SURFEX-
Crocus avec le modele de transfert radiatif SMRT a demandé :
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— D’étudier les possibilités de simulation de températures de brillance offertes
par le modéle SMRT et déterminer la meilleure configuration du modéle pour
la neige arctique ;

— D’appliquer cette configuration & une simulation des températures de brillance
issues des neiges simulées par SURFEX-Crocus modifié et standard et la valider
avec des observations satellitaires.

1.5 Organisation du manuscrit de thése

Cette thése est articulée autour de 3 parties : 1) Modélisation de la neige arctique et
application climatique (chapitre 3); 2) Modélisation micro-onde de la neige arctique
et subarctique (chapitre 4); 3) Test de validation globale par comparaison avec des
données satellitaires micro-onde (chapitre 5).

Aprés ce chapitre d’introduction, le chapitre 2 présente les données et les différentes
méthodologies appliquées pour tous les aspects de ce projet de recherche. Il s’ attarde
notamment sur les modifications apportées & Crocus pour la neige arctique, puis sur
les configurations utilisées pour simuler les températures de brillance (Tg) micro-onde
de la neige et pour simuler le manteau neigeux. Les simulaftions du manteau neigeux
a I’échelle panarctique entre 1979 et 2018 & I'aide du modéle Crocus sont présentées
dans le chapitre 3. Ce chapitre fait I'ocbjet d’une publication en cours de processus de
soumission dans le journal Frontiers. Le chapitre 4 qui a fait I'objet d’une publication
dans le journal Remote Sensing of Environment porte sur le développement d'une mé-
thodologie pour simuler les Tz micro-onde de la neige arctique et subarctique a I'aide
de données in situ de profils de neige et de T et du modéle Snow Microwave Radia-
tive Transfer (SMRT). L'utilisation de la méthodologie développée dans le chapitre 4 sur
les simulations du manteau neigeux du chapitre 3 a permis d’effectuer des simulations
des températures de brillance micro-onde & I'échelle panarctique. La comparaison
des cartes de T'g simulées et observées est présentée a fravers I'exemple de deux jour-
nées de I'hiver 2003 dans le chapitre 5. Enfin, un chapitre de conclusion et perspective
clét ce manuscrit.



Chapitre 2

Matériel et Méthode

2.1 Modélisation du manteau neigeux

La modélisation du manteau neigeux permet d’avoir acces & chaque pas de temps &
un état du manteau neigeux sur toute la zone arctique. C’est I'approche retenue afin
d’avoir un suivi spatial et temporel du couvert nival arctique.

2.1.1 Cadre théorique

Le suivi du manteau neigeux peut se faire a I'aide de modéles physiques permettant
de décrire son évolution. Il existe de nombreux modeles développés pour décrire le
couvert nival et son évolution. Ces modeles se distinguent par différents niveaux de
complexité. lls ont été développés pour de multiples applications telles que I’hydrolo-
gie, I'étude de la variabilité climatique ou la prévision d’avalanches. Efchevers et al.
(2004) comparent 23 modeéles d’évolution du manteau neigeux différents sur deux sites
alpins. Ces modéles ont des niveaux de complexité qui vont du modéele & une seule
couche de neige avec un bilan d’énergie simplifié aux modéles permettant de simuler
plusieurs couches de neige et qui prennent en compte les processus physiques internes
au manteau neigeux comme le métamorphisme des grains de neige. Les modéeles les
plus complexes, pouvant décrire plusieurs couches au sein du manteau neigeux et en
simuler les parameétres physiques de microstructure, sont les plus & méme de simuler
I’évolution saisonniére du couvert nival (Efchevers et al., 2004). De plus, dans ce doc-
torat, la prise en compte de la microstructure de la neige est nécessaire pour simuler
le transfert radiatif micro-onde, c’est pourquoi le choix a été fait de travailler avec
un modeéele d’évolution du manteau neigeux sophistiqué, le modéele Crocus (Vionnet
et al., 2012) malgré le défi que représente I'application de ces simulations & I'échelle
de fout I'Arctique. A I'origine ce modéle a été développé par le CNRM/CEN pour la
prévision des avalanches (Brun et al., 1989). Il est maintenant utilisé également pour
des études climatiques ou hydrologiques. Le modéle Crocus est couplé au modeéle de
surface continentale Interaction Sol-Biosphére-Atmosphéere (ISBA) (Noilhan and Mah-
fouf, 1996). La mise en place de ce couplage est faite avec la plateforme de SURFace
EXternalisée (SURFEX) (Le Moigne et al., 2009). Le modele ainsi formé, appelé SURFEX-
Crocus, est présenté dans la section 2.1.3. |l ufilise en entrée des données issues de
modéles météorologiques (température, précipitations, vent. . .). Le modéle permet de
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simuler le couvert nival sous forme d’'un empilement de couches de neige, chacune
décrite par des parameétres tels que la microstructure (taille des grains, sphéricité. . ), la
température ou encore la masse volumique de la neige. Dans toute la suite de cette
thése, la masse volumique de la neige est désignée par I’anglicisme communément
admis dans la communauté scientifique étudiant la neige : densité.

2.1.2 Données utilisées pour la modélisation du manteau neigeux
2.1.2.1 Les données de forcage météorologique

Plusieurs jeux de données météorologiques existent. Le choix est fait de travailler avec
des données de réanalyse qui sont des données spatialisées et plus proches de la
réalité que des simulations de prévisions météorologiques. Ces données présentent
I’avantage de ne pas avoir de paramétres manquants, ce qui est souvent le cas pour
les jeux de données de relevés in situ.

Pour cette étude, les données ont été exiraites et mises en forme par le Centre No-
tional de Recherches Météorologiques (CNRM), & Toulouse et sont disponibles sur une
grille réguliére, avec une résolution de 0.5".

Une réanalyse atmosphérique a pour objectif de fournir la meilleure estimation possible
des variables météorologiques et de surface sur une période passée donnée. Pour la
produire, il faut utiliser les simulations d’un modéle atmosphérique faites sur une période
passée, qui sont corrigées a I'aide des données d’observations recueillies au cours de
la période considérée et utilisées par le biais de méthodes d’assimilation de données.
Les produits de réanalyse atmosphérique permettent I'accés & des données maillées
disponibles sans discontinuité spatiale ni temporelle. C’est un net avantage sur les pro-
duits d’observation des variables atmosphériques disponibles de facon dispersée sur le
territoire avec une densité dépendant de la région et possédant certaines discontinui-
tés temporelles pouvant étre dues & des pannes. L'avantage des produits de réanalyse
atmosphérique sur les produits de prévision ou d’analyse atmosphérique est I'unicité
du modéle utilisé sur toute la période concernée. En effet, les modéles de prévision
évoluent au cours du temps, il n“est donc pas possible d’avoir acces a des données
sans changement de modele sur de longues périodes. La réanalyse atmosphérique
est faite en utilisant une méme version du modéle de prévision pour toute la période
étudiée.

ERA-Interim est la réanalyse atmosphérique choisie pour cette étude. Elle a été pro-
duite par le Centre Européen pour les Prévisions Météorologiques & Moyen Terme (Eu-
ropean Center for Medium-Range Weather Forecast) (ECMWEF). Dee et al. (2011) et
Berrisford et al. (2011) présentent le projet ERA-Interim. La réanalyse couvre la période
entre janvier 1979 et aout 2019.

Le modéele météorologique utilisé pour produire les données ERA-Interim est le modele
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Intergrated Forecast Model (IFS) développé par le centre européen. La version utilisée
est la version Cy31r2, utilisée de facon opérationnelle entre le 12 décembre 2006 et
le 5 juin 2007. Le modéle a une résolution verticale de 60 niveaux, le plus haut étant
a 0.1 hPa. Il utilise une résolution horizontale spectrale 7255 ce qui correspond & une
résolution approximative de 79 km sur une grille gaussienne réduite. Le pas de temps
utilisé pour les simulations est de 30 min.

Le nombre d’observations assimilées est passé d’environ 10° par jour en moyenne pour
1979 & presque 107 par jour en 2010. Les observations assimilées pour les dates anté-
rieures & 2002 sont celles qui avaient été utilisées pour ERA-40, elles sont décrites avec
leurs sources par Uppala et al. (2005). Les sources de données sont diverses. ERA-Interim
utilise les relevés in situ provenant de :

— stations terrestres;
— bateaux;
— bouées dérivantes;
— radiosondages;
— ballons;
— avions;
— profileurs de vents.
Dans ces jeux de données, certaines observations sont rejetées systématiquement :
— toutes les observations de vent prés de la surface sur la terre ;

— les observations de pression de surface sur les terrains en altitude (supérieur a
1500 M) ;

— Les observations de radiosondage en dessous de la surface du modéele;

— les observations d’humidité relative proche de la surface la nuit et sur les terrains
d’altitude ;

— Les observations de I'humidité spécifigue de radiosonde en condition de froid
extréme (T' < 193 K pour les sondes RS-90, T' < 213 K pour les sondes RS-80 et
T < 233 K pour les autres sondes) ;

— Les observations de I'humidité spécifique de radiosonde en haute altifude (p <
100 hPa pour les sondes RS-90 et RS-80 et p < 300 hPa pour les autres sondes).

Il'y a également des données satellitaires qui sont utilisées pour construire la réanalyse.
Au total, le nombre d’instruments satellitaires différents utilisés pour la réanalyse est
proche de 50, dont 6 simultanément en 1989 et presque 20 en 2010. La figure 14 de
Dee et al. (2011) présente la temporalité des données utilisées, ce sont les données :

— TOVS et ATOVS;
— les radiances de ciel clair des satellites géostationnaires;
— micro-ondes passives;

— AIRS ;
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Ces observations satellitaires sont assimilées dans le modéle via un schéma 4D-Var.

Par rapport & la réanalyse précédente du centre européen (ERA-40), ERA-Interim four-
nit des données avec une meilleure représentation du cycle hydrologique, une circu-
lation stratosphérique plus réaliste ainsi qu’une meilleure cohérence dans le femps des
champs de réanalyse (Dee et al., 2011).

Sur la région arctique, ERA-Interim a été comparé a plusieurs autres jeux de données
tels que d’autres réanalyses globales (Lindsay et al., 2014) ou une réanalyse régio-
nale (Bromwich et al., 2016). Dans ces deux études, des données d’observations in
situ ou satellites sont également utilisées afin de valider les différents systémes. Les ré-
sultats obtenus avec le Arctic Systeme Reanalysis (ASR) sont similaires & ceux obtenus
avec ERA-Interim (Bromwich et al., 2016). Les différences sont olbservées sur les préci-
pitations notamment avec ASR ayant un biais humide important I'été. Bromwich et al.
(2016) font état d’'une mauvaise représentation de certains phénoménes physiques
dans ASR tel que la représentation du schéma convectif ou encore du schéma ra-
diatif. Lindsay et al. (2014) comparent 7 jeux de données de réanalyse différents sur
la région arctique pour la période de 1981 & 2010. Ces données sont issues des ré-
analyses : NCEP-R1, NCEP-R2, CFSR, 20CR, MERRA, ERA-Interim et JRA-25. lls comparent
les jeux de données entre eux, mais également & des observations indépendantes. lis
montrent que 3 modeéles sont plus cohérents avec les données d’observations indé-
pendantes : CFSR, MERRA et ERA-Interim. En termes de température & 2 m, ERA-Interim
montre les meilleures performances sur le biais et Ia corrélation. En ce qui concerne les
flux radiatifs, le biais est faible pour les grandes longueurs d’onde (Long Wave) (LW) et
les courtes longueurs d’onde (Short Wave) (SW) pour ERA-Interim, avec un cycle sai-
sonnier bien reproduit. La meilleure corrélation avec les observations de précipitation
est obtenue avec les données ERA-Interim, et le biais associé n’est pas trés important
(inférieur & 30% des précipitations observées pour tous les mois de I’'année). Les biais
les plus faibles obtenus pour la vitesse du vent le sont avec ERA-Interin, MERRA et CFSR.
La meilleure corrélation sur ces vitesses est obtenue avec ERA-Interim.

Le modéle SURFEX-Crocus demande un forcage avec les données météorologiques
suivantes dans un format spécifique :

— Le rayonnement de courte longueur d’onde incident;
— Le rayonnement de grande longueur d’onde incident;
— L'humidité spécifique de I'air;

— Le taux de précipitations pluvieuses;

— Le taux de précipitations neigeuses;

— La température de I'air;

— La vitesse du vent,
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Les autres champs présents dans le forcage sont utilisés par d’autres composantes de
la plateforme SURFEX. lls sont donc obligatoires dans le fichier de forcage, mais peuvent
étre définis par des valeurs constantes.

2.1.2.2 Données neige et température du sol a court terme

Afin de valider les simulations au sol, 4 sites de référence ont été choisis pour la dispo-
nibilité des données. La figure 2.1 montre la localisation de ces 4 sites (ronds jaunes), 3
sont situés dans I’ Arctique canadien (Cambridge Bay, NU; Trail Valley Creek, NWT; Ille
Bylot, NU) et un en Sibérie (Samoylov, Sibérie). Les données disponibles sont décrites
dans le tableau 2.1.

TABLE 2.1 — Latitude, longitude et données disponibles pour les 4 sites de référence
sélectionnés pour I'évaluation et la validation des simulations SURFEX-Crocus.

Site Cambridge Bay Trail Valley Creek fle Bylot Samoylov
Latitude (°'N) 69.13 68.74 73.15 72
LO”?E;Jde -104.96 1335 -80 126
Densité X X - X
Température X X X -
SSA X X - -
Conduc;‘riviTe X X X X
thermique
Température
du sol - - X X
continue
Hauteur de
neige - - X X
continue
2012-2013(données
Hivers 2015-2016, 2013-2014, ponctuelles) et
disoonibles 2016-2017 et 2017-2018 2014-2015 et 1998-2017
P 2017-2018 2016-2017 (données
continues)
Nombrelde 130 31 48 4
Snowpits
R&férence Campagnes de Campagne de Barrere and Boike (2017); Boike
Terrain CARTEL Terrain CARTEL Domine (2017) et al. (2018)

2.1.2.3 Données neige et température du sol continues entre 1979 et 2018

Deux types de données a long terme ont été utilisées, des observations de tempéra-
ture du sol (en bleu sur la figure 2.1) et des données d’observation du manteau nei-
geux (en rouge sur la figure 2.1). Les observations du manteau neigeux contiennent
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FIGURE 2.1 — Localisations des observations utilis€ées dans le cadre de |la simulation du
manteau neigeux. Les sites de références utilisés pour I'évaluation et la validation des
modiifications apportées au modeles SURFEX-Crocus sont notés par des ronds jaunes.
Les observations d long ferme sont notées en bleu pour la température du sol, par des
ronds pour les données en Russie (RIHMI-WDC, 2019), par des étoiles pour les données
en Alaska (USDA, 2019) et par des carrés pour divers sites supplémentaires (Salluit, QC ;
Ille Bylot, NU; Daring Lake, NWT; Inuvik, NWT, North Slope, Alaska et Samoylov, Sibérie).
Les observations de neige & long terme sont notées en rouge, par des croix pour le
Canada (Brown et al., 2019) et des étoiles pour la Russie (Bulygina et al., 2011). La
limite des arbres est tracée en vert et la limite du milieu forestier ouvert (moins de 40 %
d’arbres) est tfracée en orange.

des données de hauteur de neige, d'équivalent en eau de la neige (SWE) et de den-
sité de la neige sur les régions nordiques. Elles proviennent de deux sources différentes,
Brown et al. (2019); Fang (2017) fournissent des observations de hauteur de neige, de
SWE et de densité moyenne du manteau neigeux entre 1951 et 2016 sur le Canada et
I'Institut russe de recherche pour I'information hydrométéorologique - Centre mondial
de données (Russian Research Institute for Hydrometeorological Information - World
Data Center) (RIHMI-WDC) fournit des observations sur 517 stations en Russie depuis
1966 (Bulygina et al., 2011). Les observations de température du sol proviennent de
multiples sources. Le tableau 2.2 présente un résumé des données utilisées au cours de
cefte thése de doctorat. Au Canada, il y a 5 stations différentes (Ille Bylot, NU; Inuvik,
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NWT; Trail Valley Creek, NWT; Daring Lake, NWT et Salluit, QC). En Alaska, les stations
du réseau SCAN sont disponibles (17 stations) ainsi que la station de North Slope. Enfin,
en Russie, les données du RIHMI-WDC sont disponibles pour 400 stations et il y a aussi la
station de Samoylov.

TABLE 2.2 — Les observations de tfempérature du sol disponibles & long terme pour cette
étude, avec leur localisation, leur période de disponibilité et la profondeur des mesures

disponibles.
Station / I période de profondeurs de s
p localisation : W2 référence
Réseau disponibilité mesures
- . . 01/08/2013 & -5cm, -10 cm, Barrere and
lle Bylot 73.18'N. -133.5° 30/06/2015 15cm Domine (2017)
. Environment and
Inuvik 68.43'N, -133.33°E zfé?gé}ggf; 5cm Climate Change
Canada (2015)
. . -10cm, -20cm, Wilfried-Laurier-
T““(':'r\é(;'l'(ey 68.74°N, -133.5°E 0%%5%1780 -30cm., -50cm, University
-104cm (2019)
. Environment and
Daring Lake 64.52°N,-111.54°E 0;,{?8528?30 -5cm Climate Change
Canada (2015)
entre aodt 2002 et -2cm, -5¢cm, -20cm,
juin 2008 & mai ou -25cm, -50cm, Centre d'Etudes
Salluit 61.87°N, -75.23°E octobre 2012 (en -75cm, -125cm, Nordiques (2015)
fonction de la -175cm, -250cm, a
profondeur) -400cm
depuis 2002 (5
stations), depuis
2012 (2 stations),
depuis 2013 (2 . . .
SCAN Alaska (17 stafions)  stations), depuis 2 i'rf”‘_"lb?;]”' 20 USDA (2019)
2014 (5 stations), ’
depuis 2015 (1
station) et depuis
2018 (2 stations)
. . 08/09/2006 & University of Alaska
North Slope 70.27°N, -148.88°E 13/09/2011 -5cm Faibanks (2015)
le plus 16t
commence en -2,-5,-10,-15, -20,
RIHMI-WDC Russia (400 stations) 1963, tous durent -40, -60, -80, -120, RIHMI-WDC (2019)
jusqu’au -160, -240, -320 cm
31/12/2015
Samovior N 126°E 01/08/1998 & e, -Them. Gouttevin et dl.
Y ’ 21/09/2017 -51Icm ’ (2018)

2.1.3 Le modeéle SURFEX-Crocus

Le modéle SURFEX-Crocus est un modeéle qui simule la structure interne du manteau
neigeux. Pour ce faire, le manteau est divisé en plusieurs couches de neige (au maxi-
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mum 50) qui ont chacune des propriétés physiques propres. Dans cette étude, le
nombre de couches est limité & 10 pour des raisons de temps de calcul. La figure 2.2
présente les principaux processus physiques implémentés au sein du modéle SURFEX-
Crocus ainsi que les différents variables et parameétres permettant de décrire chaque
couche du manteau neigeux. L'évolution du manteau neigeux au sein du modéele dé-
pend des échanges de masse et d’énergie avec |I'atmosphére, le modéle demande
donc un forcage météorologique. Les avantages d’utiliser une telle approche, par
rapport aux sorties disponibles des modéles climatiques, sont I'utilisation de données
météorologiques plus fiables (réanalyses) et une physique de la neige plus précise, car
elle est simplifieée dans les modéles climatiques. En revanche, il n'y a pas de couplage,
donc pas de rétroaction de la neige sur la météorologie.

Processus Variables d'état
Atmosphere / ++ | | Couche de neige
A
/ 00

L. . . e, . - ] E— e — -
o Rayonnement - Rayonnement | 7777 /

solaire o infrarouge . plyi ! Iz -

Incident * Incident : . e ... Neige / = TYPE. de . E:Eia;ér:][tdll: =
fagfl;‘-gh. : Emis - Flux turbulents / grains | . Enthalpie -
: - Chaleur  Chaleur - B — — - -4

M
Albédo 1 Pénétration e _,
spectral y de la lumiére

"1 vemt |/ -sensible latente / Propriétés des grains |- Dendricité

- : : oo - Sphericite

- : X = Taille

: . . = Variable historiqye

Diffusion thermigue
Ecoulement d'eau
Changement de phase

Manteau Métarmorphose T il
IIEigEUK i A Tassement = Contenu volumique en eau liquide
troulement y y  Flux thermique du sol __ _ _Comenuvoumigueenglxee | _ _
d'eau Diffusion thermique
Ecoulement d'eau
sl Changement de phase | = = = = = = = = - 5 I

FIGURE 2.2 — Variables d’état du modéle Crocus et principaux processus physiques si-
mulés. Source : Brun et al. (2012).

Le modéle SURFEX-Crocus ne reproduit pas la dynamique des manteaux neigeux arc-
tiques. Dans le but d’obtenir une représentation de celle-ci plus proche de la réalité,
différentes modifications, en partie basées sur Gouttevin et al. (2018) et Barrere (2018)
ont été apportées au sein du modele. Ces changements ont été évalués et validés sur
4 sites de référence (voir le tableau 2.1).

2.1.3.1 Densité de la neige fraiche

Dans le modéle SURFEX-Crocus, la neige fraiche est ajoutée au manteau neigeux lors-
gu’elle tombe. Les propriétés physiques de cette neige dépendent des conditions mé-
téorologiques de surface. La densité de la neige fraiche (p,ew) €5t au minimum de
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50 kg m3 et dépend de la température de I'air T, et de la vitesse du vent U selon
I"éqguation suivante :
Prew = ap + by (Ty — Trys) + chl/2 2.1

— Ty, st la température de fusion de I'eau;
— a, =109 kg m3;
— b,=6kgm3KT';
— ¢, =26kg s/ m7/2
En partant du postulat que I'effet du vent est sous-estimé dans Crocus, le facteur ¢, a

été doublé afin d’augmenter |'effet du vent sur la densification et correspondre ainsi
aux données d'observation des sites de référence (voir le tableau 2.1).

2.1.3.2 Effet de densification du manteau neigeux par le vent

La densité (p) du manteau neigeux peut étre augmentée par I'effet du vent. Cette
densification dépend de la profondeur de la couche de neige. Pour chaque couche
de neige i, son évolution au cours du temps (t) est :

6,0@' __ Pmax — P
ot T @2

— Pmaz = 350 kg m3;

T
WerreetUidriet

— Wy = 1 Un coefficient décrivant I'impact du vent sur la densité ;

— T

— 7 le temps caractéristique fixé d 48 h;

— TDiavite = max|[0, Sp; exp(53)]:

— z; la pseudo profondeur dans le manteau neigeux mesurée depuis le haut du
manteau;

— Sp; = —2.868exp(—0.085U) 4+ 1 + Mp;

— U la vitesse du ventenm s ;
Mo — 0.34(0.75d; — 0.5s; + 0.5) + 0.66 F(p) cas dendritique .
7 0.34(—0.583gs; — 0.833s; + 0.833) + 0.66F(p) cas non dendritique

— F(p) = (1.25 — 0.0042(max(pmin, p) — Prmin)) AVEC pmin = 50 kg M3

— d; la dendricité de la couche du manteau neigeux;

— s; la sphéricité de la couche du manteau neigeux;

— gs; la taille des grains dans la couche du manteau neigeux en mm.

En partant encore une fois du postulat que I'effet du vent est sous estimé dans Crocus,
le facteur Wy, .., a été fixé a 3 afin d’augmenter I'effet du vent sur la densification.
Cela permet de simuler une densité de surface du manteau neigeux qui correspond
mieux aux données d’observation des sites de référence (voir le tableau 2.1).
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2.1.3.3 Densité maximum du manteau neigeux impactée par le vent

Dans I'équation 2.2, la densité maximum impactée par le vent (p,,q.) est de 350 kg m3.
La densité de surface de la neige arctique observée peut atteindre des valeurs plus
importantes. A Cambridge Bay, NU, dans 1/4 des cas, la densité de surface dépasse
350 kg m3. Dans le but de permettre la simulation de densités plus importantes, la den-
sité maximum impactée par le vent est fixée & 600 kg m3, méme si, en pratique, cette
valeur n’est pas souvent atteinte.

2.1.3.4 Effet de la végétation sur la densité de la neige

La densité du manteau neigeux arctique présente un profil spécifique avec de faibles
valeurs dues a la présence de givre de profondeur & la base du manteau (voir Do-
mine et al., 2019) et de fortes valeurs dues & la compaction par le vent au sommet
du manteau. Le développement du givre de profondeur se produit lorsque qu’il y a
présence d’'un fort gradient thermique entre I'atmosphére froide et le sol plus chaud
(Akitaya, 1967, 1975; Marbouty, 1980). Cela induit un important flux de vapeur d’eau
qui conduit a I'apparition de larges cristaux en forme de gobelets (Sturm and Benson,
1997). Le modéle SURFEX-Crocus n’est pas capable de représenter un tel profil de den-
sité. Ce probléme est difficile & résoudre numériquement et mathématiquement, c’est
pourquoi nous ne I’avons pas modélisé. Barrere (2018) a implémenté différentes modifi-
cations a SURFEX-Crocus afin de permettre une meilleure représentation des propriétés
physiques du manteau neigeux, notamment le profil de densité. Gouttevin et al. (2018)
ont choisi une approche similaire avec le modéle d’évolution du manteau neigeux
SNOWPACK (Bartelt and Lehning, 2002; Lehning et al., 2002b,0). Certaines des modi-
fications apportées par Barrere (2018) ont été reprises ici, elles sont basées sur |I'ajout
d’un parameétre de hauteur de végétation en dessous de laquelle certaines propriétés
physiques du manteau neigeux arctique changent :

— La viscosité de la neige : elle est multipli€e par 100 entre 0 et 10 cm & la base
du manteau et par 10 entre 10 cm et la hauteur de végétation prescrite si elle
dépasse 10 cm;

— La compaction de la neige par le vent est annulée en dessous de |la hauteur de
végétation prescrite.

Cette modification permet, sans étre physiquement |I'équivalent, de mimer |’effet des
flux de vapeurs permettant de faire croitre les grains de neige dans la partie inférieure
du manteau neigeux et ainsi de reproduire des grains de taille et de densité similaires
au givre de profondeur. La hauteur de végétation prescrite en entrée du modéle a été
calculée & partir de la base de données ecoclimap (Masson et al., 2003). Dans cette
base de données, la végétation est séparée en 215 classes qui sont définies & partir
de 3 paramétres, le type de couverture terrestre, le climat et I'indice de végétation
par différence normalisée (Normalized Difference Vegetation Index) (NDVI) entre avril
1992 et mars 1993. 15 types de couvertures terrestres différents sont définis (océan, eau
continentale, sol nu, roche, neige permanente, urbain, forét de coniféres a feuillage
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caduc, forét de coniféres a feuillage persistant, forét de feuillus ¢ feuilloge caduc,
forét de feuillus a feuilloge persistant, forét mixte, bois, prairie boisée, zone arbustive
fermée, zone arbustive ouverte, prairie, cultures, zone humide), ainsi que 16 types de
climats (été sec subtropical, désert tropical, semi-aride tropical, humide et sec tropi-
cal, humide équatorial, alizé littoral, humide subtropical, semi-aride continental, désert
infermédiaire, polaire modéré, marin frais, polaire, littoral frais, continental humide, sub-
polaire extréme, subpolaire marin). La résolution de la base de données est de 1 km
sur fout le globe. Lorsque le modéle SURFEX-Crocus est utilisé sur une grille, une grille
de végétation est automatiquement générée sur la grille de forcage météorologique.
Pour chaqgue pixel, chaque classe de végétation se voit attribuer une valeur représen-
tant la fraction du pixel occupée par ce type de végétation.

TABLE 2.3 — Description des différentes classes de végétation retenues pour cette étude
et hauteur de végétation associée dans le calcul de classes de hauteur de végétation.

Nom Description hauteur (m)
North Hemisphere o . . )
Zone avec entre 10 et 40% de buissons, le reste étant de la petite
polar Open P o . 0.1
végeétation, située en Amérique du Nord
Shrubland
North America Zones avec entre 40 et 60% d’arbres, complétées par de la
Moderate Polar etite végétation, située en Amérique du Nord 0.1
Woodland P 9 ' d
North America Zone avec au moins 40% de buissons et moins de 10% d’arbres,
Polar Closed . o . . 0.5
et de la petite végétation, située en Amérique du Nord
Shrubland
Asia Polar Closed Zone avec au moins 40% de buissons et moins de 10% d’arbres, 0.5
Shrubland et de la petite végétation, située en Asie '
Tundra végeétation située en Scandinavie et au nord-ouest de la Russie 0.2

Une carte de hauteur de végétation pour cette étude a été créée a partir des classes
de végétation générées sur la grille de forcage ERA-Interim. La végétation ayant un
impact sur la compaction de la neige par le vent et la viscosité de la neige est la vé-
gétation de type petite végétation et buissons. 5 classes de végétations de la base
de données ecoclimap correspondant & ce type de végétation et présentes dans
le milieu polaire ont été sélectionnées. Une hauteur moyenne de végétation issue de
I’'expérience sur le terrain a été associée a chacune de ces classes. Le tableau 2.3
présente les différentes classes de végétation choisies pour cette étude ainsi que la
hauteur de végétation qui leur a été associée. Pour chaque pixel de la grille de for-
cage, une hauteur moyenne de végétation a été calculée en faisant une moyenne
des hauteurs de chaque classe pondérée par sa fraction d’occupation du pixel. Enfin,
a partir de ces hauteurs moyennes calculées, 11 classes de végétation ont été géné-
rées, en arrondissant les hauteurs de végétation ad 5 cm. La figure 2.3 présente la carte
des hauteurs ainsi obtenue. Les résultats donnent, sur 4 sites connus, 0.1 m (Umiujaq,
QC), 0.35 m (Trail Valley Creek, NWT), 0.1 m (Cambridge Bay, NU) et 0.1 m (Samoylov, Si-
bérie). Ces valeurs ont été validées a partir des données de Ponomarenko et al. (2019)
a Cambridge Bay, de Grunberg and Boike (2019) a Trail Valley Creek, de Perreault et al.
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(2017) sur I'lle Bylot et Muster et al. (2012) & Samoylov. La Figure 2.4 présente un apercu
de ces 4 sites sans neige.

Mean polar vegetation height

e N e
% L
1 il - 3

b maz 8

180° 150°W  120°W  90°W 60°W 30°W 0° 30°E 60°E 90°E 120°E  150°E 180°

FIGURE 2.3 — Carte de hauteurs de végétation prescrites au modele SURFEX-Crocus.

Q)

{c) drolts d'autelir f copyripht

FIGURE 2.4 — Photographies estivales des sites de Cambridge Bay (a), Trail Valley Creek
(b), Ille Bylot (c) et Samoylov (d).
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2.1.3.5 Conductivité thermique du manteau neigeux

La conductivité thermique du manteau neigeux (k) au sein du modéele SURFEX-Crocus
suit la loi de Yen (1981) :

kefr = kice(ﬁ)l-ss 2.3)

w

— kice = 2.2 W m! K la conductivité thermique de la glace;
— pw = 1000 kg M la densité de I'eau.

La figure 2.5 présente une comparaison entre les formulations de conductivité ther-
migque de Yen (1981), Sturm et al. (1997) et Calonne et al. (2011). La régression de Sturm
et al. (1997) donne des résultats plus proches des observations en ce qui concerne la
neige de type arctique (givre de profondeur, plaque & vent). Domine et al. (2011) pro-
pose également une équation liant la conductivité thermique de la neige d la densité
et a la force de cisaillement.

0.9

® + Precipitation Particles

0.8 ™~ Decomposing and Fragmented snow
¢ Rounded Grains » Wind pack 1
0.7 o Faceted Crystals
m A Depth Hoar

0.6} ®mo Melt Forms

05} %5 ki (Sturm et al. 1997)
k" (Kaempfer et al. 2005)

04 k. (Kaempfer et al. 2005) A

k. (this study)

Thermal conductivity (Wm ' K ')

5
v
v
L 4

03] ® ko, (this study)
|

0.2} y . 5
Mo, .
0.1 - ';; 19 o —  Yen, 1981
= A ---  Sturm et al., 1997
I AT ; - - this work
()Aoﬂ 100 200 300 400 500 600

Density (kg m *)

FIGURE 2.5 — Conductivité thermique effective en fonction de la densité. Les compo-
santes k. et k,, des données de ks calculées sont fournies (symbole en forme de 'T"
qui pointe vers la valeur de k.) et comparées aux (i) mesures d’aiguilles de Sturm et al.
(1997) en utilisant des symboles gris correspondants a la classification de Fierz et al.
(2009), (i) données numériques et expérimentales de Kaempfer et al. (2005) en utilisant
des friangles inversés en noir et jaune respectivement et (i) données expérimentales
de Calonne et al. (2011) en utilisant des losanges. Les courbes de régression de Sturm
et al. (1997), Yen (1981) et Calonne et al. (2011) sont également présentes. Source :
Calonne et al. (2011).

La régression entre la conductivité thermique et la densité de Sturm et al. (1997) est :

{ ket = 0.138 — 1.01p + 3.233p%> pour 0.156 < p < 0.6 0.0

ke = 0.023 + 0.234p pour p < 0.156
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avec p en g cm?3. Cette régression a été implémentée au sein de SURFEX-Crocus.

2.2 Modélisation des températures de brillance de la neige

La modélisation des températures de brillance (Ts) micro-onde de la neige permet de
faire le lien entre I'état du manteau neigeux et les observations satellitaires micro-onde.
Dans ce fravail de doctorat, la modélisation des T a été utilisée pour 1) valider I'ap-
proche de modélisation des T de la neige arctique et 2) comparer les observations
satellitaires aux simulations du manteau neigeux.

2.2.1 Cadre théorique

Un modéle de transfert radiatif permet de simuler les températures de brillance émises
par le manteau neigeux a partir d’une description des propriétés physiques de ce man-
teau (microstructure, température, densité,. . .). Le modéle est composé d’une partie
en charge du calcul des coefficients d’absorption et de diffusion (modéle électroma-
gnétique) et d’une autre partie chargée de résoudre |I'équation du transfert radiatif. Il
existe différents modeéles de transfert radiatif communément utilisés (Royer et al., 2017).
Les différences entre modeéles proviennent de plusieurs aspects tels que le nombre
de couches du manteau possible dans les simulations, la méthode de résolution de
I’équation du transfert radiatif utilisée, le calcul des coefficients d’absorption et de dif-
fusion, la prise en compte des couches de glace, ou encore les parametres utilisés
pour décrire la microstructure de la neige en entrée du modéle. Par exemple, si I'on
considére le calcul des coefficients d’absorption et de diffusion, Picard et al. (2013)
présentent un modéle basé sur la théorie électromagnétique Dense Media Radiative
Transfer (DMRT). Ce modeéle considére le manteau neigeux comme un ensemble de
particules de glace sphériques dont la position est contrélée par un facteur de cohé-
sion appelé stickiness (paramétrisation Sticky Hard Sphere (SHS) de la microstructure).
Ce milieu est décrit & I'aide du rayon optique des sphéeres que I'on peut dériver & partir
de mesures de surface spécifique (Specifique Surface Areq) (SSA) des grains de neige.
Chaqgue couche est aussi définie par la densité de la neige, la température, la sticki-
ness et le contenu en eau liquide (Liquid Water Content) (LWC). La représentation du
manteau neigeux au sein du modeéle décrit par Picard et al. (2013) est présentée sur
la figure 2.6. Cette figure représente le manteau neigeux comme considéré par le mo-
dele DMRT-ML, sous forme de couches de neige chacune décrite par un ensemble de
variables et de paramétres. La variable de sortie du modéele est ici la température de
brillance émise par le manteau neigeux : Tz (0, z = 0).

Wiesmann and Mdatzler (1999) ont développé un autre modeéle de transfert radiatif
basé sur la théorie électromagnétique Improved Born Approximation (IBA) (Mdatzler,
1998) pour le calcul des coefficients d’absorption et de diffusion. Dans ce modeéle, le
manteau neigeux est décrit pour chaque couche a I'aide de I'épaisseur, la tempéra-
ture, la réflectivité interne, I'émissivité et la transmissivité de la neige. La microstructure
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de la neige est décrite a I'aide d’une longueur de corrélation (paramétrisation Expo-
nentielle (Exp) de la microstructure). Le tableau 2.4 présente le calcul des coefficients
d’absorption et de diffusion dans le cas de la théorie DMRT utilisée par Picard et al.
(2013) et de la théorie IBA présentée par Mdatzler (1998). La résolution exacte de I'équa-
tion du transfert radiatif n’est pas possible. Afin de résoudre cette équation de facon
approchée, le modéle DMRT-ML s’appuie sur la théorie Discrete Ordinate Radiative
Transfer (DORT) qui permet de calculer la propagation de I'énergie dans un nombre
limité (au maximum 64 dans la couche de neige la plus réfringente) de directions mais
plus grand que deux. Ce n’est pas le cas du modéle MEMLS (Wiesmann and Mdtzler,
1999) qui utilise une théorie calculant la propagation de I'énergie uniquement dans 6
directions.

Tgtn'm5 Tﬂfﬂ,zzﬂj
Z
A \L/ air

0
ay pp 1 T LWG, Ke1 Kaz =1
az Pz T> 2 LWG; Kez K32 k=2
ay P Ty T LWC, Kok Kak k
a p. T, T LWC, r(e) Kep Kar .

\/ L

. _ ‘underlying interface "Ty,;.

FIGURE 2.6 — Le manteau neigeux vu par DMRT-ML. L est le nombre de couches dans
le manteau neigeux. Pour chaque couche homogéne de neige k, les variables et les
parametres d’entrée sont la taille des grains de neige de la couche k a;, la densité de
la neige de la couche k p,., la température physique de la neige de la couche k Ty, la
stickiness (parametre de cohésion) de la neige de la couche k 7, et contenu en eau
liquide de la neige de la couche k LW C,. Les coefficients d’extinction et d'absorption
ke €f ko, sont calculés via la théorie DMRT-ML. Les conditions aux limites nécessitent
en enfrée la température de brillance incidente T4™° et les variables et paramétres
permettant de calculer le coefficient de réflexion r(6) de I'interface au sol. La méthode
DORT est utilisée pour résoudre I'équation du transfert radiatif dans le manteau neigeux
et fournir en sortie la fempérature de brillance Tx(6,z = 0) émergente du manteau.
Source : Picard et al. (2013).
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TABLE 2.4 — Calcul des coefficients de diffusion et d’absorption, théories DMRT (Picard
et al., 2013) et IBA (Md&tzler, 1998).

DMRT IBA
Diffusion ey eifefs B __a-pt e = Bkl (1 — u)\—(”*;ilf’jii-;*”) &
1+ﬁ(1—f) (A+2f—tf(1-£))?
Absorption Ka = 2koS+/Beyy — ks Ya = vkes" 32}‘;1; |2
— ko : nombre d’onde;
— a : rayon des sphéres;
— f : fraction de volume des diffu- — k:nombre d’'onde;
seurs; — p. : longueur de corrélation;
— 6 constante diélectrique des — u : fraction de volume des ellip-
diffuseurs; soides:
Parametres — & : constante diélectrique du mi- — e : permittivité des particules:
lieu; ) — e : permittivité du milieu:
— E.s¢ : constante diélectrique ef- o )
fective : — ec5f ¢ permittivité effective ;
— t: parameétre relié & la cohésion — " Iindicateur de la parfie imagi-
des sphéres:; naire.
— & : l'indicateur de la partie ima-
ginaire.

2.2.2 Le modeéle de transfert radiatif SMRT

Le modeéle de transfert radiatif SMIRT (Picard et al., 2018) permet d’utiliser différentes
théories physiques pour représenter le manteau neigeux et sa microstructure, calculer
les coefficients d’absorption et de diffusion ou encore résoudre I'équation du frans-
fert radiatif. La figure 2.7 présente un résumé des différents modules qui composent
SMRT ainsi que des exemples des options implémentées. Dans ce projet, deux théo-
ries permettant de décrire la microstructure du manteau neigeux ont été retenues, la
théorie SHS et la théorie Exp. Deux théories électromagnétiques permettant le calcul
des coefficients d’absorption et de diffusion au sein du manteau neigeux ont égale-
ment été considéréesici, les théories Dense Media Radiative Transfer theory with Quasi-
Crystalline Approximation-Coherent Potential (DMRT QCA-CP) (Tsang et al., 1985; Pi-
card et al., 2013) (désignée par DMRT par la suite) et Improved Born Approximation
(IBA) (Matzler, 1998). Enfin, pour la résolution de I’équation du transfert radiatif, la mé-
thode DORT est utilisée. Trois modes de simulations sont ainsi créés : DMRT-SHS, IBA-SHS
et IBA-Exp, dont les caractéristiques sont résumées dans le tableau 2.5.
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FIGURE 2.7 — Les différents modules et le fonctionnement du modéle SMRT.

TABLE 2.5 — Paramétrisation du manteau neigeux et théories électromagnétiques utili-
sées dans les différents modes de simulations avec SMRT

DMRT-SHS IBA-SHS
Exponential :
Paramétrisation de microsfructure
la microstructure décrite par une
Sticky Hard Sphere : Sphéres définies longueur de
par leur rayon optique (R, = Mﬁ) corrélation issue de
et un parameétre de cohésion, la la relation de
stickiness () Debyel(LDebye =
do—=gsall -
Lenow)) pondérée
par un facteur «
Autres paramétres
physiques pour Densité (psnow). Température (1), hauteur de chaque
décrire le manteau couche de neige (H)
neigeux
modéle DMRT QCA-CP .
électromagnétique | (Tsang et al., 1985) IBA (Mctzler, 1998)
Résolution de
I’éguation du méthode Discrete Ordinate Radiative Transfer (DORT)
transfert radiatif
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2.2.3 Données utilisées pour la modélisation micro-onde

Plusieurs jeux de données ont été utilisés en lien avec la modélisation micro-onde du
manteau neigeux. Afin de valider I'approche de modélisation du couvert nival arc-
tique, des mesures de la neige et de Ty relevées sur le terrain ont été utilisées. Ces
données sont résumées dans le tableau 2.6. Pour chacun de ces sites, des données de
Ty prises a I'aide de radiomeétres au sol ont également été mesurées avec un angle
d’incidence de 55°a différentes fréquences (10.65, 19, 37 et 89 GHz).

TABLE 2.6 — Données utilisées dans cette étude, incluant le nom du site ou les données
ont été mesurées, les années de mesures, la latitude et la longitude du site considérée,
le type de neige (d’aprés Sturm et al., 1995), La hauteur de neige (Snow Depth) (SD)
moyenne mesurée, le nombre de snowpits mesurés a cet endroit et la référence don-
nant une description détaillée de ces données (a : Larue et al., 2018b; Roy et al., 2016
et b : Vargel et al., 2020, voir chapitre 4)

, . Nombre
Site au Années Lai( N )/ Typg de SD (cm) de REf.
Canada Lon(CO) neige ,
snowpits
Région
SIRENE, QC 2015 45 /72 boréale, 40 3 a
Maritime
NEIGE-Forét 2016 Région 5 ab
Montmor- 47 | 71 boréale, 86
rency, 2018 Maritime 1 o
QC
Subarctique,
2013 30 a
Bay é%mes' 54 /77 milieu 58
2015 forestier 21 a
ouvert, Taiga
Umivjog, @C | 2014 | 56,76 | Sdbarctic. 57 1 a
Taiga
Arctique,
Trail Valle Tundra
Y 2018 69 /133 composée 35 20 b
Creek, NWT ,
d’herbes et
de buissons
2017 7 b
. Haut
C%rgfrl'\lduge 2018 | 69/105 | Arctique, 45 6 b
2019 Tundra, sol nu 1

Une correction atmosphérique a été ajoutée dans tous les cas de modélisation micro-
onde, en utilisant I'approche décrite par Roy (2014) permettant de calculer la contri-
bution atmosphérique de la mesure & partir des données d’eau précipitable contenue
dans I'atmosphére. Les équations de correction ont été mises d jour dans cetfte thése
(voir chapitre 4, Vargel et al., 2020). Les données d’eau précipitable de I’'atmosphére
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utilisées dans ce travail de doctorat sont issues de la réanalyse météorologique ERA-
Interim (Dee et al., 2011; Berrisford et al., 2011).

Enfin, dans la derniére partie de cette étude, des données satellitaires micro-onde
ont été utilisées. Celles-ci sont issues des mesures réalisées par le capteur Advanced
Microwave Scanning Radiometer - Earth Observing System (AMSR-E) & 10.7, 18.7, et
36.5 GHz. Elles sont disponibles entre le 19 juin 2002 et le 3 octobre 2010 et peuvent étre
téléchargées sur le site du National Snow and Ice Data Center (NSIDC).
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Chapitre 3

Article 1 : Amélioration des
simulations de la climatologie des
propriétés de la neige arctique et de
la température du sol sur la période
1979-2018 dans la taiga
circumpolaire et les zones arctiques

3.1 Résumé de l'article

Le couvert nival arctique, touché par le réchauffement climatique des hautes latitudes,
a des implications clés dans le bilan énergétique de la surface, en raison de ses pro-
priétés isolantes. Peu d’études ont analysé les tendances des propriétés du couvert
nival et son impact sur le régime thermique du sol dans les zones de pergélisol. En
outre, les modeéles de neige détaillés (multicouche) ne parviennent pas a représenter
les propriétés physiques correctes des manteaux neigeux arctiques, ce qui entraine
une grande incertitude dans la modélisation de leurs rétroactions. De nouvelles para-
métrisations de plusieurs processus physiques de la neige ont été mises en place dans
le modéele multicouche du manteau neigeux Crocus. Ces modifications incluent une
meilleure prise en compte des effets de la végétation et du vent sur le manteau nei-
geux, afin de mieux simuler la stratification de la densité de la neige en Arctique et
un changement de la conductivité thermique de la neige. Des améliorations significa-
tives, comparées aux simulations de neige standard de Crocus et aux résultats de la
réanalyse ERA-Interim, ont été validées par rapport & un large ensemble de données
in situ sur la Sibérie et I'’Amérique du Nord, montrant une RMSE de température de sur-
face du sol arctique de 2.5 K. Des simulations de Crocus distribuées au cours des 39
derniéres années (1979-2018) sont effectuées avec une résolution de 0.5 pour la taiga
circumpolaire (forét ouverte) et les zones arctiques, en se basant sur les données mé-
téorologiques ERA-Interim. L'évolution des propriétés du manteau neigeux (€paisseur,
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densité et teneur en eau liquide de la neige) se fraduit par une augmentation significa-
tive de la densité moyenne de Ia neige au printemps (principalement en mai et juin).
Combinés a la tendance a la diminution de la durée d’enneigement et a I'effet de
la neige mouillée, principalement au printfemps et a I'automne, ces effets entrainent
une augmentation de la température de surface du sol (Tss) avec un maximum de
0.57 K par décennie. Les changements cumulés de la Tss jouent également un réle
dans I'augmentation de I'épaisseur estimée de la couche active de +11 % au cours
des 39 derniéres années. En Arctique, la fendance de la Tss en hiver (0.40 K par dé-
cennie) est inférieure & la tendance de la température de I'air (T,,) en hiver (0.84 K par
décennie), alors qu’en été, les tendances sont similaires (fendance de la Tss en été de
0.39 K par décennie, comparée a latendance de la T, en été de 0.38 K par décennie).

3.2 Article : Improved simulations of Arctic snow properties and
soil temperature climatology over the 1979-2018 period in cir-
cumpolar taiga and Arctic areas
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Abstract

The impact of high latitude climate warming on Arctic snow cover and its insulating
properties has key implications for the surface and soil energy balance. Few studies have
investigated specific Arctic snowpack properties trends as the current detailed snow models
fail to represent the main traits of Arctic snowpacks, resulting in high uncertainty in modeling
this snow feedback. To better simulate Arctic snow structure and snow thermal properties,
we implemented new parameterizations of several snow physical processes, including the
effect of Arctic low vegetation and wind on snowpack, in the Crocus detailed snowpack
model. Observed significant improvements over standard Crocus snow simulations and ERA-
Interim reanalysis snow outputs are shown over a large set of in-situ snow data over Siberia
and North America. Arctic Crocus simulations show an Arctic soil surface temperature bias of
-0.5 K with RMSE of 2.5 K. We performed Crocus simulations over the past 39 years (1979-
2018) for circumpolar taiga (open forest) and pan-Arctic areas at a resolution of 0.5°, driven
by ERA-Interim meteorological data. Snowpack properties over the 39 years feature
significant changes in spring snow bulk density (mainly in May and June). Combined with
trends of reduced snow cover duration and increased wet snow mainly in spring and fall, and
to the global and pan-arctic decrease in maximum snow water equivalent of —=0.33 mm y*
and increase in air temperatures, these effects lead to an increasing trend for soil surface

temperature (Tss), with a maximum of +0.57 K decin June. Changes in Tss also plays a role
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in the increase of the estimated active layer thickness by +11% over the past 39 years. We
show that changes in Arctic air temperature are not the only explanation for changes in Tss,

as changes in snow properties also plays a significant role in this transforming system.

1 Introduction

Snow plays a crucial role in the climate system. Fresh snow on the ground can increase average
surface albedo from 30% to 50% (Cohen and Rind, 1991) and therefore impacts radiative balance.
Snowpack affects the total energy balance at the Earth's surface (Stocker et al., 2013), and its
seasonality has a strong impact on the climate system. The evolution of the climate system
observed in recent decades (Portner et al., 2019; Mudryk et al., 2018) implies changes in snow
cover. Snow cover extent has generally decreased in the northern hemisphere over the last 90
years; Mudryk et al. (2018) show that this decrease can be directly related to the increase in
surface temperatures, and future climate change will very likely generate the same trend (Portner
et al., 2019; Brutel-Vuilmet et al., 2013; Callaghan et al., 2011). These trends are more
pronounced in high northern latitudes where warming is stronger (Overland et al., 2019; Screen

and Simmonds, 2010) owing to a variety of strong positive feedbacks (Serreze and Barry, 2011).

Pulliainen et al. (2020) showed that, over the last 40 years, snow mass has decreased by 4% per
decade across North America but the trend remained negligible across Eurasia. Both continents
exhibit high regional variability, mainly driven by variable regional warming and precipitation
rates. The positive feedback effects of increased snow fall can counter the negative feedback
effect of warming on SWE (Brown et al., 2009). However, while variables impacting SWE and snow
cover duration have been investigated, few studies have analyzed how the physical properties of

the snowpack are linked to this regional and local spatial variability.

Snowpack properties, mainly thermal conductivity linked to density govern heat exchanges
between the atmosphere and the ground through the snow, and therefore soil temperatures
(Park et al., 2015; Domine et al., 2019). In turn, the temperature gradient in the snowpack affects
the conditions of snow metamorphism that may lead to the formation of large snow crystals
known as depth hoar, mostly at the base of the snowpack (Colbeck et al., 1993; Sturm and Benson,
1997; Domine et al., 2016b).

As Arctic in-situ snow and soil monitoring data are very sparse, improved modeling and remote
sensing tools are required to better understand the spatial and temporal impacts of snow cover

change on the soil thermal regime. As such, Mudryk et al. (2015) and Mortimer et al. (2019)
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present a comparison of different modeling, in-situ and satellite datasets (including MERRA, ERA-
Interim, Crocus-ERA-Interim, GLDAS-NCEP and Globsnow) over the period 1981-2010. The
comparison highlights significant differences, up to a maximum of 50% of the snow mass, for
example. High uncertainties in Arctic snowpack evolution simulations (Domine et al., 2019)
appear to be the main issue preventing better links between changes in snowpack properties and
snow cover duration — particularly the insulating effects on the soil thermal regime —and changes
in Arctic permafrost (Gouttevin et al., 2012). More reliable remote sensing monitoring methods

or models are therefore needed.

In this study, we use the SURFEX-Crocus snowpack evolution model (Vionnet et al., 2012). Already
well proven and reliable for alpine snowpack (Vionnet et al., 2012), it was shown to reproduce
the average snowpack density over northeastern Eurasia's open areas with an error of less than
10% (Brun et al., 2013). Over the northeastern Canadian open forest, Crocus forced by
meteorological predictions generated by the Canadian Global Environmental Multiscale model
also produced good results: a snow water equivalent (SWE) root mean square error (RMSE) of
34.6 kg m2 with a bias of 10.6 + 13.0 kg m™, which corresponds to a mean relative percentage
error of 18.4% when compared to a very large in-situ database (4,880 SWE data) (Larue et al.,
2018). In contrast, over Siberian open forest areas, Crocus exhibits an error on SWE of more than
50%, likely a consequence of poorer meteorological inputs (Brun et al.,, 2013). For Arctic
snowpack, Barrere et al. (2017) found significant errors in the simulations of vertical density
profiles. The simulated snow density at the snowpack bottom level appears too high and the top
layer density is too low relative to observations. The hypothesis recently discussed by Domine et
al. (2019) to explain these differences is the absence of the representation of water vapor fluxes
from the ground, which controls de development of very large depth hoar layers (see also Sturm
and Benson, 1997; Domine et al., 2018). The current version of Crocus generates high snow
density at the bottom of the snowpack due to snow settling, while the arctic snowpack exhibits
low density at the bottom (Domine et al., 2019, 2018; Derksen et al., 2014; Sturm and Benson,
1997). The Crocus model also underestimates the effect of wind forming high-density surface
layers also known as wind slabs. Such biases in density profile simulations of Arctic snowpacks
will indubitably affect snow thermal conductivity estimations and thus modify ground
temperature evolution (Domine et al., 2016b, 2019; Barrere et al., 2017; Gouttevin et al., 2018;
Zhang, 2005; Sturm et al., 1997). This clearly points out the need for a snow model adapted to

the Arctic region to better understand and predict ground thermal regime changes in Arctic.

In this study, we implement new parameterizations of several snow physical processes as
proposed by Barrere et al. (2017) and Gouttevin et al. (2018) in the Crocus snowpack model in

order to improve simulations of Arctic snowpacks. We then assess how a more realistic snow
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vertical stratigraphy affects soil temperature simulations. Using this updated snow model, we
investigate how climate evolution, and specifically the significant warming over the past 39 years,
impacts the snow cover in Arctic and taiga (open forest areas). We then analyze the associated

changes in soil temperature trends.

2 Data and methods

2.1 Data

The locations of the in-situ data used to evaluate our simulations with the improved
parametrization of SURFEX-Crocus snow model are shown in Figure 1. They combine snow cover
observations (datasets from Brown et al., 2019 Bulygina et al., 2011 and references sites
described in Table 1) and soil temperature observations (datasets from multiple sources
described in Table 2). We distinguish the Arctic region as the area above the treeline, from the
subarctic taiga region, defined here as the open forest area (maximum 40% forest cover). Both
Artic and open forest areas combined constitute the pan-Arctic area. For the evaluation, we
filtered the observations by excluding the sites with an elevation difference of more than 100 m
between the elevation model used in Crocus simulations (Global, 1996) and the elevation of the
measurement site. For snow cover observations, this resulted in a total of 119 sites in Canada,
with 10 sites above the treeline, and 80 sites in Siberia, with 27 above the treeline. For soil
temperature observations, we ended up with 10 sites in North America, including 6 above the

treeline, and 23 sites in Siberia, including 3 above the treeline (Figure 1).
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Figure 1: In-situ data map of soil temperature observations from different sources (blue),
snowpack observations (red) and reference sites used to evaluate the simulations (yellow). The
reference sites are described in Tables 1 and 2.

2.1.1 Reference sites short term observations

For the model evaluation, we used a set of detailed observations from four different reference
stations with snow and soil data (Table 1). Three stations are located in Northern Canada (Trail
Valley Creek, Cambridge Bay and Bylot Island) and one in Northern Siberia (Samoylov). At all these
stations, detailed snow profiles, spacially dispersed, are available during the winter, with
measurements of snow properties (density, temperature, specific surface area (SSA) and thermal
conductivity; Table 1). We also used some continuous measurements of soil temperature at Trail
Valley Creek (TVC) and continuous measurements of soil temperature and snow depth at Bylot

Island and Samoylov.

Table 1: Description and data availability at the four reference sites.

Trail vall
Station Cambridge Bay rafl vatley Bylot Island Samoylov
Creek
Latitude (N) 69.13 68.74 73.15 72
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2.1.2 Longterm observations

Continuous multi-year in-situ observations of snow cover and soil temperature from different
sources are also used in this study (Figure 1; Table 2). The first source of snow cover observations
is Environment and Climate Change Canada (Brown et al., 2019; Fang, 2017). This dataset includes
snow depth, snow water equivalent (SWE) and snow bulk density observations from 1951 to
2016. Observations are provided biweekly. The second source of data is the Russian Research
World Data (RIHMI-WDC,
http://meteo.ru/). It is composed of 517 measurement stations over Russia (Bulygina et al., 2011).

Institute for Hydrometeorological Information - Center
This dataset provides snow depth, snow water equivalent and snow density measurements since

1966, recorded every 10 days in winter and every 5 days during intense snow melt periods.

The soil temperature observations are from multiple sources (Table 2). In Canada, we used data
from five different research stations (Bylot Island, Inuvik, Trail Valley Creek, Daring Lake, and
Salluit). In Alaska, we used data from the SCAN network (17 stations) and North Slope station. In
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Siberia, we used data from the RIHMI-WDC for 400 stations, in addition to detailed Samoylov

data.

Table 2: Long term soil temperature datasets description

Station / . . . Measurement
Location Period of available data Reference
Network depth
Bylotisland | 73.15N,-133.5E 01/08/2013 to 5,-10, -15 cm Barrere and
v 2 RS 30/06/2015 T Domine (2017)
Environment and
. 68.43 N, 24/06/1994 to .
Inuvik -5cm Climate Change
-133.33 E 12/08/2012
Canada (2015)
. Wilfrid-Laurier
Trac'l Vall(ley 68.74 N, -133.5 012/ (1)% j?zlgltso ‘;g’ 'ig’z‘ -30, University
ree -20, -104 cm (2019)
Envi tand
_ 64.52 N, 01/05/2005 to nvironment an
Daring Lake 111.54 F 31/08/2013 -5cm Climate Change
' Canada (2015)
2002betvc\j/ien Aggg?t 25,720,725,
and June o .
-75,-125, - Centre d’Etud
salluit 61.87 N, -75.23 May or October 1535 ;éo j(’)o ' eg_re 2“01855
2012 (according to the P ordiques ( )
depth) cm
since 2002 (5
stations), since
2012 (2 stations), since
Alask -2,-4,-8,-20, -40
SCAN aska 2013 (2 , USDA (2019)
(17 stations) stations), since in
2014 (5 stations), since
2015 (1 station) and
since 2018 (2 stations)
North Slope 70.27N, 08/09/2006 to 5cm Algsnll\;e;:itga(:ks
-148.88 E 13/09/2011 (2015).
-2,-5,-10, -15, -
20,
RIHMI- Russia the earlier startin -40, -60, -80, - RIHMI-WDC
WDC (400 stations) 1963, to 31/12/2015 120, (2019)
-160, -240, -320
cm
-5,-10, -30, - )
01/08/1998 to Boike et al.
Samoylov 72N,126 E 40,
21/09/2017 51 cm (2018)
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2.2 SURFEX/ISBA-Crocus configuration

We used the Météo-France SURFEX/ISBA-Crocus V8.1 multi-layered snowpack model (Vionnet et
al., 2012) which uses the optical diameter (physically linked to SSA) of snow grain as a prognostic
variable (Carmagnola et al., 2014). The evolution of the snowpack depends on energy and mass
transfer between the atmosphere and the snow cover and between the snow cover and the
ground below. The Interaction between Soil Biosphere and Atmosphere model (ISBA) within the
SURface EXternalisée modeling platform (SURFEX-ISBA) allows Crocus to interact with a detailed
layered ground. In our simulations, ground from 0 to 12 m deep is divided into 14 constant layers.
We chose to use ERA-Interim meteorological reanalysis data (Dee et al., 2011; Berrisford et al.,
2011) from the European Center for Medium-Range Weather Forecast (ECMWF) as
meteorological forcing for our simulations over the period they were available, 1979-2018. To
better reproduce the density stratification of snow and the sub-snow soil temperature for Arctic
snowpacks, we implemented new parameterizations of several physical processes suggested by
Barrere et al. (2017) and Gouttevin et al. (2018), leading to an “Arctic Crocus” (AC)
parametrization of the model. These parameterizations are described in detail below and

summarized in Table 3.

¢ Fresh snow density: Crocus adds fresh snow to the snowpack during snowfalls. The physical
properties of this new snow depend on near-surface meteorological conditions, following
Equation 1 (Vionnet et al., 2012).

1
Pnew = max(50,a, + b, (Ta - Tfus) + ¢,Uz2) (1)

The fresh snow density (0,0 ) is systematically higher than 50 kg m=and is driven by air
temperature (T,) and wind speed (U) following Equation 1, where Ty, is the water melting

temperature, a, = 109 kg m3,b, = 6 kgm3K*and c, = 26 kg m7/>s%/2,

Assuming the wind effect is underestimated in Crocus simulations for the Arctic region, we
tested different factors to increase c,. The best compromise that optimizes surface layers
density for the four reference sites (Table 1) is to double ¢, allowing us to decrease the
RMSE for all density layers from 86.5% of the mean observation value to 63.4% and the
mean bias from 15.3% to 9.6%.
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e Wind compaction: Snowpack density (p) is increased by wind compaction and drifting snow

processes. This compaction depends on the vertical location of the snow layer. For each

surface snow layer i, the densification by wind compaction follow Equations 2 and 3:

9pi __ Pmax—Pi
at - T; (2)
T = - (3)

N Windgfrectl'iarift
where t is the time in hours, p,,4, = 350 kg m3 the maximum density impacted by wind
and t; the time characteristic for snow grain change under wind transport given by
Equation 3. 7 is empirically set to 48 h, I; 4,5 represent the grain driftability with an
exponential decay function of the depth of the snow layer and Windgys. is an empirical

coefficient on wind effect set to 1 in the standard version of Crocus.

As with fresh snow density, we observed that wind compaction effect on snow density is
underestimated in the standard version of Crocus, and we tested different values for
Windgsrece- The best results for the reference sites (Table 1) were obtained when this
parameter is set to 3, with RMSE in density layers decreasing from 73.9% to 63.4% and a

decrease in mean bias from 11.2% to 9.6%, for Std and AC simulations, respectively.

Maximum density impacted by wind: Equation 2 uses the parameter p,,., set to 350 kg
m-3, which is insufficient in Arctic conditions as shown by Domine et al. (2019). In Cambridge
Bay and in Trail Valley Creek the measured surface density is generally higher than 350 kg
m-3 (Vargel et al., 2020; Rutter et al., 2019; Derksen et al., 2014). We therefore relaxed this
constraint from the standard version of Crocus, by setting p,,q. to 600 kg m3, the simulated

density being actually often lower.

® Vegetation height: Arctic snowpacks usually exhibit a specific strong density stratification.

Due to the strong wind conditions that are common in Arctic regions, hard wind slabs form
on the top of the snowpack. At the bottom of the snowpack however, the presence of
shrubs or other basal vegetation may act as a trap that prevents wind erosion and wind
compaction from increasing the density of snow (Domine et al., 2016a). Furthermore, depth
hoar snow type, with a low density, develops at the bottom: Depth hoar formation occurs
when there is a high temperature gradient between the cold atmosphere and the warmer
soil, which typically occurs in Arctic and open forest conditions over most of the winter
(Akitaya, 1967, 1975; Marbouty, 1980). An important water vapor flux is induced which
leads to the formation of large, cup shape crystal (Sturm and Benson 1997). It also leads to
an upwards migration of water vapor within the snowpack, contributing to lower snow
densities close to the snow-ground interface. This problem is numerically and

mathematically challenging so we did not physically modeled it. We therefore relied solely
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on the vegetation trapping effect, which has the same effect on density profiles (but not
grain size), to simulate realistic snow density profiles in AC, following Barrere et al. (2017)
and Gouttevin et al. (2018). To account for this effect, both studies proposed an approach
of deactivating wind compaction and increasing snow viscosity under the vegetation. We
therefore needed to prescribe a mean shrub and basal vegetation height as an input for
Crocus simulations. We used the Ecoclimap database (Masson et al., 2003) to compute such
a variable, picking only the Arctic vegetation types. Figure 2 shows the resulting vegetation
height over our study area, used to compute snow processes. A fist order comparison has
been conducted with some pictures take in summer for the four references sites (Trail
Valley Creek, Cambridge Bay, Bylot Island and Saymolov). This comparison shows a
satisfactory concordance between the calculated values and actual observation of

vegetation height.

Mean polar vegetation height
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Figure 2: Vegetation height prescribed as input for Crocus simulations.

® Thermal conductivity of snow: In the Std parametrization of Crocus, the thermal

conductivity of snow is computed as a function of density according to Yen (1981). Calonne
et al. (2011) showed that Sturm et al. (1997) formulation exhibits better results for Arctic
snow. We hence implemented in AC the Sturm et al. (1997) snow thermal conductivity

formulation (Equation 4):
kerr =0.138 —1.01p + 3.233p%2 , 0.156 <p <0.6
{keff = 0.023 + 0.234p . p<0.156 )
where p is the snow density in g cm3and kefs , the snow thermal conductivity in W mt K
1

The simulations with the modified model are here after named Arctic Crocus (AC)

simulations and compared to standard Crocus (Std) simulations.

Table 3: Summary of modified parametrizations in the “Arctic Crocus” (AC) simulations.

10
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Changed setting Parameterization content Name of parametrization

Doubled effect of wind on fresh

Fresh snow density snow densit
w ity

Tripled effect of wind on

Wind compaction snowpack Wind effect
density

Maximum density Maximum density impacted by

impacted by wind wind raised to 600 kg m-3

Wind compaction deactivated and
snow viscosity increased at heights
below the basal vegetation height

Vegetation height Vegetation effect

Thermal conductivity of Thermal conductivity of snow from

Sturm97
snow Sturm et al. (1997)

2.3 Simulated variables analysis methods

To analyse the output of the simulations, several methods have been used. We look at the
temporal evolution of the snow and soil properties through yearly and monthly trend calculations
for the 39 years of simulation. We only consider trends with a pvalue under 0.05. For density and
liquid water content data, we perform an analysis over the bulk values for the wall snowpack. We
also split the snowpack into two layers using the snow height with the bottom layer value as the
bulk value for the snow between the ground and 50% of the snow height and the top layer value
the bulk value for the snow above 50% of the snow height. To better understand the links which
exist between the different variables, we perform an analysis of variance using 10 variables: air
temperature, rainfall rate, snowfall rate, snow height, bulk density, bottom layer density, wind
speed, bulk liquid water content, top layer liquid water content and bottom layer liquid water
content. This variables have been chosen after checking the correlations and inter dependencies
between all the meteorological and snow variables available and we selected a set with low values
of correlation and dependencies. For each variable we make a multiple linear regression with the
other 9 and compute the fraction of explained variance for each one of them. In the reminder of

this study, this analysis is referred to as an analysis of variance.
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3 Results

3.1 Model improvement analysis

3.1.1 Detailed evaluation using in-situ data
Table 4 compares AC to Std simulations at the four reference sites (Table 1) for three variables:

snow density, snow depth and soil surface temperature.

Table 4: Root mean square error (RMSE) and mean bias for the four detailed validation sites, for

snow density (p), snow depth (hsnow) and soil surface temperature (Tsoil).

Crocus RMSE BIAS
parametrization

Standard 253.93 6.57

p (kg m?)
Arctic 238.52 33.40
Standard 15.83 11.01

Rsnow (Cm)
Arctic 13.56 6.38
Standard 13.15 9.97

TsoiI(K)

Arctic 14.09 9.08

The greatest improvement using the modified Arctic Crocus snow parametrization is observed for
Arctic snow layer density above the treeline. Figure 3a illustrates the wind and vegetation effect
on snow density stratigraphy. The modification related to wind allows the top of the snowpack to
reach higher density values that are closer to the observations. The modification related to
vegetation allows the bottom density of the snowpack to reach lower density values. This mimics
the behavior of low depth hoar layer density observed in Arctic areas (Sturm and Benson, 1997,
Domine et al., 2018), as discussed in details by Gouttevin et al. (2018) and Barrere et al., 2017.
For mean snow density compared at the four reference sites, RMSE of AC simulations are better
(-6%) than Std simulations but have a higher mean bias (Table 4). This observed high bias stems
from significant error compensation with a positive bias at two sites (TVC and Bylot Island) and a
negative bias for the two other sites (CB and Samoylov). The vertical profiles of grain size, which
decreases from the large grain size at the bottom (SSA < 10 m?kg™) to smaller grain size in the

top layers (SSA > 20-25 m? kg') (Figure 3b) are also generally slightly improved with AC

12



278
279
280
281

simulations probably due to changes in wind effect over fresh snow and snow conductivity
parametrization which affect snow grain size. Results are in agreement with observations from
Derksen et al. (2014), Barrere (2018) and Vargel et al. (2020). Regarding soil near surface

temperature, the new parametrizations do not have significant effect on simulations.
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Figure 3: Vertical profile of snow density at Cambridge Bay, on 10/05/2017 (a), and of SSA at Trail
Valley Creek, on 22/03/2018 (b). Observed (black) and simulated with standard parametrizations
of Crocus (blue), Wind parametrization (orange), Wind and Vegetation parametrizations (yellow)
and Wind, Vegetation and Sturm97 parametrizations (green) (see Table 3 for parametrization

definition, and Table 1 for data and site references).

3.1.2 Evaluation with long term and continuous observations

To analyze the Crocus simulations, we also used different long-term observations of snow cover
properties (depth and density) and soil surface temperature (described in Section 2.1.2 and Table
2) for both Arctic and open forest areas. The AC parametrization allows better results than the
Std parametrization above treeline (Arctic area) for the 3 considered variables (Table 5). The mean
density bias in the Arctic is 8.0 kg m3, which represents 3% of the mean observation (268.5 kg
m-3). The total density RMSE is 67.3 kg m~3, which represents 25% of the mean observation. The
mean snow depth bias in the Arctic is 3.2 cm, which represents 17% of the mean observation
(19.1 cm). The relative improvements in Arctic snow depth are significant (-52% for bias and -23%
for RMSE). In open forest regions (subarctic area), Std simulations are better for snow density,
snow depth and soil temperatures (Table 5). The snow depth RMSE of 16.2 cm represents 84%
of the mean observations.

One should note that there are fewer validation points in the Arctic for soil temperature

measurements than for other variables. Overall, the AC simulations provide significantly
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299 improved results for Arctic snow cover properties when compared to Std simulations, particularly
300 for soil surface temperatures.

301
Table 5: RMSE and mean bias obtained with the simulations using the Arctic parametrization of
Crocus compared to the standard parametrization for the above treeline area (Arctic) and open
forest area (taiga).
RMSE Mean Bias
Number of
AC Std AC Std observations
snow density 5420
3 67.3 82.8 8.0 -45.9
(kg m?)
A 21020
bove snow depth 14.0 18.2 3.2 6.7
treeline (cm)
il't t
soff temperature 2.5 2.7 0.4 0.5 7597
(K)
snow density 15334
3 75.1 49.6 54.9 13.5
(kg m™)
o) 39201
pen snow depth 19.1 16.2 16.8 106
forest (cm)
il t t
soff temperature 2.9 2.9 0.7 0.2 19620
(K)
302
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Figure 4: Snow bulk density mean bias (simulations - observations) (a) and root mean square error
(b) for the 39 years of simulation.
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Figure 5: Same as Figure 4 but for snow depth.

The spatial distribution of deviations of AC simulations against in-situ measurements is shown in
Figure 4 for snow bulk density and in Figure 5 for snow depth. The most significant errors in snow
density bias (Figure 4a) and RMSE (Figure 4b) are all in the open forest region, primarily in Quebec,

but with a few points in central Siberia and in the Northwest Territories of Canada.

The spatial distribution of snow depth bias (Figure 5a) and RMSE (Figure 5b) also shows higher
deviation in the open forest area than in the Arctic, with an underestimation (negative bias) over
Quebec, in Eastern Canada. In contrast, we observe a slight positive bias in Siberia. Snow depth
RMSE over Quebec is also higher than over Siberia. However, the high spatial variability of snow
depth (Brown et al., 2019; Derksen et al., 2014) makes it very difficult to evaluate the model with

representative statistics when comparing reanalysis-forced simulations to point-observations.

The distribution of soil surface temperature bias (not shown) shows a contrasted behavior in
Siberia with slight positive bias in its western region (0.2 K) while its eastern region shows a more
important overestimation in the simulations of up to 2.1 K. In North America, the errors are low.
Overall, the mean Arctic soil surface temperature errors remains below 2.5 K using the AC

simulations (Table 5).

3.2 Evolution of snow properties and soil temperature over the past 39 years

3.2.1 Snow cover properties trends

Figure 6 synthesizes the monthly evolutions of mean Arctic snow depth, snow cover duration
(SCD), snow density (bulk, top and bottom) and snow LWC (bulk, top and % of days), for each
month between 1979 and 2018, and Figure 7 illustrates spatial distribution of the trends for
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selected variables and months. The snow depth trends are only significant for the month of June
(-0.11 cm y?) (Figure 6a). The main variables driving snow depth derived from a variance analysis
(see section 2.3) for this month are LWC occurrence in the snowpack (70% of variance), an
increase in air temperatures (7% of variance) and an increase in liquid precipitations (3% of
variance). These changes are also linked to snow melt (via SCD), in the warmest months. The
observed significant decrease in SCD reflects an earlier spring melts (May and June) and a later
accumulation in autumn (September and October) due to higher air temperatures (strong
correlation coefficients between air temperature and SCD with R? up to -0.7 depending of the
month). These results are in agreement with previous studies (see Brown et al., 2019; Portner et
al., 2019; Fang, 2017; Mudryk et al., 2015).

We analyzed the snow melt trends by the number of days (%) with liquid water content in the
snowpack (Figure 6f). Results show a significant increase of days with wet snowpack for the
months of April, May and September. In spring, this increase can be explained by increased air
temperature (correlations in May between LWC and Ta around 0.3), whereas for September, Ta

and rainfall both explain this increase (correlations of 0.42 and 0.39 respectively).

More innovative is the trend analysis of the mean snowpack density (bulk), including in the top
and bottom layers, which were computed by splitting the snowpack in two halves. Simulations of
a multi-layered snowpack allow us to separate the evolution of wind slab snow in the top layer
from the bottom layer snow, which is mainly composed of depth hoar. Density trends show a
significant statistical increase over the 95™ percentile in spring (May) for top layer and bulk density
and fall periods (September and October) for top layer density. The strongest increases are in
May, with rates of 0.51 kg m=3yfor bulk density and 0.58 kg m3y* for top layer density. These
bulk density increases are primarily driven by bottom layer density (over 80% of variance) and by
LWC, which is an important explaining variable, mostly in late spring. Change in top layer density
is only significant in May (+0.58 kg m3y?), September (+0.45 kg m3y) and October (+0.34 kg
m3y1), appearing to be due to melting and rainfall events. We do not see any change in the
density of the top layer during cold months of the year. Such changes could have been inferred
from changes in windspeed, modifying wind crusts occurrence or hardness. However, ERA-
Interim surface wind does not exhibit any significant change over the winters from 1979 to 2018
(Torralba et al., 2017), explaining the absence of significant changes in top-layer snow winter

snow densities.
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Figure 6: Arctic-mean evolution of snow depth (a), snow cover duration (b), bottom layer density
(c), top layer density (d), bulk density (e), percentage of days with liquid water in snowpack (f),
bulk liquid water content normalized by the number of days with snow on the ground (g) and top

layer liquid water content normalized by the number of days with snow on the ground (h) for each
month (colors) between August 1979 and July 2018. Linear regressions are plotted only for p-

values lower than 0.05.

We also looked at the trend in maximum snow water equivalent reached during each winter
(SWEmax) in the Arctic over the 1979-2018 period. We observe a general decreasing trend of —0.33
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mm y! ( p-value of 0.05), and with large spatial variability in trend sign and strength. These results
are consistent with observations in northern Canada (Brown et al., 2019) and Russia (Bulygina et
al., 2011).

In summary, the main finding here is that the Arctic snowpack change is strongly impacted by the
spring, early summer and fall warming seen in ERA-Interim data (see Figure 8), leading to a more
pronounced melting period and consequently a significant increase in density, of the order of 5
kg m3 per decade in spring. Such increases were reported by Brown et al. (2019) based on in-situ
measurements over Canada, but the amplitude was upper, +6.6 kg m™ per decade. Increasing
density has important consequences for the insulating potential of the snowpack, specifically the
combined effect of reduced snow cover duration and of higher thermal conductivity of wet snow,

and thus on the ground temperature regime, as discussed in the next section.

Spatial distributions of trends of all these parameters between 1979 and 2018 were analyzed,
highlighting spatial variability. This is illustrated in Figure 7 for 3 cases: spatial distribution of snow
depth (Figure 7a) trends in June, top layer density (Figure 7b) trends in May, and bulk LWC trends
in September (Figure 7c). Snow depth trends in June show a relatively homogeneous pattern
above the treeline (Arctic region) with a significant global decrease. The snow melt and liquid
precipitations in May have an effect on the top layer density (Figure 7b) of Arctic snowpack, with
a marked increase in the high Arctic. In September, liquid water content is increasing in all areas
with snow on the ground due to more frequent or stronger melting effects and rain on snow
events. The statistical significance at the 95 percentile is not reached but almost all the points

are statistically significant over the 90" percentile.
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Figure 7: Spatial distribution of trends between 1979 and 2018 of snow depth in June (a), bottom

layer density in June (b) and bulk liquid water content in September (c).

3.2.2 Soil temperature trends

The near-surface soil temperature (Tss, in the model at —0.5 cm depth), derived from the AC
simulation was analyzed. Figure 8a shows that mean Tss values for each month averaged over
the Arctic area between 1979 and 2018 significantly increase at a rate of 0.46 K dec? on average
and even faster in April (+0.53 K dec!), May (+0.53 K dec?) and June (+0.57 K dec™!). Standards
simulations also show a significant increase in Tss but with a lower rate (+0.35 K dec!in
average). Tss increases according to air temperature (Ta) warming used as input for the
simulations (Figure 8b). However, Tss trends differ from Ta trends according to the season. They

differ by a lower rate in winter (October to April), with a Tss trend of 0.40 K dec’* compared to a
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Ta trend of 0.84 K dec!, and a similar rate in summer (June to August), with a Tss trend of 0.39

K dec* compared to a Ta trend of 0.38 K dec*. This can be due to snowpack properties and

duration changes, as the Std simulations show a rate of 0.31 K dec in winter and no significant

changes for the snowpack over the 39 years of simulation. They lead to an overall lower annual

Tss trend than Ta trend, in spite of less snow cover : Tss = +0.40 K dec*and Ta = +0.69 K dec™™.

The spatial distributions of Tss and Ta trends are presented respectively in Figure 9a and 9b for

the month of June where we observe the maximum increase in mean Arctic air temperatures. It

appears that the soil temperature increases over the whole area, as does air temperature (Figure

9b). However, in October and November (not shown), the pattern between soil and air

temperature differs. Soil temperature decreases in some areas where air temperature increases

and where snow depth and snow cover duration tend to decrease. This supports the previous

hypothesis.
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Figure 8: Arctic mean soil near surface temperature (a) and air temperature from ERA-Interim (b)

evolution between 1979 and 2018 for each month of year (colors). Regression is plotted only for

p-values lower than 0.05.
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Figure 9: Spatial evolution between 1979 and 2018 for soil near surface temperature in June (a)

and air temperature in June (b).

4 Discussion

4.1 Comparison of snow and soil temperatures data with ERA-Interim

outputs

ERA-Interim reanalysis provided the atmospheric variables we primarily used to drive AC
simulations. However, the reanalysis also includes snow variables that are prognosticated by
Crocus, such as snow water equivalent (SWE) and soil temperatures. In order to evaluate the
added value of considering a multilayered snow model, we compared the snow variables from AC
outputs to ERA-Interim outputs over the Arctic area and the whole period. AC simulations of SWE
give better results than the ERA-Interim data compared to observations, with a mean bias of
-7.19 mm (RMSE = 56.29 mm) for AC and -=72.86 mm (RMSE= 136.18 mm) for ERA-Interim. SWE
data from AC are also better correlated to observations (R?>= 0.80) than ERA-Interim is (R2= 0.09).
Balsamo et al. (2015) partly explained the moderate performance of SWE simulations from ERA-
Interim by the lack of snow data assimilation without regular continuous in-situ snowpack
observations, likely limiting the quality of the meteorological forcing. The ERA-Interim snow
physics model is also simpler than that in Crocus, which may explain the better results obtained
with Crocus with the same Era-Interim forcing.

Soil temperatures simulations at -15 cm also better compare to in-situ observations with AC (2.5
K in bias and 6.9 K in RMSE) than with ERA-Interim (-3.7 K in bias and 9.6 K in RMSE). The
correlation between observations and simulations are, however, similar here (0.70 for both
Crocus and ERA-Interim), as both models reproduce the annual variability, but ERA-Interim data

are generally significantly too cold over the Arctic.
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4.2 Effect of snow on soil temperature evolution

We analyzed the direct effect of snowpack changes on both soil surface temperatures under the
snow and temperature at —-1.25 m depth, i.e. just below the mean active layer. For this purpose,
we performed a control simulation with the AC model over the 39 years at the Samoylov site in
Siberia, by prescribing a constant snowpack (Ctrl simulation). We forced each day of the
simulation with the corresponding AC snowpack simulation of this day-of-year derived from the
same winter 1979-1980. The SWE maximum values over the years are thus constant in Ctrl
simulation compared to the AC simulation, with all other inputs the same (Figure 10c). Compared
to available surface temperature (Tss) observations at this site over the winter period (DJFM), the
AC simulated Tss values are better (mean bias of —11.47 K) than the Std simulated values (mean
bias of 13.64 K, not shown here). Ctrl simulated values, however, show better results compared
to AC simulated values (mean bias of 7.93 K) (Figure 10a). Soil temperatures exhibit statistically
significant mean differences between AC and Ctrl simulations, generally colder for the Ctrl
simulation than for the AC simulation (Figure 10a). For soil surface temperatures (Tss), the mean
difference is A(Tss)(AC-Ctrl) = 3.52+£2.16 K, while, for temperatures at —1.25 m deep (T-1.25), the
difference is lower: A(T-1.25)(AC-Ctrl) = 5.59+1.39 K. These differences are explained by the effect
of temporal variability in the snowpack properties. In general, for this case study, the higher the
SWE, the lower the temperatures (Figure 10a), meaning that the usually denser snowpack
predicted by AC insulates the soil less than in the Ctrl simulation. Moreover, these differences in
soil temperatures could also be explained by the differences in snow cover duration (SCD). Figure
10b shows the SCD difference between AC and Ctrl simulations over the period from March (year
i-1) to March (year i), i.e. during the period between the precedent winter and the winter studied
(mean A(SCD)(AC-Ctrl) = 4.4+11 days). It appears that Tss increases when SCD decreases (not
shown, significant correlation with R?> = —=0.26), which partly limits the general cooling effect of

snowpack variabililty on Tss at Samoylov.

Regarding the increasing air temperature over the last 39 years, it is also interesting to note that
the increasing trend of T-1.2sis lower (0.75 K decade?) than that of Tss (1.23 K decade™). This
likely points to an effect over years of Tss increase on the increase of temperatures below the
active layer of the snowpack. Ctrl simulations show not significant trends for both Tss and T-1.2s.
In conclusion, the comparison with the control Arctic Crocus simulation using a constant
snowpack (all else being equal) to the Arctic Crocus simulations provides a good illustration of the
impact of the changes in snowpack (SWE and duration) on both soil surface temperature (warmer

with the AC simulation) as well as deeper soil temperatures.
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Figure 10: Mean soil surface temperature (solid line) and soil temperature at -1.25 m deep
(dashed line) over winter (December, January, February and March) at the Samoylov site for Arctic
Crocus (AC) simulations (blue), control (Ctrl) simulation and observation (black) with constant
snow (orange) (a), snow cover duration in days for AC simulation (blue) and Ctrl simulation with
constant snow (orange) (b) and maximum of snow water equivalent (SWE) for AC simulation (blue)
and Ctrl with constant snow (orange) (c).

468 4.3  Active layer thickness (ALT) trend

469  High latitude warming leads to permafrost degradation by deepening the seasonally thawed soil
470  surface layer above permafrost, defined as the “active layer”. Thawing of permafrost can lead to
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substantial changes in hydrologic, biogeophysical and ecosystem processes (Portner et al., 2019).
The thawed active layer thickness (ALT) reached over a year is the result of summer soil
temperature changes and of winter snow cover property changes (Wang, 2005). Moreover,
expansion of tundra shrub cover (Myers-Smith et al., 2015; Paradis et al., 2016) linked to summer
air temperature increase alters the snow density and wetness with impacts on the snow thermal
conductivity (Domine et al., 2016a). Consequences of cumulative heat transfer in the soil from
these effects along times could accelerate the soil warming and active layer thickening processes.
The proposed new version of Arctic Crocus model allows us to better take into account snow and

vegetation effects on soil temperature.

Crocus outputs provide a relatively detailed layered description of the soil (Le Moigne et al., 2009;
Masson et al., 2003), enabling the estimation of the annual thawing ground layer thickness on top
of frozen soil (permafrost). The 39-years continuous simulations also allow us to analyze its
dynamics over time. Here, ALT was computed as the maximum depth reached by the 0-degree
isotherm at the accuracy of the model layers' nodes during the year starting in August and ending
the following July. Despite the inherent uncertainty induced by the different thicknesses of the
numerical soil layers in the Crocus model, the relative time evolution of this parameter can be
used as a relevant index to analyze the cumulative effect of Arctic warming as well as snow cover

change on ground thermal state including vegetation effects.

The estimated mean ALT values over the whole Arctic area significantly increase from 94 to 109
cm (+16% over 39 years) with a mean trend of +4 cm per decade (Figure 11) (p-value of 2.04x107>,
R? of 0.31). The ALT trend simulated with the Std simulations does not display statistically
significant trend (not shown). The mean simulated ALT values appear higher than measurements,
compared for example to the mean Alaskan thaw depth of 50 cm or to the Northern Siberia’s
giving an average ALT of 60 cm (Letterly, 2018). But ground thermal regime strongly varies across
regions and sites (Shiklomanov et al., 2012; Dobinski, 2020), and according to soil composition.
The depth of the active layer can range from half a meter in warmer, ice-rich environments to few
meters in bedrock and the coldest permafrost regions. Improved analysis of simulated ALT values
which also depend upon ISBA soil parametrization (out of the scope of this paper) would need

further studies over Arctic areas.

The Arctic-wide increasing trend derived from AC simulations (Figure 11) is however consistent
with observed regional trends. Among current permafrost measurement sites with, in general, a
ten-year data record (some times greater), typical Arctic ALT increases are between 0.45-0.65 cm
yr! (eg. Aalto et al., 2018: global map; Yi et al., 2018 in Northern Alaska; Etzelmiiller et al., 2011
in Svalbard; Christiansen et al., 2010 in Scandinavia; Biskaborn et al., 2015).
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It is therefore an interesting result to show that modified simulations of Arctic Crocus with
improved snowpack properties lead to a better mean evolution of ALT than the Std Crocus model

over the last 39 years.
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Figure 11: Mean Arctic active layer thickness (ALT) evolution between 1979 and 2018 over the

permafrost circumpolar area. The dotted line is the regression line (statistically significant).

5 Conclusion

The new parametrization implemented in the SURFEX-Crocus snow model allows us to produce a
more accurate database of Arctic snow properties and soil temperature evolution between 1979
and 2018 than the one obtained by using the Std version of the model. A better albeit simple
consideration of wind and vegetation effects on snow density leads to more realistic vertical
density profiles and snow depth values for Arctic snowpack. In addition, the use of the Sturm et
al. (1997) snow thermal conductivity formulation results in better simulations of Arctic soil
temperatures. Simulations using this new Crocus version driven by ERA-interim meteorological
reanalysis are significantly more consistent than the one obtained with the Std version compared
to in-situ Arctic snowpack measurements. Over the whole circumpolar taiga, defined as open
forest area, and Arctic, above the treeline, this database permits a new climatic analysis of snow

cover properties changes (snow depth, snow cover duration, snow density and snow liquid water
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content) and soil temperatures at different depths. It reveals that the Arctic snowpack has
changed over the past 39 years mainly during the melt period (April to June) and the accumulation
period (September to October), generating wetter snow of higher density. Moreover, the
observed warming leads to a decrease in snow cover duration, reducing snow layer insulating

effects.

With the currently observed increase of air temperatures, the consequent changes in the
snowpack simulated using the improved AC model are two-fold: 1) less snow in Fall and Spring
which leads to a warmer ground through a decrease in snow isolating capacity (i.e. thickness) and
2) increase in density and wetness of snow which increase winter thermal conductivity, thus
contributing to a reduction in ground temperature increase. Comparing the strength of the Ta
and Tss trends in winter and summer helps to assess the cumulative annual balance, which is not
trivial. We show that the winter Tss trend (+0.40 K per decade) is lower than the winter Ta trend
(+0.84 K per decade), while in summer, both trends are similar (+0.39 K per decade). This results
in a weaker annual increase of Tss when compared to Ta. However, the cumulative effect of soil
warming remains quite significant revealing a strong increase in the active layer thickness (+16%)
over the past 39 years. These outcomes are in agreement with in-situ observations while the

standard Crocus simulations do not show such ground thermal evolution.

The magnitude of theses changes is, of course, dependent on the accuracy of the meteorological
forcing data used (ERA-Interim reanalysis in this case). Improved snow model simulations
constrained by satellite snow observations (Helmert et al., 2018) could change the strength of the
simulated trends. The observed trends in snow cover and soil temperature could have important
consequences in hydrology (modified runoff, increased erosion) (Liljedahl et al.,2016),
biogeochemistry (increased soil respiration and carbon release in the atmosphere) (Turetsky et
al., 2019; Gouttevin et al., 2018), ecosystems (increased growing and over a longer active period)
(Myers-Smith et al.,2015; Seddon et al., 2016) and thus in climate feedbacks.
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3.3 Complément d’analyse a I'article 1

Cette partie a pour objectif d’approfondir certains aspects de I'article. L' effet des dif-
férentes paramétrisations ajoutées & SURFEX-Crocus est quantifié sur les 4 sites de ré-
férence pour la hauteur de neige, la densité et la tfempérature du sol. Le choix des
coefficients appliqués pour refléter I'effet du vent sur la densité de la neige en Arc-
tique est approfondi. Enfin, les cartes de biais et de RMSE pour les températures du sol
simulées avec le modele AC sont présentées.

Pour toute la suite de cette étude, chaque nouvelle paramétrisation de SURFEX-Crocus
est désignée par le nom:

— WIND (section 2.1.3.1) : effet du vent sur la densité de la neige fraiche ;
— DRIFT (section 2.1.3.2) : densification du manteau neigeux par le vent;

— RHOMAX (section 2.1.3.3) : densité maximale du manteau neigeux impactée par
le vent;

— VEG (section 2.1.3.4) : prise en compte de la hauteur de la végétation;
— S97 (section 2.1.3.5) : conductivité thermique de Sturm et al. (1997).

La comparaison des résultats se concentre sur 3 variables : la densité de chaque
couche de neige du manteau neigeux, la hauteur de neige et la température du
sol.

3.3.1 Test des nouvelles paramétrisations sur les 4 sites de référence

La figure 3.1 compare les résultats obtenus avec chaque paramétrisation de SURFEX-
Crocus pour les 4 sites de référence et toutes les variables sélectionnées pour la vali-
dation. En ce qui concerne la densité, la figure 3.1a) présente la corrélation et la RMSE
entre les simulations et les observations ainsi que |I'écart-type des simulations norma-
lisé par celui des observations. Plus la simulation est proche des observations, plus le
point sur le graphique est proche du point de référence situé au niveau 1 de |I'axe des
abscisses. Tous les points sont au dessus de la droite indiquant une corrélation de 0.4
montrant que les simulations et les observations sont peu corrélées pour tous les sites
et toutes les versions de SURFEX-Crocus. Cependant, la version WIND-DRIFT-RHOMAX-
VEG-S97 (en violet) présente des corrélations plus fortes que les autres versions. Elle
montre les meilleurs résultats en fermes de RMSE et d’écart-type. Le tableau 3.1 pré-
sente les biais moyens entre les simulations et les observations. Son analyse permet
d’observer les meilleurs scores de biais obtenus avec la version WIND-DRIFT-RHOMAX-
VEG-S97 et une amélioration de la densité entre 39% et 72% en fonction du site.

En ce qui concerne la hauteur de neige, la figure 3.1b) montre des points trés dispersés
en fonction du lieu considéré (indiqué par les différents symboles) et donc une grande
dépendance spatiale. Les données utilisées dans cette figure sont celles de mesure en
continu au méme endroit pour les sites de Bylot et Samoylov. Ce sont uniquement des
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FIGURE 3.1 — Diagramme de Taylor normalisé comparant les résultats issus des diffé-
rentes paramétrisations testées de SURFEX-Crocus (couleurs) en termes de densité de
la neige (a), de hauteur du manteau neigeux (b) et de température du sol (¢c) pour
les 4 sites de référence choisis : Ille Bylot (carrés), Cambridge Bay (ronds), Samoylov
(friangles) et Trail Valley Creek (losanges).

mesures ponctuelles et dispersées pour Cambridge Bay et Trail Valley Creek. Les statis-
tiques calculées ici sont donc plus robustes pour les sites ayant des mesures continues.
Pour le site de I'lle Bylot, la version WIND-DRIFI-RHOMAX-VEG-S97 présente les résul-
tats les mieux corrélés aux observations et la version WIND-DRIFT-RHOMAX ceux les plus
proches en termes de RMSE et d’écart-type. Sur le site de Samoylov, la meilleure cor-
rélation est obtenue avec la version Std, mais la version WIND-DRIFT-RHOMAX montre
une amélioration de 47% sur la RMSE et de 37% sur I'écart-type par rapport a la ver-
sion Std. Sur le site de Cambridge Bay, les variations de corrélation entre les différentes
versions de SURFEX-Crocus ne dépassent pas 7%, 20% pour I'écart-type et 35% pour la
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Densité (kg m3) Hauteur de neige (cm) Température du sol (K)

Parametri- | g Com- rr?gy Vgﬁ;gy Bylot O™ nfgy vgﬁclaly Bylot 9™ n?gy vgﬁély
safion bridge lov  Creek bridge lov  Creek bridge lov  Creek
Bay Bay
18.73
17.11
15.56
17.08 6.47
16.93 1264 | 7.57 767 1.54
21.14 1242 | 7.57 7.65 7.70

TABLE 3.1 — Biais moyen entre les simulations et les observations pour toutes les parameé-
trisations de SURFEX-Crocus étudiées et pour chaque site de référence. W correspond &
la paramétrisation WIND, D & la paramétrisation DRIFT, R & la paramétrisation RHOMAX,
V & la paramétrisation VEG et S & la paramétrisation S97 et Std & la paramétrisation
standard de SURFEX-Crocus. La couleur verte est plus foncée lorsque le biais moyen
s’approche de 0.

RMSE. A Trail Valley Creek, les résultats montrent des corrélations qui sont au maximum
de 0.19 pour la version WIND-DRIFT-RHOMAX-VEG. Le tableau 3.1 met en évidence les
meilleurs résultats pour le biais moyen avec la version WIND-DRIFT-RHOMAX pour tous
les sites sauf & Cambridge Bay ou le biais est le meilleur pour la version standard. Dans
ce cas, la RMSE étant la plus élevée, ce score reflete une compensation des fortes
erreurs A la fois positives et négatives.

Les mesures de fempérature du sol sont des mesures continues au méme endroit éga-
lement pour les sites de I'lle Bylot et Samoylov, mais pas pour Cambridge Bay et Trail
Valley Creek ou les mesures ont été faites sur chaque puit de neige. Sur fous les sites
considérés, il N’y a pas de tendance nette d’amélioration avec une paramétrisation
en particulier lorsque I'on considére les températures du sol.

En conclusion, la version WIND-DRIFT-RHOMAX-VEG-S97 apparait comme le meilleur
compromis pour minimiser les erreurs de simulation en termes de densité de la neige,
de hauteur du manteau neigeux et de température du sol.

3.3.2 Différents coefficients pour I'effet du vent

Les modifications concernant I'effet du vent sur la densité de surface de la neige
passent par I'augmentation de cet effet dans les simulations (voir sections 2.1.3.1 et
2.1.3.2). Plusieurs facteurs ont été testés afin de déterminer le meilleur compromis pour
fixer les valeurs d’augmentation de I'effet du vent. Le Tableau 3.2 présente les valeurs
de biais moyen pour les 4 sites de référence associées a plusieurs combinaisons de
facteurs sur les paramétrisations WIND et DRIFT. Le jeu de données de profils de den-
sité disponible pour cette validation est relativement faible (222, voir Tableau 2.1), les
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résultats doivent donc étre pris avec précaution. Néanmoins, le choix des parameétres
décrivant I'effet du vent dans les simulations s’est basé sur ces données. Le meilleur
compromis qui ressort est |"utilisation d’un facteur 2 sur I'effet du vent sur la densité de
la neige fraiche et d’un facteur 3 sur I'effet du vent sur la densité de surface du man-
feau neigeux.

oo [ oot | DTS00 | Hane e [ e
N 419

1 3 32.21 10.21 3.06
2 3 18.23 7.89

TABLE 3.2 — Bidis moyen entre les simulations et les observations pour les 4 sites de réfé-
rence et différentes valeurs des coefficients d’effet du vent des paramétrisations WIND
et DRIFT. La couleur verte est plus foncée lorsque le biais moyen s’approche de 0.

3.3.3 Erreur de température du sol

La validation des simulations passe par la comparaison du manteau neigeux simulé
avec des observations. Cette comparaison a été effectuée dans I'article mais les
cartes de biais moyen et de RMSE pour le tfempérature du sol n‘ont pas été incluses.
C’est I'objet de la figure 3.2. Le nombre de sites d’observations de températures du
sol s’éleve a 23 en Sibérie, dont 3 au-dessus de la limite des arbres et 10 en Amérique
du Nord, dont 6 au-dessus de la limite des arbres. En Sibérie, le comportement des er-
reurs met en évidence des variations contrastées dans I'espace. La région Ouest laisse
apparaitre une sous-estimation de la température du sol dans les simulations jusqu’d
—2.74 K tandis que la région Est monire une surestimation jusqu’a 2.05 K. En Amérique
du Nord, les erreurs sont faibles. Le biais moyen arctique est de —0.26 K avec les simula-
tions AC et de 0.45 K avec les simulations Std. La RMSE arctique avec AC est de 2.11 K
et de 2.67 K avec Std.
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FIGURE 3.2 — Biais moyen de température du sol, toutes profondeurs confondues (simu-
lations - observations) (a) et RMSE (b) pour les 39 ans de simulations.

3.3.4 Capacité calorifique du sol

Ceftte étude est basée sur la version 8.1 du modéle SURFEX-Crocus. La version précé-
demment utilisée, notamment par Barrere and Domine (2017) était la version 7.0. Entre
ces deux versions, parmiles changements apportés au modele, se trouve le coefficient
de capacité calorifique du sol qui est, par défaut, dans la version 7.0 de 10000 J m?2 K-
(CV1) et dans la version 8.1 de 30000 J m?2 K (CV2). Afin de comparer les résultats
obtenus avec ces 2 coefficients, des simulations ont été réalisées avec la version 8.1
de SURFEX-Crocus et deux capacités calorifiques du sol différentes : une égale a celle
de la version 7.0 (CV1) et I'autre & celle de la version 8.1 (CV2) La figure 3.3 présente
les résultats obtenus pour les deux capacité calorifiques considérées et met en avant
I’effet de |"utilisation d’une capacité calorifique du sol plus basse qui permettent une
amélioration significative des résultats de température du sol. Cela ouvre des perspec-
tive d’amélioration des résultats en terme de température du sol en s’intéressant aux
propriétés du sol dans SURFEX-Crocus.

En conclusion, I"utilisation des 5 nouvelles paramétrisations (WIND, DRIFT, RHOMAX, VEG
et S97) permet de simuler le manteau neigeux de facon plus réaliste en ce qui concerne
les profils de densité, la hauteur de neige et la température du sol sur les quatre sites
de références utilisés. En particulier, le test de plusieurs coefficients sur I'effet du vent
a montré que le meilleur compromis revenait & doubler cet effet sur la densité de la
neige fraiche et a le tripler sur la densité de surface du manteau neigeux. Enfin, I'er-
reur de simulation de température du sol n’est pas répartie de facon homogéene sur
toute la région étudiée. Une piste d’amélioration des simulations de températures du
sol serait une meilleure description du sol dans le modéle en utilisant par exemple un
meilleur coefficient de capacité calorifique du sol.
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FIGURE 3.3 — Température du sol obtenue par simulation avec la version 8.1 de SURFEX-
Crocus pour deux coefficients de capacité calorifique du sol : CV1 (bleu) et CV2 (rose)
et les mémes conditions météorologiques et obtenue par mesure directe (noir) a So-
moylov

3.4 Analyse des tendances d’évolution de la température du sol

Afin de déterminer les parameétres a I'origine de I'augmentation de la température
du sol tout au long de I'année (voir la figure 8a de I"'article), nous avons effectué une
analyse de variance (voir section 2.3 de I'article) pour les valeurs de température du
sol en fonction de tous les parameétres indiqués dans le tableau 3.3. Cette analyse est
effectuée pour chague mois, puis sur une base annuelle excluant les mois de juillet et
aodt ol la neige est & peine présente. Comme prévu, pour I'ensemble de I'année,
I’augmentation de la température de I'air (indiquée a la figure 8b de I'article) joue un
réle majeur dans I'explication de la température du sol. Mais son importance diminue
au printemps et en été, en particulier en juin, juillet et aodt, lorsque la variabilité de
la température du sol semble li€e aux changements de la densité du fond (effet im-
portant en juillet et aolt) et de la profondeur de la neige (effet important en juin et
juillet) (tableau 3.3). Ces deux parameétres augmentent la conductivité thermique du
manteau neigeux (Sturm et al., 1997). Les précipitations jouent également un réle assez
constant sur I'année, expliquant au minimum 7, 4% de la variance de la température
du sol, méme s’il Ny a pas de tendances significatives pour les précipitations dans les
données ERA-Interim. Sur la base des résultats pour tous les mois sauf juillet et aodt,
les principales variables expliquant la température du sol sont I’épaisseur de la neige,
la température de I'air et les précipitations. Comme on pouvait s’y attendre d’aprées
I’analyse des tendances précédentes, la vitesse du vent joue un rdle insignifiant dans
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I’'explication des tendances de la température du sol. Il N’y a pas de changement spé-
cifiue dans les croltes de vent a haute densité, ni de changement associé dans la
conductivité thermique du manteau neigeux qui aurait pu influencer le régime ther-
mique du sol sur la période 1979-2018.

Varicble AN| FEV| MAR AR| mal| Jun| Y AOU% SEP | OCT| NOV| DEC| Tous

Te”;‘;elfgifr“re 427 450 433 371 278 195 188 242 304 585 560 320
Précipita-
tons 242 199 418 453 429 161 74 89 135 258 20.1 162 168
liquides
Précipita-
Hons 04 42 32 00 03 09 00 00 05 00 07 17 20
solides

Hauteur de

; 2.2 2.0 0.1 3.7 199 809 398 280 392 1.0 4.9 0.9 | 453
neige

Densité
moyennede | 29 22 07 44 39 02 87 00 34 37 20 29 1.3
la neige

Densité de
la couche 105 110 20 1.8 0.0 6.1 218 344 9.1 1.0 0.1 2.9 0.1
inférieure

Vitesse du

0.2 0.4 0.0 0.0 1.9 3.6 2.4 0.6 1.9 0.1 0.2 0.1 2.0
vent

Contenu en
eau liquide 0.7 0.9 0.3 0.5 0.3 2.0 0.5 0.0 0.0 0.0 0.2 0.4 0.4
moyen

TABLE 3.3 - Pourcentage de la variance expliquée de 8 parametres (premiére colonne)
qui pourraient expliquer les variations de température & la surface du sol, en moyenne
pour chague mois de |I'année entre aolt 1979 et juillet 2018. "Tous" signifie des valeurs
moyennes pour tous les mois sans juillet et aoGt ou la neige est & peine présente sur le
sol. Plus le vert est foncé, plus la variance expliquée est élevée.

3.5 Stockage de carbone organique dans le sol

Nous avons estimé qu’au cours des 39 dernieres années en Arctique, I'épaisseur de
la couche active (ALT) a augmenté de 16% (voir figure 10 de I'article). Quel pour-
rait étre I'impact de cette augmentation sur la libération de carbone ? Hugelius et al.
(2013) ont fourni une base de données sur le stockage du carbone dans les sols de la
région circumpolaire nord entre 0 et 100 cm de profondeur, qui montre une forte va-
riabilité spatiale. En combinant les tendances spatiales de I’ALT avec la distribution du
stockage du carbone dans le sol (figure 3.4), nous pouvons identifier les zones ou la ten-
dance ¢ la forte fonte s’est produite. Par exemple, des zones présentant des quantités
élevées de carbone dans le sol et une tendance a I'ALT plus forte que la tendance
moyenne estimée & I'échelle de I'arctique (0,3 cm an’!, dans la figure 10 de I'article),
peuvent étre observées au Canada dans le bassin du Mackenzie, dans les Territoires
du Nord-Ouest, et dans les basses terres de la baie d’Hudson, en Ontario, et en Russie
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dans la région des Nenets en Sibérie et dans le nord du krai de Krasnoiarsk (figure 3.4).
La carte combinée de la tendance de I'ALT et du stockage du carbone (figure 3.4)
montre que 16 % de la zone pan-arctique correspond d une forte augmentation du
taux de dégel (> 0,3 cm an’'). Dans ces zones, on observe un stockage moyen de
carbone de 283 + 155 kg m? (17% de la valeur totale de stockage pour I'ensemble
de la zone pan-arctique considérée dans cette étude, voir figure 1 de I'article). Cette
analyse préliminaire montrant I'importance relative des zones présentant & la fois un
stockage élevé de carbone et une augmentation de I’ALT met en évidence I'impact
potentiellement important du dégel des sols pan-arctiques en raison du réchauffement
pan-arctique et des changements dans I'évolution du manteau neigeux.

AN 500

300

r200

100

Storage of soil organic carbon (kg m~2) between 0-100 cm depth

FIGURE 3.4 — Stockage du carbone organique du sol (kg m?2) entre 0 et 100 cm de pro-
fondeur (Hugelius et al., 2013) et zones ou la couche active augmente plus rapidement
qu’une tendance moyenne de +0,3 cm an’! sur la période 1979-2018 (contours verts).
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Chapitre 4

Article 2 : Analyse de la
microstructure de la neige arctique et
subarctique pour des simulations de
températures de brillance
micro-onde

4.1 Résumé de l'article

La télédétection par micro-ondes passives (Passive MicroWave) (PMW) est une ap-
proche utilisée pour caractériser la couverture neigeuse saisonniere dans les régions
nordiques éloignées a I'échelle synoptique. La modélisation des températures de bril-
lance (T') émises est rendue possible gréce a un modele de transfert radiatif qui fient
compte de la microstructure et de la stratification du manteau neigeux. Cependant,
la description de la microstructure reste une tache difficile. Cet article vise & frouver
une meilleure paramétrisation de la microstructure de la neige, les parametres d’en-
tfrée optimaux pour la décrire et la formulation du modéle d’émission de neige qui
optimisent le mieux les simulations de Tz pour les manteaux neigeux arctiques et sub-
arctiques. Des mesures radiométriques en surface, associées A la caractérisation in
situ du manteau neigeux, ont été utilisées pour tester différentes configurations basées
sur le modéle SMRT, avec deux modéles électromagnétiques (DMRT et IBA) et deux
théories de description de la microstructure (SHS et Exp). Les performances de trois
configurations (DMRT-SHS, IBA-SHS et IBA-Exp) sont comparées a I'aide d'un ensemble
de données unique (119 snowpits avec des observations simultanées de radiométrie
micro-onde au sol) couvrant une large gamme de types de neige arctique et subarc-
fique dans le nord et I'est du Canada. Les résultats montrent que les parameétres de
microstructure mesurés en entrée doivent étre ajustés afin de mieux correspondre aux
T'g simulées et observées & 10.65, 19, 37 et 89 GHz. De plus, les différences entre plusieurs
formulations possibles de la longueur de corrélation pour décrire la microstructure sont
analysées. L' utilisation de facteurs multiplicatifs pour les mettre en correspondance sont
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nécessaires. IBA-Exp donne les meilleurs résultats par rapport aux autres configurations
de modeéles utilisées, avec une Racine de I'erreur quadratique moyenne (Root Mean
Square Error) (RMSE) inférieure & 30 % des observations pour la neige subarctique et
24 % des observations pour la neige arctique. En outre, une expérience complémen-
taire sur des couches de neige homogénes isolées a été réalisée afin d’étudier la sen-
sibilité du facteur d’échelle & la microstructure de la neige. La longueur de corrélation
micro-onde obtenue semble significativement différente de la longueur de corrélation
de Debye in situ. A haute fréquence, la variabilité observée des facteurs d’gjustement
avec la fréquence et les types de neige signifie que la densité, la surface spécifique
des grains de neige (SSA) et la longueur de corrélation estimée semblent insuffisantes
pour caractériser de maniére appropriée et compléte la microstructure de la neige &
des fins de modélisation micro-onde.

L'expérience portant sur I'extraction de couches de neiges homogénes a fait |I'objet

de la maitrise de Saint-Jean-Rondeau (2018). Une partie de son travail a été gjouté
dans I’article présenté dans ce chapitre.

4.2 Arficle : Arctic and Subarctic snow microstructure analysis for
microwave brightness temperature simulations
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Abstract

Passive microwave (PMW) remote sensing has proven to be a useful approach to
characterize the volume of seasonal snowpack in remote northern regions at the synoptic
scale. Modeling emitted microwave brightness temperatures (Tg) is made possible using a
physical radiative transfer model that takes into account microstructural and stratigraphic
structure of the snowpack. However, prescribing the microstructure remains a difficult
task. This paper aims to find proper microstructure parametrization and the snow emission
model formulation that best optimize T simulations for Arctic and Subarctic snowpacks.
Surfaced-based radiometric measurements in conjunction with in-situ snowpack
characterization were used for testing different configurations based on the Snow
Microwave Radiative Transfer model (SMRT), with two electromagnetic models (Dense
Media Radiative Transfer Quasi Crystalline Approximation, DMRT, and Improved Born
Approximation, IBA) and two microstructure description theories (Sticky Hard Sphere,
SHS, and Exponential, Exp). We compare the performance of three configurations

(DMRT-SHS, IBA-SHS and IBA-Exp) with a unique large dataset (119 snowpits with



concomitant microwave ground-based radiometer observations) covering a wide range of
Arctic and Subarctic snow types in Northern and Eastern Canada. Results show that the
input measured microstructure parameters must be scaled up in order to better match
simulated and observed Tg at 11, 19, 37 and 89 GHz. We show that the IBA-Exp gives the
best results, with a Root-Mean-Square Error (RMSE) lower by up to 30% for Subarctic
snow and 24% for Arctic snow compare to the other model configurations we used. In
addition, we undertake a complementary experiment on isolated homogeneous snow slabs
to investigate the sensitivity of the scaling factor to snow microstructure. The retrieved
microwave correlation length appears significantly different than the in-situ Debye
correlation length. At high frequencies, the observed variability of these scaling factors
with frequency and snowpack types means that density, SSA and estimated correlation
length seem insufficient to appropriately fully characterize snow microstructure for

microwave modeling purposes.

. Introduction

The knowledge of snow physical properties is important for many applications including
climate system feedbacks (e.g. Brun et al., 2013; Bokhorst et al., 2016). Relevant physical
variables are snow albedo (Flanner and Zender, 2006; Riisdnen et al., 2017); snow
densification (Champollion et al., 2018); or snow thermal conductivity (Cook et al., 2007,
Gouttevin et al., 2012; Domine et al., 2018). Snow microstructure properties are also key
variables that still need to be defined for a better characterization of snowpack state. The
quantification of these snow microstructure properties is important for snow evolution
modelling (Lehning et al., 2002; Vionnet et al., 2012; Charrois et al., 2016) and also for
the microwave scattering models used for spaceborne snow monitoring (Leinss et al., 2019;
Dong et al., 2018; Sandells et al., 2017; Hall et al., 2006; Kelly, 2009). Yet, two issues
concern this quantification: the definition of snow microstructure which depends on the
objective of the study (avalanche, hydrology, microwave emission), and the availability of

accurate instruments for its in-situ characterization.



We focus here on the electromagnetic microwave interactions, for which snow
microstructure can be described by several variables such as grain size and shape, specific
surface area (SSA), density, and correlation length. Each microwave model approximation
uses a different description of microstructure, and thus different parameters (see Métzler
et al., 2006). This problem was recently discussed in detail by Léwe and Picard (2015) and
Tsang et al. (2013). For example, considering the snow as stratified random medium of
sticky hard spheres (SHS) as in the Dense Media Radiative Transfer-Multi Layer (DMRT-
ML) model (Picard et al., 2013) appears to be unsatisfactory (Lowé and Picard, 2015). The
underlying assumption of SHS, combined with the use of measured SSA parameters, leads
to the need of scaling the inputs to adjust simulated T against radiometric measurements
for different snow types from Arctic, Subarctic, temperate (boreal) and Antarctic snows
(Larue et al., 2018; Royer et al., 2017; Sandells et al., 2017; Roy et al., 2016; Picard et al.,
2014; Dupont et al., 2014; Roy et al., 2013; Brucker et al., 2011). Wiesmann and Métzler
(1999) show that the exponential correlation length is an alternative to characterize snow
microstructure. Métzler (2002) shows also that scaling the correlation length is needed in

practice.

With the Snow Microwave Radiative Transfer (SMRT) model (Picard et al., 2018), it is
now easier to perform comparison between SHS and other description such as that used in
the Microwave Emission Model of Layered Snowpack (MEMLS) (Wiesmann and Mitzler,
1999). However, few studies have compared different radiative transfer models with a
focus on snow microstructure and the retrieval of scattering coefficient calculations using

microwave surface-based radiometric measurements (Royer et al., 2017).

In-situ field measurements of snow microstructure characterization is another important
issue for better understanding and modelling snow processes. The differences between
instruments or different approaches to parameterize the snow microstructure could lead to
significant errors in snow prediction evolution (see for example Calonne et al., 2011 and
2012; Domine et al., 2011; Gouttevin et al., 2018) as well as in microwave simulations
(Royer et al., 2017; Saberi et al., 2017; Derksen et al., 2014). Among the relatively recent

scientific instrumentation available for snow property measurements, some are now more



accessible (see the review in Kinar and Pomeroy, 2015). For example, the Snow-
Micropenetrometer (SMP) (Schneebeli et al., 1999) is very useful for estimating snowpack
penetration force, from which the snow correlation length, density and SSA can be derived
(Proksch et al., 2015). Various devices are used to measure Surface Specific Area (SSA),
which is the ratio between surface and volume of ice particles, such as the Ice
Cube/DUFISSS (DUal- Frequency Integrating Sphere for Snow SSA) (Gallet et al., 2009),
POSSSUM (Profiler Of Snow Specific Surface area Using SWIR reflectance
Measurement)/ASSSAP (Arnaud et al., 2011), or IRIS (Montpetit et al., 2012) used in this
study.

In this paper, we gathered a large unique dataset of simultaneous and collocated brightness
temperature measurements at 10.65, 19, 37 and 89 GHz and in-situ snowpit measurements.
These data were collected over multiple years and different winter periods across Arctic
and Subarctic-boreal regions. The aim of this study is to use different measured
microstructure parameters - optical grain size, density and correlation length - in order to
improve microwave snow emission defined in different combinations of different
electromagnetic theories and snow microstructure description and parametrization. One
focus is put on the differences between Arctic and Subarctic-boreal snowpack microwave
emissions related to their microstructure and stratification. We also complement this study
by considering isolated homogeneous snow slabs extracted from the snowpack to avoid the
stratigraphy effects on microwave emission and better analyze the impact of grain size and
density on simulations. This approach was first proposed by Wiessman et al. (1998) and

re-analyzed by Tour¢ et al. (2009) and by Maslanka et al., (2016).

The specific objectives of this paper are thus: - to compare different correlation length
parametrizations; - and to evaluate the impact of SMRT configurations (DMRT-SHS, IBA-
SHS, and IBA-Exp) on Tg simulations, first on multi-layered snowpacks, and second on
isolated homogeneous snow slabs. The paper is organized into five sections: Section 2
provides the definitions of the five different correlation lengths considered for the snow
microstructure parametrization; Section 3 presents the data, the measurements, the model

used (SMRT in three different configurations) and the methods. The results are presented



in Section 4, showing the correlation length comparison (4.1), the multilayer snowpack
emission analysis (4.2) and the results of isolated slab experiment (4.3). The scaling factor
on input parameters that appears to be necessary for optimizing simulations is discussed in

Section 5.
2. Background: Correlation length definitions

Based on micro-computed tomography (u-CT) analysis (see the numerical processing
approach described by Hagenmuller et al., 2016), a snow structural descriptor can be
derived from the two-point correlation function C(r) with lag distance r, which is the
autocovariance of the ice phase indicator function (Torquato, 2002) within a representative

cubic snow volume V [yi(x) = 1 for points x € V in the ice phase and xi(x) = 0 for points

in the air phase]. The mean volume fraction of snow ¢i = xi(x) can be computed over a

volume average by the ratio of snow to ice density: @i = Hsow / fice, With the ice density g,

=917 kg m>. The function C(r) can be expressed as:

C(r) = (ilx +7) — pD) (xi(x) — $i) (D.

From the C(r) function obtained by snow sample tomography, it appears that at least two
length scales are required for the description of snow for each direction x, y, z (or at a
minimum for the vertical z and any horizontal directions X, y), where one length scale
mainly controls the small-lag behavior of the correlation function, and the other length
scale characterizes the tail of the correlation function (Lowe et al., 2013). For example, the
Teubner—Strey form (Teubner and Strey, 1987) and the particular Gaussian random field
(GRF) microstructure based on bicontinuous two-phase media approach (Adler, 1981;
Ding et al., 2010) have both been shown to match snow autocorrelation function very well.
Nevertheless, for electromagnetic microwave interactions, it has been common to use the

exponential correlation function defined as:

c(r) = ¢(0) exp(%;i) 2).



The exponential correlation length Lexp is obtained by fitting the measured correlation
function C(r) to the exponential model (Matzler, 2002; Lowe et al., 2013) independently
in each x, y, z direction. A common approach is to take the average of the three correlation
lengths, or to average the correlation function to obtain the radial correlation function C(r)

= (C(r), and to fit a unique parameter Lexp (noted & in Krol and Lowe, 2016).

For isotropic snow microstructure, the derivative of C(r) with respect to r at the origin (r=0)
allows the estimation of another expression of the correlation length, noted as Lciomo,

corresponding to the “Porod length” (A1) as per Krol & Lowe (2016).

Lastly, using the formulation first proposed by Debye et al. (1957), it is possible to estimate

the correlation length Lcpebye from density and SSA from:

Lcpebye = 4 (1- ¢1 )/(pice SSACT) (3a)
or LDebye =4 (1 - psnow/pice)/(pice SSAin—situ) (3b)

When Lcpebye 1s derived from density and SSA in-situ measurements using respectively
density-Cutter and IRIS devices (hereafter noted as “snowpit measurements’), we denote

this parameter as Lpebye (Eq. 3b). And when it is derived from SMP measurement (noted as

smp
L ex

in Proksch et al., 2015, their Eq. 10) we used the notation Lexp smp for distinguish it
from other parameters. In principle, from Eq. 3, we should have Lciomo = Lcpebye, but that
could not be the case as density and SSA can differ when using pu-CT or snowpit

measurements.

The last correlation length considered in this study is the effective correlation length, noted
Lesr, retrieved from microwave emission measurements. In order to minimize the RMSE
between measured and simulated brightness temperatures when using the SMRT IBA-Exp

configuration (see Section 3.4 below), we consider a scaling factor, k, such as:

Leff =K LDebye 4).



Note that the IBA and QCA-CP theories have only considered isotropic correlation

functions and randomly oriented snow particles up to now.

In summary, we can define five estimates of the correlation length parameter derived from

different instruments summarized in Table 1.

Table 1 Definition of correlation length parameters used in this study.

Parameter Definition Equation Reference
L Exponential correlation length Ea.2 Mitzler, 2002;
P derived from p-CT analysis 4 Lowe et al., 2013
Correlation length computed as the
Lctomo derivative of C(r) with respect to r at
the origin (r=0)
Correlation length from in-situ

Derivative of Krol & Lowe,
Eq.2 2016

Loewe | casurements of SSA and density Fq. 3b Debye et al., 1957
Exponential correlation length from Eq. 10 Proksch et al.,
Lexp smp | SMP measurements Proksch et
2015
al., 2015
Correlation length derived from the Lowe & Picard,
Letr retrieval of brightness temperature Eq. 4 2015
using SMRT IBA-Exp Picard et al., 2018

3. Data, measurements, model and method

3.1 Data

This study is based on a unique dataset of 119 snowpits (44 Arctic, 64 Subarctic and 11
Boreal; in the following, the 11 boreal snowpits were grouped with the Subarctic snowpits)
in conjunction with microwave ground-based radiometric measurements. Data are from six
sites across northern Canada, collected during 12 field campaigns (Table 2). In this study,
we define the arctic snow as a snowpack with a high density (wind slab) at the top and a
depth hoar layer near the ground where kinetic metamorphism is a dominant process. The
opposite is usually expected in subarctic snowpacks and even further south in the boreal

forest where the stratigraphy is characterized by a depth hoar layer at the bottom, high



density values in the middle (due to settling and compaction) and a low-density layer at the
top. Some of these data have previously been described in detail (Larue et al., 2018; Roy
et al.,, 2016) but were applied here with the snow microwave radiative transfer model
SMRT. Other data correspond to new datasets (this study) collected for the isolated snow
slab layer experiment (described below) at the boreal NEIGE-FM station, Forét
Montmorency site (47°19°0”N; 71°9°5”W), in January, February and March 2016 and
March 2018. This snow research station is part of the World Meteorological Organisation
(WMO) Global Cryosphere Watch (GCW) Surface Network CryoNet (WMO ID: 71212;
WMO-GCW, 2015). Subarctic field campaigns were also conducted at the Umiujaq site
(56°33°N, 76°30°W, 74 m a.s.l.) in February 2016 and March 2014 and 2017. Two Arctic
snow datasets were studied. The first one is from the Trail Valley Creek site, at the field
camp facilities provided by Wilfrid Laurier University, 50 km north of Inuvik, Northwest
Territories, Canada (68°44°N, 133°28°W, 60 m a.s.l.). The TVC experiments were carried
out in March 2018. The second arctic dataset is from the Canadian High Arctic Research
Station (CHARS) at Cambridge Bay, Nunavut (69°07' N, 105°02'W, 30 m a.s.l.), operated
by Polar Knowledge Canada. The CHARS field campaigns were carried out in early May
2017, April 2018 and in March 2019. All these campaigns thus covered different broad
environmental conditions and a temporal gradient during the winter season (no wet snow

conditions were considered in this study) (Table 2).

Table 2 Data used in this study, including the mean snow depth (SD), the number of
snowpits (No. of pits for the bulk snowpack experiment), the isolated snow slab layer
experiments (Slab exp. with the number of pits). Details on field campaigns are given in

references Ref. a and b.

Site in Yea | Lat. N/ Type of SD | No. of | Slab Ref
Canada r | Long. W snow* (cm) | pits | exp. )
Boreal
SIRENE, Qc | 2015 | 45°/72° region 40 3 a
Maritime
-Foré +

ﬂfr{tc}riizrce; 2016 | 470/ 770 | Borealarea, | o0 > Xz() ab

Qc 71 2018 Maritime 1 b




Subarctic,
Bay James, Qc ggig 54°/77° | open forest, 58 3(1) :
Taiga
2014 Subarctic ! a
Umiujaq, Qc | 2016 | 56°/76° Taica ’ 57 - X(8) a
2017 & - | X@) | b
Arctic,
Trail Valley 69°/ grass and
Creek, NWT 2018 133° shrub 35 20 b
Tundra
Cambridge 2017 69° High Arcjuc, 7 b
Bay, Nu 2018 105° bare soil 45 6 b
’ 2019 Tundra 11 b

* From Sturm et al., 1995.
a: Larue et al., 2018; Roy et al., 2016.
b: This study.

3.2 Snow microstructure measurements

For each experiment (snowpack and single layer analysis), within the footprint of every
surface-based microwave radiometer (SBR) (see Section 3.3), observation profiles of snow
temperature, density (psnow in kg m-3) and specific surface area (SSA in m? kg™") were taken
at a vertical resolution of 3 or 5 cm. Visual stratigraphy assessment of the main snow
layers/features, including ice lenses and type of snow grain morphology (following the
international classification from Fierz et al., 2009) was conducted. The density was
measured using a 100 cm? (3 c¢cm) or 250 cm? (5 cm) density cutter, and samples were
weighed with an electronic balance with an accuracy of 0.1 g, or with a 100 or 300 g Pesola
light series scale with an accuracy of 1 g and 2 g respectively. The snow temperature profile
and soil temperature (at two levels: snow-soil interface and at -3 cm) were measured with
digital temperature probes (+0.5°C). Soil was frozen in all cases. The SSA was measured
with the shortwave infrared integrating sphere (IRIS) system (Montpetit et al., 2012),
which exploits the relationship between the short-wave infrared snow reflectance and the
SSA (Kokhanovsky and Zege, 2004) based on the principle described in Gallet et al.

(2009). From SSA measurements, the optical radius of the snow grain (Ropt) was calculated

by Ropt = , where pice is the ice density = 917 kg m=3. The SSA is one of the most

3
PiceSSA



robust and objective approaches to measure a parameter related to the size of snow grains
in the field, with an accuracy estimated to be 12% (Gallet et al., 2009). For each layer, the

Debye correlation length (Lpebye) Was estimated from snowpit measurements (see Eq. 3a).

The SMP measures the penetration force up to 40 N down to a maximum snow depth of
1.4 m, with a constant measurement speed of 20 mm s (Schneebeli et al., 1999). At the
sites where SMP measurements were conducted (see Table 2), a minimum of 3 to 5 SMP
profiles were measured in the SBR footprint. The profiles were filtered in order to eliminate
strong narrow peaks in the profile, i.e. the rapid changes (pulse) in penetration force by a
factor hundred within less than 1 mm were excluded (Lowe and van Herwijnen, 2012).
They are considered as artefacts, possibly due to very thin ice layer, small and local ice
aggregated crystals or impurities (Proksch et al., 2015). Signals were then resampled at
1.25 mm. Using the relationships established by Proksch et al. (2015) between SMP and
respectively density, correlation length and SSA, we calculated the detailed profiles of
these parameters in the snowpack. Example of SMP-derived profiles are shown in Fig. 1,
clearly illustrating the added-value of the high vertical-resolution of SMP profiles. The
SMP-derived correlation lengths (Lexp smp, Table 1) were averaged (one profile per
snowpit) and then vertically resampled by averaging data to 5 cm window sizes for

comparison with 5-cm scale of in-situ density and SSA measurements.

Baie James, 2015-02-18: SP3
BN manual measurement W SMP measurement
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Temperature Density SSA Correlation
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Fig. 1 Typical Subarctic snow profiles of temperature, density, SSA and correlation length.
Blue lines are the manual in-situ profiles (each 5 cm in this case), while orange lines are
from SMP measurements. For the correlation length: Lpebye is in blue, and Lexp smp is in
orange (see definitions in Table 1). This snowpit is from the James Bay area, in

northeastern Canada (see Table 2).

3.3 Radiometric measurements

3.3.1 Snowpit bulk approach

Microwave brightness temperature (Tg) measurements were acquired at 89, 37, 19 and
10.65 GHz in both vertical (V-pol) and horizontal (H-pol) polarizations from a height of
approximately 1.5 m above the ground with PR-series SBRs from Radiometrics
Corporation© (the 10.67 GHz SBR is hereafter noted as 11 GHz for simplicity) (Table 3).
The SBRs were put on a sled towed by a snowmobile. All measurements were acquired at
an angle of 55°, except for 89 GHz (nadir and 55°). The footprint of the 55° measurements
at the snow surface varies from approximately 0.65 m x 0.14 m to 0.16 m x 0.05 m

depending on the beam width (Table 3).

Table 3 Specification of the portable surface-based radiometer (SBR) used (Radiometrics
Corporation©).

PR-

1065* PR-1900 | PR-3700 | PR-8900

Center frequency 10.65 19.00 37.00 89.00

(GHz)
IF Bandwidth**
150 475 475 950
(MHz)
Integrating time (s) 10 — 2 500 msec
Resolution (K) 0.1 to 1 K; dependent on integration time

(0.5 K for 200 msec integration time)

3-dB beam width g | 6 S

Corrugated circular horn behind a phase
correcting dielectric lens

Horn antenna

*Noted 11 GHz in the text.

** Intermediate Frequency (IF) bandwidth, equivalent to the full width at half maximum
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(3 dB bandwidth).

3.3.2 Isolated slab layer experiment

To better characterize the interaction of microwaves and snow microstructure, we
performed the experiments suggested by Wiesmann et al. (1998) by sampling
homogeneous slabs of natural snow extracted from the snowpack. Each slab sample of 10
to 25 cm thick was cut from the snowpack with a metal plate and carefully extracted, to
conserve the snow structure. The sample was then put on a microwave-transparent 3-cm

thick Styrofoam sample holder (Fig. 2).

(@) ®)

Fig. 2 Photos of the isolated slab experiment: a) extraction of the homogeneous slab from
the snowpack; b) slab stored in a Styrofoam box in the field of view of surface-based

radiometers.

Radiometric measurements were immediately performed after slab extraction at a 55°
incidence angle in two successive steps: 1) Tg measurement (H-pol and V-pol) with the
slab put on a metal plate (reflectivity ~ 1); 2) T measurement with the slab put on a black-
body (absorber with null reflectivity) at the ambient temperature. The snow slab and
absorber temperatures were measured during the experiment. After measuring each slab,
we also estimated the environmental and sky conditions by reproducing the same set of
measurements without snow in the Styrofoam box. We validated that the transmissivity of
Styrofoam can be assumed to be very close to one. We also performed direct nadir sky
radiometric measurements at the beginning and the end of each experiment day of the field

campaigns. Reflected sky Tp and direct measured sky T are in agreement (not shown).
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This allowed us to validate that the reflectivity factor of the metal plate under the Styrofoam
box is closed to 1. The two sets of slab Tg measurements (with and without snow at nearly
the same time and under the same fixed geometry) in each polarization H-pol and V-pol
over the absorber and the reflective plate were used to retrieve the snow correlation length
(noted Letr, Table 1) that minimizes the RMSE between measured Tg and simulated Tg in

the SMRT IBA-Exp configuration.

The snow slab microstructure parameters were then estimated by averaging a series of two
to four measurements of SSA and density, and at least five SMP measurements over the
extracted slab. Low standard deviations of these parameters were taken as a criteria of slab
homogeneity. Unfortunately, slabs occasionally cracked during handling. Even if we
verified that this does not have a significant effect on measurements, we recorded a quality
index for each slab. Uncertainties in this experimental setting are discussed in the result

section.

3.3.3 Surface-based radiometer calibration

The radiometers were calibrated before and after each field season using ambient
blackbody (+20° C) and cold (liquid nitrogen) reference targets. In the worst case, the
measurement error for the calibration target was estimated at 2 K (liquid nitrogen and
blackbody at ambient temperature reference). Moreover, direct nadir sky radiometric
measurements were acquired each experiment day in order to check the calibration

stability.

The atmospheric downwelling Tg reflected by the snow surface to the radiometer were
modeled using the millimeter-wave propagation model (Liebe et al., 1989) implemented in
the Helsinki University of Technology (HUT) snow emission model (Pulliainen al., 1999).
The atmospheric model was driven with the air temperature and moisture of the 29
atmospheric layers above the surface from the North American Regional Reanalysis
(NARR; Mesinger et al., 2006) (Roy et al., 2012) for the date of measurements. We show
that the atmospheric downwelling Tg is well correlated to the total precipitable water

(PWAT) given by the NARR data (Fig. 3). We used these relationships for estimating
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atmospheric downwelling Tg values for each site and period of snow Ts measurements.
All sites are in open areas, far from forest canopy if present in the surrounding (SIRENE,

Bay James and NEIGE-FM sites, see Table 2).

~~~
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Fig. 3 Correlations between the atmospheric downward brightness temperature and the
total precipitable water (PWAT, in mm) for each frequency used: 11 GHz (red), 19 GHz
(blue), 37 GHz (black) and 89 GHz (green). NARR-derived PWAT values are for a large
dataset of atmospheric conditions over northern Canada and for several years in winter

period.

3.4 Snow Microwave Radiative Transfer Model (SMRT) configurations

The SMRT v1.0 code (Picard et al., 2018) can be run in different configurations according
to different snow microstructure parameters considered as inputs, different electromagnetic
theories and radiative transfer models. In this study, we considered the three configurations

summarized in Table 4.
The configurations are based on two representations of snow microstructure, sticky hard

spheres (SHS) and exponential correlation length parametrization. Moreover, we

considered two electromagnetic theories based on the Dense Media Radiative Transfer
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theory with Quasi-Crystalline Approximation-Coherent Potential (QCA-CP) short range
(noted DMRT-SHS) (Tsang et al., 1985; Picard et al., 2013) and the Improved Born
Approximation (noted IBA-SHS and IBA-Exp) theory (Métzler, 1998). Only the DMRT
QCA-CP short range was considered here to be able to compare with our previous DMRT-
ML data from Royer et al. (2017) and Larue et al. (2018). We tested (not shown) that results
based on SMRT-SHS configuration and DMRT-ML are similar. For the IBA
configuration, we considered both SHS and exponential correlation length parametrization
of the microstructure (Table 4). In these three cases (DMRT-SHS, IBA-SHS and IBA-
Exp), the discrete ordinate and eigenvalue (DORT) method is used to solve the radiative
transfer equation through multi-layered snowpacks with a maximum of 32 streams in the
most refractive layer. Details about all these options are described in the papers given in

Table 4 and summarized by Picard et al. (2018).

For IBA-Exp configuration, two sources of inputs can be considered for the correlation
length estimates: a) the Debye relationship based on snowpit SSA and density
measurements (Lpebye , EqQ. 3b); or b) the SMP measurements as illustrated in Fig. 1.
However, in this study, the Lexp smp were not used for retrieving Ts, since SMP calibration

problems were not yet solved.

For each snow model configuration, soil permittivity and roughness were derived from our
previous studies (Montpetit et al., 2018) based on the rough soil reflectivity model from
Wegmiiller and Mitzler (1999) model. Soil reflectivity uncertainty could be important at
low frequencies (typically at 11 GHz) according to the state and type of surface beneath

the snow (see the sensitivity analysis (ATg) discussion in Roy et al., 2016).
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Table 4 Snow parameters and electromagnetic models considered in the Snow Microwave

Radiative Transfer Model (SMRT) configurations (see Picard et al., 2018).

DMRT-SHS | IBA-SHS IBA-Exp
Exponential :
microstructure
Sticky Hard Spheres : Spheres defined desc.n}llatec(iiby .
Snow microstructure by their radius (R, = > ) and their s k)
parameterization O " picexSSA correlation length
stickiness () computed by Debye
relationship (lpepye =
1 Psnow
PiceXSSA (1 B Pice ))
Other physical
parameters to Density (Pspow ), Temperature (T)
describe snowpack
Electromagnetic DMRT-QCA CP }
model (Tsang et al., 1985; IBA (Mitzler, 1998)
Picard et al., 2013)
4. Results

4.1 Correlation length analysis

The correlation length is difficult to estimate and depends on the way we approximate this
parameter as well as on the instrument used as discussed in Section 2. In this section, we
use the snowpit measurements (19 different pits, Table 2) to quantify the difference

between the correlation length definitions.

From micro-CT measurements, Krol and Lowe (2016) showed that Lexp = 0.794 Lciomo,
meaning that there are differences according to the parameter definitions. Moreover, such
relationship varies with grain type. For depth hoar grain, this relationship is better defined
by Lexp = Lcwomo (from the Fig. 3a in Krol and Lowe, 2016). Also, Lcpebye differs from

direct micro-CT estimates (Martin Schneebeli, SLF, Davos, personal communication).

An alternative for estimating the correlation length is to use the Debye relationship, which

is easy to derive from in-situ snowpit measurements of SSA (IRIS) and density (Cutter).
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The variations of the Debye correlation length (Lpebye, Eq. 3b) are illustrated with SSA and
density variations in Fig. 4. Lpebye 1s mainly driven by SSA in Arctic and Subarctic snow
(low correlation length for high SSA, e.g. small grain size), modulated with the density for

low SSA (large grain size).
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Fig. 4 Relationship between SSA (m? kg') and snow density (kg m™) for each range of
Lbebye variation (color). Black dots are from our database (1386 values). Typical mean SSA
and density values of each type of snow (from Domine et al., 2007) are shown with standard
deviation. The logarithmic SSA-Density(p) relationship (lines) are from our data (grey
line) : SSA = —17.65In(p) + 118.07(p in kg m=3, R? = 0.09) and from Domine et al.
(2008) (black line) : SSA =-30.82 In(p x10-%) —20.596 (p in g cm™, regression based on
297 selected coupled SSA-density dataset from Domine et al., 2008, R? with our data is
0.09).

Another approach to estimate the correlation length is to use the SMP that can be related

to the correlation length as shown by Proksch et al. (2015). We compare the mean SMP-
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derived correlation length (Lexp smp) resampled at the 5 cm resolution to Lpebye in Fig. 5

using all corresponding SMP and snowpit measurements over the dataset.
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Fig. S SMP-derived correlation length (Lexp smp) resampled at 5-cm resolution vs Lpebye
(see definitions in Table 1) for each snowpack layer. Red points correspond to depth hoar
(DH) grains, including open circle from the slab experiment and closed circle for DH layer
from snowpit experiment. Black points correspond to all other snow type. The dotted line

corresponds to the linear regression fit: Lexp smp = 1.08 Lpebye (R?>=0.33, N=392).

The scatter plot in Fig. 5 shows a good agreement between both types of measurements
(significant linear correlation) but with a large scatter, particularly for depth hoar (DH)
snow type (red points in Fig. 5). DH grains have very little cohesiveness and form a fragile
snow structure that is destroyed by inserting the density cutter and is easily broken in
contact with SMP (very low penetration force compared to other snow structures having
the same density). This leads to less accurate measurements for both in-situ snowpit

(density and SSA) and SMP measurements and could explain part of the scatter in Fig. 5.
There are also some calibration issues in the SMP retrievals. In this study, we used the

SMP V4 device and the Proksch et al. (2015) equations which were developed from SMP

V3. We also saw discrepancies when comparing SMP-density retrievals with cutter-density
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measurements (not shown). It seems that in version 4, a small change in the A/D conversion
of the force signals in relation to the previous SMP version used by Proksch et al. (2015)
could generate changes in the retrieved structural element needed for density, SSA and
Lexp smp retrievals based on micro-computed tomography (u-CT) analysis (Proksch et al.,
2015). Thus, in the following, we did not further analyze the retrieved Lexp smp data for

microwave simulations.

The last correlation length studied in this paper is the one derived from the microwave
radiometric approach. Mitzler (2002) has considered, for microwave transfer through the
snow, a relationship of the form: Lexp = 0.75 Lcwomo (using stereology, which is close to
micro-CT in reading SSA). In the following sections, using our datasets, we examine the
correlation lengths that minimize simulated (SMRT) and measured Tg based on Lpebye

measurements.

4.2 SMRT brightness temperature simulations driven with snowpit measurements

We compare simulated T using the SMRT model based on Lpebye as input in Improved
Born Approximation (IBA) configuration (noted as IBA-Exp) with the SMRT model based
on density and SSA-derived optical radius inputs in the Sticky Hard Sphere approach
(SHS) in two different configurations: DMRT-SHS and IBA-SHS.

4.2.1 Simulation optimization

For each simulation, we showed that the scaling factor (1) (for the DMRT-SHS
configuration, corresponding to the snow stickiness parameter at high frequencies) and the
scaling factor (k) applied to the correlation length (Eq. 4) must be adjusted to minimize the
root mean square error (RMSE) between simulations and measurements. Fig. 6 illustrates
the RMSE variations with « for the IBA-Exp configuration and for Arctic snow. Combined
H-pol and V-pol are considered here for the minimization. The minimum RMSE values
can be clearly identified, except at 10.65 GHz. This may be explained by the fact that the
Tg are mainly driven by soil emission at this frequency and are less affected by snow. At

low frequencies, T and x adjust mainly soil parameters uncertainties (roughness,
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permittivity) while at high frequencies, they adjust mainly snow microstructure
uncertainties (grain size, correlation length and stratigraphy). Nevertheless, the same
notation is used for T and x despite having different meanings. All the t and « values
obtained for the different configurations are summarized in Table 5 for Arctic and
Subarctic snow types. Results show that the T scaling factor converges toward the minimum
settled value of 0.1 as suggested by Liang et al. (2008) (see the discussion in Picard et al.,
2018). The optimized x factor appears more variable: k decreases when the frequency
increases and we note that Karciic > Ksubarctic that could be explain by thicker layer of depth
hoar in Arctic than in Subarctic snowpack (Table 5). We verified that the low retrieved k
values, from 1.25 to 1.71, are significantly different than 1, i.e. that k=1 gives significant
larger RMSE than the optimized value (difference > 10 K, not shown), in agreement with
previous experiments (Montpetit at al., 2013). At 89 GHz, the optimization does not
converge when using the DMRT-SHS configuration (Table 5). At this frequency, only the
upper layers of the snowpack contribute to the outgoing emission. No convergence means
that, at 89 GHz, the apparent grain size appears generally too large making the
electromagnetic assumptions for SHS QCA-CP short range invalid (Picard et al., 2013).
No 89 GHz simulations with DMRT-SHS were therefore made for this study. Note that
this scaling factor could also compensate for different uncertainties in snow measurements
(spatial variability, sensor calibration,...), as well as uncertainties in the soil model used at

low frequencies.

Despite the SMP calibration issues, we did some preliminary tests to estimate k when using
Lexp smp as inputs. It is interesting to observe that ksmp seems slightly lower than the values
given in Table 5, possibly meaning that Lexp smp, scaled from p-CT data (Proksch et al.,
2015) needs to be less adjusted (ksmp closer to 1) than when using snowpit inputs (SSA,
density and Lpebye). This aspect will be further analyzed in a forthcoming paper when well

calibrated data will be available.
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Fig. 6 Variation of RMSE values with the scaling factor k applied on the correlation length
(Eq. 4) to minimize the RMSE between IBA-Exp simulated and observed Tg at the Arctic
sites, and for different frequencies. The k values at the minimum RMSE are given in the

figure and in Table 5.

Table S The scaling factors T and « that minimize the RMSE between simulated and
measured Tg at each frequency and for each model configuration and type of snow (Arctic
or Subarctic). Inputs are SSA IRIS and density Cutter for SHS configuration and
density Cutter and Lpebye for IBA-Exp configuration. “X” means that there was no
convergence (DMRT-SHS at 89 GHz). Note that T and k have not the same meaning

according to the frequency (see text, section 4.2.1).

Frequency (GHz)
Model Coefficient Zone

10.65 19 37 89
arctic 0.1 0.1 0.11 X

DMRT-SHS T
sub-arctic 0.1 0.1 0.1 X
arctic 0.1 0.1 0.1 0.1

IBA-SHS T
sub-arctic 0.1 0.1 0.1 0.1

arctic 2.38 1.71 1.39 1.14
IBA-Exp K

sub-arctic  2.02 1.36 1.25 0.96
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4.2.2  Model comparison

All the following results presents simulations with the scaling factor t or k applied. Fig. 7
(Normalized Taylor diagram) and Fig. 8 (scatterplots) compare the sinulated and measured
Tg. Table 6 summarizes the statistical results (RMSE and Bias). Results show that for both
Arctic and Subarctic snow types, the IBA-Exp model configuration provides the best
results with lower RSME values at different frequencies (Table 6). The use of IBA-Exp
also provides improved results when compared to those obtained by Roy et al., (2016)
Larue et al., (2018) , Royer et al., (2017) and Kontu and Pulliainen (2010) for subarctic
snow (from 1.5Kto4 Kin 11 GHzH; 7K to 12K in 19 GHz H and V; 2 K to 47 K in 37
GHzH and V;and 3 Kto 17 K in 89 GHz H and V). Few results were published for typical
Arctic snow analysis. Derksen et al. (2012) suggested an RMSE between observed and
simulated (using HUT model) Tb for the Arctic fen site at Churchill, Manitoba, Canada in
the range of 21 to 34 K at 19 V to 37 H GHz. Saberi et al. (2017) compared airborne-based
Tb V 37 GHz observations over the Canadian Arctic Eureka site against DMRT-ML
simulations showing linear correlation of 0.88 for depth hoar formation simulation (11
points) and 0.61 for wind slab development simulation (27 points). At 37 GHz where snow
microstructure has a large impact on the radiative transfer, the Subarctic snow RMSE is of
33.4, 20.4 and 18.2 K, respectively for IBA-SHS, DMRT-SHS and IBA-Exp, while for
Arctic RMSE, we find similar slightly higher errors with 35.6, 26.9 and 22.0 K (Table 6).
The IBA-Exp gives also the lowest bias for both Subarctic and Arctic snows (Figs. 7 and
8 and Table 6). For both SHS configurations, DMRT-SHS appears slightly better than IBA-
SHS configuration, which is surprising because Arctic and Subarctic snowpacks always
include layers with coarse grains (depth hoar) and the DMRT-SHS make use of the QCA-
CP short range assumption which is valid for small grains only.

The RMSE between simulated and measured Ty based on stickiness adjustment (Table 6)
or based on the ¢ scaling factor (not shown) are of the same order. In the following, we
thus do not duplicate the approaches (k and ¢ optimization).

The scatterplots in Fig. 8 show the behaviors of the simulations against the variability of
measurements (correlation seen in the Taylor Diagram Fig. 7). The coefficients of
determination (R?) are slightly better with the IBA-Exp configuration at 37 GHz (near 0.5

to 0.7 for Subarctic snow according to the frequency), but this is not the case for the Arctic
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snow (similar R? between model configurations at 19 and 37 GHz). However, the slope of
the regression appears similar for DMRT-SHS and IBA-Exp, resulting from a slight over-
estimation of simulations for low Tg with IBA-Exp (Fig. 7), which is less marked for
DMRT-SHS.

Results at 89 GHz also show significantly improved simulations with the IBA-Exp
configuration compared to IBA-SHS only, in both Subarctic and Arctic snows. RMSE and
bias, respectively of 7.2 and 3.1 K for Subarctic snow and of 16.8 and 0.5 K for Arctic
snow, appear better compared to lower frequencies in all cases. The correlations based on
IBA-Exp configuration are also stronger at 8 GHz than at lower frequencies (R? of 0.71

with a slope of 0.86 for Arctic snow).

Normalized Taylor Diagram Normalized Taylor Diagram
Arctic Sub-arctic

0.1 0.2

15
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Fig. 7 Normalized Taylor diagram to compare simulated Tg data to measurements from
Arctic snow (left) and Subarctic snow (right) showing normalized standard error (Y
axis), correlation (angle axis) and normalized RMSE (X axis). Reference value
(measurement) corresponds to 1.0 for the three variables. Data are from simulations
with DMRT- SHS (blue), IBA-SHS (black) and IBA-Exp (brown) at 10.7 GHz
(squares), 19 GHz (rounds), 37 GHz (triangles) and 89 GHz (diamonds) at horizontal
polarization (empty symbol) and vertical polarization (plain symbol), for a viewing

angle of 55°. SHS and IBA configuration simulations are scaled with factors given in
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Table 5. The more the points are near 1.0 (X axis) respectively for each variable, the

better the results.

DMRT-SHS IBA-SHS

HoOoH B B N N NN
N A O ® O N B O
O © © © © o ©o ©o

Simulated Brightness temperature (K)
Simulated Brightness temperature (K)
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e 10.65 GHz v H polarization e sub-arctique * 10.65 GHz e 89.0GHz e sub-arctique
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Fig. 8 Scatterplot of simulated Tg with respect to observed Tg at 11, 19, 37 and 89 GHz

(colors) for horizontal polarization (triangle) and vertical polarization (round), for

Arctic snow (open symbols) and Subarctic snow (plain symbols) and for DMRT-SHS

(upper left), IBA-SHS (upper right) and IBA-Exp (bottom left) model configurations.

SHS and IBA configuration simulations were scaled with factors listed in Table 5.

Statistics are summarized in Table 6.
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Table 6 RMSE and bias between simulated and measured Tg for Arctic and Subarctic snow
types, at four frequencies (polarization H and V combined), viewing angle at 55° and for 3
different model configurations. Each configuration was optimized following adjustment

listed in Table 5. Bold highlights best values for each frequency. X means no convergence.

| Frequency (GHz)| | 11 | 19 | 37 | 89 | [ 11 | 19 | 37 | 89
Score RMSE (K) || BIAS (K)
Zone Configuration
IBA-Exp 13.31/10.83|18.21| 7.20| |-1.97| 2.16| 3.68| 3.06
Subarctic|  IBA-SHS 13.96|14.71[33.43| 8.01| | 1.43| 9.32/28.03| 4.60
DMRT-SHS 13.73| 12.85[20.40| x 1.63| 6.26| 6.11] x
IBA-Exp 18.93]21.12]22.03]16.83| | 6.25] 8.32 | 0.67 | 0.49
Arctic IBA-SHS 19.17[25.97]35.64(22.83 | | 8.35 [21.78(28.26] 16.08
DMRT-SHS 19.33 [24.05(26.92] x 822(17.80] 739 | «x

Overall, the IBA-Exp configuration, based on the exponential correlation length parameter
for the snow microstructure and the IBA electromagnetic theory, improves the simulation
of Ts compared to the sticky hard sphere (SHS) configuration. These observations are the
same for the two contrasted types of snow: i) Subarctic snowpack having higher snow
depth, higher density in the bottom and with a marked gradient between grain size from
the top (small grain) to the bottom (larger grain size, with possibly depth hoar layer); ii)
and Arctic snowpack, with low snow depth (typically 40 cm) and mainly two layers, a hard
wind-slab on the top (high density and small grain size), and a hoar layer at the bottom
(low density and large grain size). In these IBA-Exp simulations, we used the measured

snowpit Debye correlation length and density Cutter as inputs.

4.3 Isolated slab layer experiment

In the previous section, we showed that at high frequency (typically 37 and 89 GHz), the
K factor, defined by the ratio between the retrieved microwave correlation length (Lesr) and

the Debye’s correlation length (Lpebye), & = Lefr / Lpebye, varies with the type of snow,

Arctic or Subarctic (Table 5). In order to explain the observed variations, we analyze in
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this section the results derived from Ts measurements made on homogeneous slab layers
isolated from the snowpack and put successively on a black body and on a metallic plate
playing the role of microwave mirror. This approach allows us to analyze the snow
emission for a given snow microstructure (density, SSA and correlation length), and also
without layering interactions between the different snow layers that could be affected by
successive attenuation and/or multiple scattering processes through the snowpack. This
experiment aims thus to determine if « is related to the SSA and/or density. Because the
above results showed that the best retrievals are obtained with the IBA-Exp configuration,
only this model configuration is considered in the following. Moreover, for some samples,
measurement errors were possibly generated by slabs that were too thin compared to the
wavelength considered, particularly at low frequencies. We limited the analysis to 89 and
37 GHz, in order to focus on snow influence and avoid possible effects of box contributions

(see discussion in section 5).

The Fig. 9 compares the correlation lengths derived from microwave (Lesr) and snow slab
(Lpebye) measurements. Lesr 1s defined as the correlation length that optimizes the Ts
simulations at 89 GHz (Figure 9a) and at 37 GHz (Figure 9b) for the IBA-Exp
configuration. Results at 89 GHz show a good agreement with a significant regression line
of Letr = 1.21 Lpebye (R? = 0.73, N = 69). This confirms first that a scaling factor k = 1.21
on the Debye correlation length is needed to optimize the Ty simulations. Secondly, for
this dataset, the snow types (color symbols in Fig. 9: grain size and types of grains defined
using micro-photography of grains, Royer et al., 2017) do not exhibit specific pattern for
any particular type of grain. In other words, the factor k seems neither correlated to SSA

nor to density of the slabs.
At 37 GHz, the measured relationship is Ler = 1.68 Lpebye (R? = 0.34), but with larger

scatter than for 89 GHz. As observed for snowpit experiments, k at 37 GHz is higher than
k at 89 GHz (Table 5) (see Discussion).
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Fig. 9 Relationship between microwave-retrieved correlation length (Letr) at 89 GHz (a)
and 37 GHz (b) and the Debye correlation length (Lpebye) (see Table 1 for definition) of
each extracted snow slab. The slabs are characterized by the type of snow grains following
the International snow classification (Fierz et al., 2009) (color symbols: DF:
Decompositing and Fragmented precipitation particles; DH: Depth Hoar; FC: Faceted
Crystals; MF: Melt Forms; PP: Precipitation Particles; and RG: Rounded Grains). The
dotted red line corresponds to the linear regression (R?>=0.73 at 89 GHz and 0.34 at 37
GHz).
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5 Discussion

The scaling factor k = Lefr / Lpebye appears to depend on the type of snow and with
frequencies which potentially indicate a deficiency of the electromagnetic theory. We
examine these two points in this section. All the k values for both experiments (slab and
snowpits) are summarized in Table 8 for 89, 37 and 19 GHz. The retrieved values over
multilayered snowpack change depending on Arctic and Subarctic snow types, from 0.96
to 1.71. We observed that Karctic > Ksubarctic (Table 8). One hypothesis is that these observed
changes could result from differences in snowpack stratigraphy. Arctic snow is typically
characterized by a shallow snow cover with high density and small grain size on the top
(wind slab) and low density and large grain size at the bottom (depth hoar) (Sturm et al.,
1995; Domine et al., 2018; Rutter et al., 2019), while Subarctic snowpacks are typically
characterized by greater snow depth (~1 m) with increased compaction near the bottom,
generally without wind slab and with low density at the top (see also Derksen et al., 2014).
The fact that Arctic snowpack generally exhibits more contrasted stratigraphy than
Subarctic snowpack could explain that Karctic > Ksubarctic @s a result of different radiative
transfer mechanisms in different stratified mediums. Differences in « could also be due to
differences in depth hoar layer properties between Arctic and Subarctic snow. We tested
this hypothesis by comparing, in Fig. 10, the grain size distribution from depth hoar SSA
measurements in bottom layers of Arctic and Subarctic snowpacks. The observed range of
variation is in agreement with the range of depth hoar SSA values provided by Domine et
al. (2007) and shown in Fig.4. Results show a slight but significant difference in the
observed distribution with a mean Arctic SSA of 11.5 + 3.3 m? Kg! (SSA mode of 9.6 m?
Kg!) statistically different than a mean Subarctic SSA of 12.9 + 3.7 m? Kg! (SSA mode
of 12.6 m? Kg!) (Fig. 10). This observed Arctic — Subarctic difference in depth hoar size
is in agreement with that observed by Derksen et al. (2014) (estimation derived visually
from field microscope): higher Arctic depth hoar size compared to Subarctic depth hoar
size). Such differences in depth hoar size could possibly explain changes in k values (Table

8).
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Fig. 10 Probality histogram of depth hoar SSA for two types of snow: Arctic (in blue)
(160 points) and subarctic (in orange) (289 points).

The slab experiment approach, which was reproduced from the original Wiesman et al.
(1998) experiment, allows measurements over homogeneous snow layers analyzed
independently from interactions between layers. However, this experiment is difficult to
carry out in the field. The measurements collected appear to be noisy and affected by
different sources of error that probably stem from the experimental protocol and external
factors. Among them, one can mention the environmental contributions from the
surroundings that could contribute to the signal measured from the slab. Also, possible
misalignment of the antennas with regards to the slab position could also generate noise
and uncertainty. Ultimately, one hypothesis is that boundary layer effects within the
Styrofoam box where the snow slab is stored can generate multiple reflections. At last, the
limited size of the box weakens the assumption of the ideal infinite plate. Quantification of
these errors needs further investigations with improved experimental setting.

Despite the described difficulties, results from the slab experiment show that the « factor
is needed to optimize the TB simulation based on IBA-Exp configuration and appears to
be independent from SSA and density variations. Also, for a given frequency, Kslab > Ksnowpit
for both snow types, Arctic and Subarctic, could be in apparent contradiction with the

previous hypothesis on the stratigraphy effect (Karctic > Ksubarctic) and on the difference in
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depth hoar SSA distribution for Arctic vs Subarctic snow. A larger number of slab

experiments is necessary to better state on these variations.

Table 8 Summary of relationships between microwave retrieved correlation length (Ler)
and snowpit data (Lpebye) for different experiments (slab and snowpit) and three

frequencies, 89, 37 and 19 GHz.

Type of Slope
Experiment | Frequency b Equation Reference
snow
Ler =k LDebye
89 GHz 1.21 . .
Slab 37 Gz 168 This study, Fig. 9
Subarctic 0.96 .
89 GHz Arctic L 14 This study, Table 5
Dome C 0.80 G. Picard, Unpub.
. 37 GHz Subarctic 1.25 :
Snowpit Arctic 139 This study, Table 5
Dome C 0.75 G. Picard, Unpub.
19 GHz Subarctic 1.36 .
Arctic 171 This study, Table 5

This k range also differs from the value retrieved over Dome C, in Antarctica, where this
factor is 0.8 at 37 GHz and 0.75 at 19 GHz (not shown here, based on in-situ data from
Picard et al., 2014). These differences are in agreement with previous studies based on the
grain size scaling factor (¢) analysis used to fit the measured Tg, instead of the k factor.
The ¢ factor was also found to be very different for seasonal snow compared to Antarctic
snow having small grains and dense thick layers (Royer et al., 2017; Brucker et al., 2011).
Note also that depending on how the correlation length is defined (see Table 1), derived
values can be different. Matzler (2002) suggests for example that Letr = 0.75 Lciomo based
on micro-CT measurements, close to the relationship from Krol and Lowe (2016): Lexp =
0.794 Lciomo (see definition in Table 1).

The observed variability of these factors with snowpack types means that density and SSA
are not sufficient to appropriately characterize snow microstructure for microwave
modeling purposes, and that a third unknown parameter could be needed. Leinss et al.

(2019) also discussed this aspect suggesting to consider the snow anisotropy. A more
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serious issue is that k and ¢ factors vary with frequency. As discussed by Lowe and Picard
(2015), Krol and Lowe (2016) and Picard et al. (2018), these factors should be geometrical
factors, linked to the problem of relating the microstructure parametrization (grain optical
diameter and shape, stickiness or exponential autocorrelation function) with microwave
scattering functions based on different electromagnetic models (Rayleigh, DMRT-QCA-
CP short range or IBA in our case). These geometric factors should not depend upon the
frequency because this dependency is in principle predicted by the electromagnetic model
(IBA, DMRT, ...) along with the microstructure model (SHS, EXP, ...). Our results suggest
that further works are needed to describe snow microstructure (e.g. for depth hoar) and to
validate the existing electromagnetic theory. A possible issue is that IBA and DMRT
theories have only been shown to be valid for moderate densities, lower than 300 kg m™
(Liang et al., 2008; Picard et al., 2018). The understanding of x variability is still under

investigation.

6 Conclusion

To improve passive microwave simulation of Northern snowpack (Arctic and Subarctic),
this paper focuses on two mains aspects: 1) determining the best theories in the radiative
transfer model, and determining the optimal input parameters for snow microstructure
characterization. One issue is that differences in parameterization appear when different
variables are used, such as density, SSA and correlation length. The latter can be derived
from the Debye relationship, microcomputer-tomography or, as suggested, from
micropenetrometry (SMP). Moreover, Arctic and Subarctic multi-layered snowpacks have
very different stratification and snow characteristics that could generate large differences
in emitted brightness temperatures (Tg). From a broad set of coincident snow in-situ and
microwave surface-based (Tg) measurements acquired over several years in numerous
locations across the Canadian Arctic and Subarctic areas, it appears that the IBA-Exp
configuration from the Snow Radiative Transfer Model (SMRT) yields the lowest RMSE
between simulated and measured T, i.e. the Improved Born Approximation (IBA) using
the exponential correlation length (Exp) as input for snow microstructure. However, we

show that the results vary depending on how the correlation length is obtained from in-situ
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measurements. The correlation length defined by the Debye relationship (Lpebye) based on
classical in-situ snowpit data (using density Cutter and SSA_Iris measurements) differs
from the correlation length directly retrieved from micro-CT and from SMP-derived data
for microwave simulations. This is an important finding highlighting the need to scale
measured Lpebye for Ts simulations. We show that a scaling factor, noted «, applied on
Lpebye significantly reduced the RMSE in Ts IBA-Exp simulations. The « values increase
with frequencies from 1.14, 1.39 and 1.71, respectively at 89, 37 and 19 GHz for the Arctic
snow, and also for Subarctic snow (0.96, 1.25 and 1.36 respectively to the frequency). We
show that these values are significantly different from 1. The scaling factor on Lpebye
needed for microwave analysis is confirmed by another original independent result based
on radiometric measurements over homogeneous snow slab extracted from the snowpack.
The correlation length retrieved from brightness temperature (Letr) is well correlated to
Lpebye as: Letr= 1.21 Lpebye at 89 GHz, thus with a slop k = 1.21 significantly higher than
1. This study brings new evidence that a more fundamental deficiency of the snow
microstructure parametrization for microwave simulations needs to be further investigated.
In summary, the best results are obtained by the IBA-Exp configuration with a correlation
length defining snow microstructure derived from density and SSA field measurement and
using Debye relationship scaled with a factor k > 1. Moreover, for low values of SSA (large

grain size), DMRT-SHS and IBA-SHS configuration are physically out of range.
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4.3 Complément d’analyse a I'article 2

Suite au travail effectué dans I'article qui montre de meilleurs résultats avec le mode
IBA-Exp du modeéle de fransfert radiatif SMIRT sur des données in situ en régions arc-
tique et subarctique, des simulations utilisant la paramétrisation de la microstructure
de la neige dérivée directement des mesures de SMP, ont été faites. Par rapport aux
données de mesures in situ réalisées sur des puits de neige, les mesures SMP (Snow
MicroPenetrometer) ont I’avantage de présenter une meilleure résolution verticale et
d’étre plus rapide & prendre sur le terrain. En effet, la résolution spatiale verticale des
mesures SMP (agrégées a 1.25 mm pour réduire le bruit de la mesure) est d’un ordre
de grandeur plus élevé que les mesures manuelles in situ (5 & 3 cm). De plus, le temps
nécessaire pour mesurer un profil est de quelques minutes contre entre 30 et 60 minutes
pour un puits de neige en région arctique ou subarctique telles qu’elles sont définies
dans I'article. L utilisation de mesures SMP a été testée afin de déterminer si elles sont
une option intéressante pour de décrire la microstructure et la stratification du man-
teau neigeux dans le cadre de simulations de températures de brillance.

Proksch et al. (2015) ont montré qu’il est possible de dériver la densité, la longueur de
corrélation (L.q, samrp) €t aussi la SSA des grains de neige & partir des mesures de |la
force de pénétration et de la distance entre les pics de résistance extraits du signall
SMP. Les relations permettant de lier les données de SMP & ces parametres de mi-
crostructure de la neige (densité, SSA et longueur de corrélation) ont été établies par
rapport & des données de microtomographie, qui peuvent différer des mesures in sifu.
De plus, les équations de Proksch et al. (2015) ont été calibrées avec la version 3 du
SMP, alors que la version utilisée dans cette étude est la la version 4. || apparait ainsi
nécessaire d’analyser nos mesures SMP établies avec les équations de Proksch et al.
(2015) relativement aux mesures in sifu.
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FIGURE 4.1 — Densité de la neige dérivée des mesures SMP en fonction de la densité
mesurées a I'aide d’un couteau a densité et régression linéaire entre les deux (pente :
1.02, R? : 0.57) () et SSA de la neige dérivée des mesures SMP en fonction de la SSA
mesurées & |'aide d’IRIS et régression linéaire entre les deux (pente : 0.64, R? : 0.49) (b).
Les points bleus correspondent aux puits de neige et les points oranges aux mesures
de I'extraction de couche.
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Les données de densité et de SSA de la neige issues des mesures SMP en fonction des
mesures manuelles colocalisees réalisées sur le terrain sont présentées sur la figure 4.1.
Ces mesures ont été réalisées pour les mémes puits de neige que dans I'arficle 2 pré-
senté mais sur un échantillon réduit de la base de données. Les résultats montrent des
courbes de régression significatives entre les deux types de données, avec une pente
de 1.02 et 0.64 respectivement pour la densité et la SSA. La dispersion des points appa-
rait relativement importante dans certains cas, et la SSA est sous-estimée par le SMP.
La figure 5 de I'article montre aussi que la relation entre la longueur de corrélation is-
sue des mesures SMP et celle calculée a partir des mesures manuelles de densité et
SSA avec la relation de Debye, bien qu’avec une dispersion importante des points, est
significative avec un pente de 1.08. Cependant, comme il a été discuté dans I'article,
la longueur de corrélation calculée avec la relation de Debye differe des mesures SMP
dérivées de mesures par microtomographe. Cela pourrait expliquer les différences ob-
servées, indépendemment du probléme de calibration. En conclusion, les données de
microstructure de la neige dérivées du SMP sont en bon accord avec les mesures in
situ, et avec I'avantage d’une bien meilleure résolution verticale des données et d'une
acquisition trés rapide. L'impact de I'utilisation de ces données sur les simulations des
températures de brillance de la neige (T'z) a été testé dans la suite de ce complément
d’analyse.

Pour les simulations de Tz, différentes configurations de paramétrage en tenant compte
de résolutions verticales moyennes variables & partir des parameétres SMP extraits & une
résolution de 1.25 mm ont été testées. Les simulations présentées ici ont été effectuées
avec des données SMP moyennées a 5 cm en utilisant les trois modes de modélisation
considérés : DMRT-SHS, IBA-SHS et IBA-Exp et sont comparées aux simulations effec-
fuées avec les données de densité issues de couteaux de densité, de SSA de la neige
issues de mesures IRIS et de longueur de corrélation dérivée avec la relation de Debye.
Les coefficients d’ajustement x et = optimisés pour les données dérivées de SMP sont
présentés dans le tableau 4.1.

TABLE 4.1 — Coefficients d’ajustement (x et ) ufilisés pour ajuster les simulations de Tz
pour les données issues des mesures SMP.

Fréquence (GHz) | 10.65 19 37
IBA-Exp (k) 1.83 125 1.12
IBA-SHS (1) 0.1 0.1 0.1

DMRT-SHS (1) 0.1 0.1 0.13

Il est intéressant de constater que, pour chague fréquence, le coefficient d’ajustement
x relatif aux mesures manuelles in situ est plus élevé que celui relatif aux mesures SMP
(valeurs de « manuelles de 2.02, 1.36 et 1.25, respectivement pour 10.65, 19 et 37 GHz,
voir article 2). Cette plus faible correction d apporter en utilisant les données SMP en
entrée du modéle (x plus proche de 1) pourrait signifier une meilleure paramétrisation
de la microstructure de la neige avec les mesures SMP qu’avec les mesures manuelles
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(couteau a densité et SSA IRIS) pour les simulations micro-onde.

Les diagrammes de dispersion présentés a la figure 4.2, pour un sous-ensemble de
données (25 snowpits) en région subarctique, montrent les résultats obtenus avec les
données SMP mis en évidence par des symboles pleins, par rapport aux simulations
faites avec les mesures manuelles in situ (symiboles ouverts). Les résultats montrent des
améliorations significatives & 37 GHz lorsque I'on considére les données SMP en entrée,
avec une réduction de la RMSE de 54 %, soit 16 K par rapport & 35 K & 37 GHz avec IBA-
Exp (fableau 4.2). Cependant, & 19 GHz, les résultats sont meilleurs avec les données
manuelles. A 10.65 GHz, I& ol la contribution du sol est importante par rapport & celle
de la neige, les résultats sont similaires pour les deux types de données de neige utilisés.
Les résultats montrent aussi qu’il N’y a pas de forte amélioration lorsque I’'on considére
une résolution de 1 cm au lieu de 5 cm pour les données dérivées de mesures SMP (non
montré ici).
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FIGURE 4.2 — Scatterplot des Tz simulées en fonction des Tz observées & 10.65, 19, et
37 GHz (couleurs) en polarisation horizontale (tfriangles) et verticale (ronds) pour les
simulations effectuées avec les données de mesures issues d’un couteau a densité et
de la SSA de la neige mesurée avec IRIS (symbole ouvert) et pour les données dérivées
des mesures de SMP (densité, SSA ou longueur de corrélation) (symboles pleins).
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TABLE 4.2 — RMSE et biais moyen entre les Tz simulées et observées pour les mesures
de la neige dérivées des mesures SMP moyennées a 5 cm (densité, SSA des grains et
Leyp smp) €t des mesures manuelles in sifu (couteau a densité et SSA issue de mesures
IRIS et Lpepye). Les résultats sont présentés pour 3 fréquences avec un angle d’obser-
vation de 55°et 3 différentes configurations du modéele SMRT. Plus la couleur verte est
forte, plus les erreurs sont faibles.

RMSE Biais moyen
Fréquence (GHz) | 10.65 19 37 10.65 19 37
IBA-Exp 25.32
SMP IBA-SHS 26.30
DMRT-SHS 25.94
IBA-Exp 25.93
Manuelles IBA-SHS 27.65 17.03 28.70
DMRT-SHS 24.69

Pour conclure, I'utilisation d’une alternative aux mesures effectuées sur des puits de
neige pour décrire la stratigraphie du manteau neigeux a été étudiée dans ce com-
plément a I'article 2. Les mesures SMP, acquises d plus haute résolution verticale et
avec un gain de temps significatif, permettent de réaliser des simulations de tempé-
ratures de brilance du manteau neigeux. Les résultats sont meilleurs qu’avec ceux
obtenus a I'aide des mesures manuelles & 37 GHz. Cependant, les équations utilisées
pour convertir les mesures de force de pénétration en densité, longueur de corrélation
et SSA de la neige formulées par Proksch et al. (2015) sont basées sur une ancienne
version du SMP par rapport & celle disponible & I'Université de Sherbrooke. Une amé-
lioration des résultats de simulation avec les données SMP serait probable en calibrant
de nouvelles équations plus adaptées a I'appareil utilisé. Cette calibration passe par
un nombre important de mesures colocalisées de microtfomographie et du SMP ufilisé,
difficile & mettre en oeuvre.
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Chapitre 5

Modélisation micro-onde
panarctique

Les deux chapitres précédant ont présenté la méthode utilisée pour simuler une neige
arctigue améliorée sur la zone panarctique entre 1979 et 2018 avec le modele SURFEX-
Crocus AC ainsi que la meilleure configuration du modéele SMRT pour simuler les émis-
sions micro-onde du manteau neigeux arctique. Ce chapitre a pour but de présenter
les résultats préliminaires d’un forcage de SMRT par les sorties de simulations SURFEX-
Crocus et de les comparer aux observations satellites micro-ondes. L' objectif de ce
forcage est de voir s’il est possible de valider I'amélioration apportée au modele AC
avec des observations satellitaires. L'avantage est de pouvoir réaliser cette analyse sur
I’ensemble de la zone arctique, |& ou il y a trés peu de stations au sol et ce, sur une
échelle d’analyse proche de celle des simulations (25 km). De plus, cette analyse vise
a explorer la possibilité d’une amélioration additionnelle du modéle par une approche
d’assimilation possible de ces observations de T dans le modéle (assimilation directe
des températures de brillance).

5.1 Introduction

La validation des simulations de manteau neigeux effectuées avec le modéle AC par
des observations de températures de brillance micro-onde est envisagée, car les Tp
micro-onde sont particulierement sensibles aux différentes propriétés du manteau nei-
geux (Saberi et al., 2017; Picard et al., 2014; Derksen et al., 2014). Cette approche
nécessite d’établir un lien entre les propriétés physiques du manteau neigeux et les
observations. Genthon et al. (2001) ont utilisé une approche basée sur des rapports de
polarisations et de gradient de fréquence afin de valider des simulations du manteau
neigeux effectuées avec le modele Crocus sur le Groenland. Leur démarche se base
sur les corrélations entre ces rapports calculés & partir de températures de brillance et
les propriétés physiques de la neige simulée. Les modeles de transfert radiatifs sont un
autre moyen de faire le lien entre neige et Ty (Picard et al., 2018; Royer et al., 2017;
Picard et al., 2013; Wiesmann and Mdatzler, 1999). Des simulations de températures de
brilance & partir des données de neige simulées par le modéle Crocus permettent
donc une comparaison directe entre simulations du manteau neigeux et observations
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satellitaires.

Dans le chapitre 3, I'amélioration des simulations du manteau neigeux a été réalisé a
partir d’'un changement de paramétrisation du modeéle SURFEX-Crocus. Cette amélio-
ration peut aussi se faire selon plusieurs approches d’assimilation (voir Helmert et al.,
2018). Parmi les différentes solutions d’assimilation possibles, une méthode consiste &
utiliser des observations satellitaires. Cependant, I'estimation des paramétres du cou-
vert nival (SD, SWE, densité) a partir des mesures de Ty micro-onde est difficile a ré-
soudre, car il s’agit d’un systéme sous déterminé (plus d’inconnues que d’équations :
température physique du manteau, hauteur, densité, taille et forme des grains, cohé-
sion, interface sol/neige, etc.) et aussi non bijectif : deux manteaux neigeux trés diffé-
rents peuvent générer une méme T’z (voir par exemple la relation entre la T et le SWE
par Matzler et al., 1982 et discuté par Rosenfeld and Grody, 2000; Derksen et al., 2010).
Takala et al. (2011) ont mis en place une solution avec le projet GlobSnow en utilisant
des observations de hauteur de neige pour contraindre I'estimation de I'équivalent
en eau de la neige. Cette approche présente néanmoins d’importantes erreurs pour
les régions du nord du Québec (Larue et al., 2017). Une autre solution de plus en plus
adoptée pour réaliser cette estimation est |'utilisation d’un modéle physique de neige
qui géneére les données d’entrée des simulations de températures de brillance, avec
un modeéle de transfert radiatif, puis d’appliquer une méthode de réduction de I'erreur
globale. C’est I'approche développée et validée par Larue et al. (2018a) qui montrent
que I'assimilation simultanée des températures de brillance dans 3 fréquences en po-
larisation vertficale (11, 19 et 37 GHz) permet de réduire le biais du modéele SURFEX-
Crocus de 71% sur 12 stations au Québec. L'expérience montre que plus la simulation
est proche de I'observation (avec un manteau neigeux le plus proche de la réalité
possible, voir ci-dessus), plus |'estimation des paramétres sera précise.

L' objectif de ce chapitre est de présenter une méthode permettant de simuler les émis-
sions micro-onde panarctiques de la neige issues des simulations SURFEX-Crocus et de
valider les résultats obtenus avec les observations satellitaires. Le but est de comparer
les simulations du manteau neigeux effectuées avec les modéles AC et Std et les ob-
servations de températures de brillance micro-onde pour deux dates : au début de
I’hiver et a la période du maximum de neige au sol. La valeur ajoutée d’un modéle de
neige mieux adapté aux conditions arctiques est discutée. L'étape suivante, d’assimi-
lation de donnée & I'échelle de |’ Arctique, dépasse le cadre de ce travail.

5.2 Méthode

La méthode utilisée ici s’appuie sur les résultats obtenus dans le chapitre 4 qui porte
sur les simulations micro-onde de la neige arctique avec le modele de transfert radia-
tif SMIRT. En raison du temps de calcul relativement long (10 h) pour une simulation &
I’échelle panarctique seules deux journées (le 1¢" janvier 2003 et le 15 mars 2003) ont
été étudiées ici.
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5.2.1 Modeéle de transfert radiatif

La paramétrisation du modeéle de transfert radiatif SMRT (Picard et al., 2018) utilisée
dans ce chapitre, et décrite dans le chapitre 4, est celle qui semble donner les meilleurs
résultats pour la neige arctique. La description de la microstructure de la neige rete-
nue est la description exponentielle, utilisée dans le modéle de transfert radiatif MEMLS
(Wiesmann and Mdatzler, 1999). Dans cette représentation, le milieu est décrit par une
fonction d’autocorrélation paramétrisée par une longueur de corrélation (décrit a la
fois I’espace entre les particules de neige et aussi leur taille) et approximée ici par
une loi exponentielle. Le modele électromagnétique choisi permettant le calcul des
coefficients d’absorption et de diffusion au sein du manteau neigeux est IBA (Mditzler,
1998). Enfin, pour la résolution de I’'équation du transfert radiatif, la méthode DORT est
utilisée. Les caractéristiques du modeéle appliqué dans ce chapitre, noté IBA-Exp (voir
chapitre 2), sont résumées dans le tableau 5.1,

TABLE 5.1 — Paramétrisation du manteau neigeux et théorie électromagnétique utilisée
dans les simulations avec SMRT

IBA-Exp
Exponential : microstructure décrite par une
Paramétrisation de longueur de corrélation issue de la relation
. 1 snow
la microstructure de Debye (Ipebye = 45— g7 (1 — 22222 )

pondérée par un facteur x

Autres paramétres

physiques pour Densité (psnow), Température (1), hauteur de
décrire le manteau chaque couche de neige (H)
neigeux
modéle

. . IBA (Md&tzler, 1998)
électromagnétique
Résolution de
I"équation du
tfransfert radiatif

méthode DORT (Discrete Ordinate Radiative
Transfer)

Réflectivité du sol Wegmuller and Matzler (1999)

sol gelé : Montpetit et al. (2018)

Permittivité du sol sol non gelé : Dobson ef al. (1985)

Le facteur « utilisé pour pondérer la longueur de corrélation varie en fonction de la fré-
qguence considérée. Les valeurs utilisées sont celles optimisées par Vargel et al. (2020)
(voir chapitre 4) : 2.38, 1.71 et 1.39 respectivement & 10.7, 18.7 et 36.5 GHz.

Le sol est représenté de deux facons différentes dans les simulations en fonction de si il
est gelé ou non. Dans les deux cas, la réflectivité du sol est représentée par le modele
de Wegmuller and Matzler (1999). La permittivité differe ensuite, dans le cas d’un sol
gelé, il s’agit de celle paramétrée par Montpetit et al. (2018). Dans le cas d’un sol non
gelé, il s’agit du modéle de Dobson et al. (1985) qui nécessite I' utilisation des quantités
de sable et d'argile dans le sol et de I'humidité, la température et la rugosité du sol
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(fixée A 1.9 x 1073 m d’aprés Montpetit et al. (2018)). Enfin, une correction atmosphé-
rique est appliquée en utilisant la relation entre la quantité d’eau précipitable présente
dans I'atmosphére et la contribution atmosphérique a la mesure satellite mise en évi-
dence par Vargel et al. (2020) (voir chapitre 4).

5.2.2 Données utilisées

Les données de neige et de sol utilisées afin de réaliser les simulations en micro-ondes
passives avec SMRT sont issues des simulations du manteau neigeux réalisées avec le
modeéle SURFEX-Crocus. Chague couche de neige du manteau neigeux présente dans
les sorties Crocus (nombre de couches variable avec un maximum de 10) est prescrite
au modele IBA-Exp avec ses valeurs de densité, température, épaisseur de la couche
ainsi que la taille des grains. Crocus fournit la SSA de chaque couche de neige. Celle-ci
est ensuite fransformée en longueur de corrélation en utilisant également les valeurs de
densité via la relation de Debye (voir chapitre 4). Etant couplé au modéle de surface
ISBA, le modeéle SURFEX-Crocus fournit €galement en sortie des données de tempéra-
ture et d’humidité du sol utilisées dans le cas d’un sol non gelé (dont la température
est supérieure a 0 °C). La description du sol en fermes de quantité de sable et d’argile
est, elle, issue des données ecoclimap (Masson et al., 2003) utilisées dans les simulations
Crocus.

Pour chacune des journées analysées (1¢" janvier 2003 et 15 mars 2003), les données
satellitaires utilisées pour comparer les données de neige issues des simulations AC et
Std aux observations micro-onde sont celles du capteur AMSR-E, & 10.7, 18.7 et 36.5 GHz
(Brodzik et al., 2016). Les données d’eau précipitable sont celles d’ERA-Interim.

Comme dans le chapitre 3, deux zones d’étude sont considérées pour la comparaison
des modeles AC et Std : la zone arctique (au-dessus de la limite des arbres) et la zone
subarctique (zone de taigaq, issue de la classe milieu forestier ouvert, i.e. avec moins de
40 % d’arbres).

5.3 Résultats

Les simulations d’émission micro-onde du manteau neigeux a I'échelle panarctique
permettent la création de cartes pouvant étre comparées aux observations satelli-
taires. La figure 5.1 présente un exemple du résultat de la simulation pour la fréquence
de 36.5 GHz, en polarisation verticale, pour les simulations issues des paramétrisations
AC et Std de Crocus. Les statistiques moyennes pour toutes les simulations des régions
arctique et subarctique sont résumées dans les Tableaux 5.2 et 5.3.

Les différences entre |'observation AMSR-E et les deux simulations (AC et Std) pour
chaque fréquence et polarisation et pour les deux journées de simulation sont résu-
mées dans les tableaux 5.2 et 5.3. AC et Std donnent des résultats avec une erreur
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FIGURE 5.1 — Températures de brillance micro-onde passive a 36.5 GHz en polarisation
verticale, simulées avec les données AC, le 1¢" janvier (a) et le 15 mars (b), avec les
données Std, le 1¢" janvier (c) et le 15 mars (d) et observations AMSR-E le 1¢" janvier (e)
et le 15 mars ().

trés importante pour toutes les fréquences. A 10.7 et 18.7 GHz, Std semble donner des
meilleurs résultats que AC. A 36.5 GHz, c’est I'inverse, AC semble donner de meilleurs
résultats. Cela peut s’expliquer par le fait qu’a 36.5 GHz, la microstructure de la neige,
mieux simulée dans le cas de AC, joue un réle plus important sur le résultats de tempé-
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TABLE 5.2 — Racine de I'erreur quadratigue moyenne (RMSE) et biais moyen pour les ré-
gions arctique (au-dessus de la limite des arbres) et subarctique (pourcentage de forét
inférieur & 40 %) pour les fréquences 10.7, 18.7 et 36.5 GHz en polarisation horizontale
(H) et verticale (V) par rapport aux observations satellitaires AMSR-E des passes du 1€
janvier 2003 et du 15 mars 2003.

RMSE Biais
R&qioN Fréquence Polarisation Crocus Crocus Crocus Crocus
9 (GH?) Standard  Arctique  Standard  Arctique
H
10.7
V
) H
Arctique 18.7
V
H
36.5
V
H
10.7
V
) H
Subarctique 18.7
V
H
36.5
V

rature de brillance.

L'erreur de simulation micro-onde n’est pas homogeéne sur toute la zone de simulation.
Les plus fortes erreurs en fermes de T simulées sont observées dans la zone subarc-
tique pour les deux simulations (figure 5.2). Cela peut étre expliqué par la définition de
la zone arctique dans cette étude qui correspond & la zone au-dessus de la limite des
arbres. De ce fait, les Tz observées n’incluent pas de contribution des arbres et corres-
pondent plus fidélement aux simulations effectuées & partir des seules données de sol
et de manteau neigeux. Les zones avec une forte sous-estimation de la valeur obser-
vée de Ty correspondent aux zones avec le plus haut pourcentage d’arbre d’apres
la classification de couverture du sol de Masson et al. (2003). Une surestimation des
valeurs de T est observée dans les zones cotieres ou avec un important pourcentage
de lacs (par exemple le Grand lac de I'Ours dans les territoires du nord-ouest au Cao-
nada, la région de la Baie James au Québec, Canada ou encore les lacs Ladoga et
Onega en Sibérie).

5.4 Discussion

Les deux journées de simulations réalisées permettent d’avoir un apercu de I'évolution
de I'erreur de simulation entre une journée du milieu de I’hiver (01/01/2003) et une jour-
née de la fin de I'hiver, autour du maximum d’accumulation habituellement observé
en Arctique (15/03/2003). La figure 5.3 présente |'erreur entre les T simulées avec les
données neige issues de la paramétrisation AC et les Tz observées pour les deux jour-
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FIGURE 5.2 — Différence de températures de brillance micro-onde passive a 36.5 GHz en
polarisation verticale, entre les observations AMSR-E du 15 mars 2003 et les données
simulées a partir des données issues de la paramétrisation arctique de Crocus (a) et
de la paramétrisation standard (b).

nées considérées a 36.5 GHz, en polarisation vertficale. L'erreur de simulation est plus
forte en fin d'hiver, notamment dans les régions avec plus de végétation. Dans ces
simulations, ni la contribution des lacs, ni celle de la forét aux émissions micro-onde
de surface n’a été prise en compte. Cela explique les différences accrues entre simu-
lations et observations dans les zones avec une importante quantité de ce type de
couvert,

Le tableau 5.3 montre la comparaison des erreurs associées aux deux dates considé-
rées dans cette étude. Pour les simulations avec les données de neige AC, & 10.7 et
18.7 GHz, les erreurs sont plus fortes en fin d’hiver ce qui tend & montrer que I’erreur sur
les températures du sol est plus forte & ce moment I1d. Dans le cas de la paramétrisation
Std de Crocus, les erreurs sont plus fortes en début d’hiver, pour toutes les fréquences
considérées. Pour les deux journées, les erreurs sont plus importantes avec le manteau
neigeux Std. L'accés a un jeux de simulations SURFEX-Crocus erronées mais ayant de
meilleures résultats en terme de températures du sol montre que, en ce qui concerne
les fréquences 10.7 et 18.7 GHz, les résultats de simulation de Tz sont améliorés d’au
minimum 20 K. Cela tend & prouver qu’afin d’améliorer les simulations de températures
de brillance, il est important d’améliorer les simulations de températures du sol réali-
sées avec SURFEX-Crocus.

Dans un objectif futur d’assimilation de données pour améliorer les simulations du man-
teau neigeux avec le modéele SURFEX-Crocus, se pose la question de quelles données
d’observation utiliser afin de corriger les propriétés physiques de la neige. Une meilleure
estimation de la densité de la neige, parametre clef pour remonter & la conductivité
thermique et ainsi vers une meilleure estimation des températures de surface sous la
neige serait une priorité. L utilisation de rapports de polarisations est une approche en-
visagée, car elle permet d’une part d’atténuer |'effet de température du couvert nival
et ces rapports de polarisations ont montré d’autre part une bonne sensibilité a la den-
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FIGURE 5.3 — Identique & la figure 5.2 mais pour la polarisation verticale.

TABLE 5.3 — Racine de |'erreur quadratique moyenne (RMSE) et biais moyen pour les
régions arctique (au-dessus de la limite des arbres) pour les journées du 1¢" janvier 2003
et celle du 15 mars 2003 et pour les fréquences 10.7, 18.7 et 36.5 GHz en polarisation

horizontale (H) et verticale (V) par rapport aux observations satellitaires AMSR-E.

RMSE Bicis
R&GION Fréquence Polarisation Crocus Crocus Crocus Crocus
g (GHz) Standard  Arctique  Standard  Arctique
H 42
10.7
V
H
01/01/2003 18.7
V
H
36.5
V
H
10.7
\%
H
15/03/2003 18.7
V
H
36.5
V

sité pour la fréquence 10.7 GHz (Marchand et al., 2018) et pour la fréquence 19 GHz
(Champollion et al., 2019). Les rapports de fréquences sont aussi une possibilité avec,
par exemple, une bonne sensibilité a la taille des grains de neige en surface pour 89 et
150 GHz (Picard et al., 2012).

La Figure 5.4 illustre la sensibilité du rapport de polarisation (H/V) de Tg & 10.65 GHz
aux densités moyenne et de surface du manteau neigeux. Ces simulations ont été réa-
lisées avec la configuration IBA-Exp du modéle SMRT a I'aide de manteaux neigeux
idéalisés représentés en deux couches : une couche de plague a vent au-dessus, et
une couche de givre de profondeur en dessous. La densité de ces deux couches va-
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FIGURE 5.4 — Rapport de polarisation (H/V) & 10.65 GHz pour un manteau neigeux
théorique décrit en deux couches de 20 cm chacune en fonction de la densité
de surface (orange) et de la densité moyenne (vert). Les deux couches du man-
teau neigeux sont décrites comme : une couche de plaque & vent au-dessus (SSA :
40 m? kg', température : —15°C, densité entre 250 et 450 kg m= par pas de 10) et une
couche de givre de profondeur en dessous (SSA : 10 m2 kg'!, température : —10°C,
densité entre 150 et 250 kg m™ par pas de 10). Le sol est décrit avec la réflectivité
de Wegmuller and Matzler (1999), la permittivité et la rugosité de Montpetit et al.
(2018) et une température de —5°C. Une interpolation polynomiale de deuxieme de-
gré (lignes pleines) est réalisée pour chaque type de densité avec comme résultat :
Tp10.65H/V = 1.28 x 107" ppmey? — 5.66 x 1074 ppey + 1.05 (R? de 0.61) et T10.65H/V =
—2.16 X 10~ ppraque> — 1.99 X 10~ pprague + 1.01 (R? de 0.95), Avec py,q, la densité moyenne
du manteau neigeux (en kg m3) et Ppiaque 10 densité de la plaque & vent (en kg m3).

rie dans des intervalles de valeurs issus des études de Vargel et al. (2020); Rutter et al.
(2019); Gouttevin et al. (2018); Derksen et al. (2014) et Domine et al. (2008). Un fac-
teur d’gjustement x de 2.38 est utilisé pour I'gjustement de la longueur de corrélation
exponentielle. Les résultats montrent une forte sensibilité a la densité de la plague &
vent et la densité moyenne du manteau neigeux pour le rapport de polarisation &
10.65 GHz (corrélation de respectivement 0.95 et 0.61). Les résultats pour la densité du
givre de profondeur ne montrent pas de lien fort entre rapport de polarisation et den-
sité (R? de 0.04, non montré ici). A 89 GHz, les simulations réalisées avec le méme mo-
déle, les mémes manteaux neigeux et sol théoriques et un facteur d’ajustement x de
1.14 donnent des résultats trés sensibles également avec des coefficients R? de 0.74 et
0.99 respectivement pour la densité moyenne du manteau neigeux et la densité de la
plague & vent (montré en annexe A). Le rapport de polarisation serait donc un bon
outil afin de corriger la densité du manteau neigeux simulée par assimilation des T
satellitaires.
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5.5 Conclusion

Ce chapitre porte sur I’étude de la possibilité de valider les simulations du couvert nival
arctique & I'aide des données d’observation satellite et ultérieurement de les amé-
liorer via I’assimilation de données. Des simulations panarctiques de températures de
brillance micro-onde (T'z) sont réalisées en utilisant les résultats du chapitre 3 pour les
données de manteau neigeux panarctique et ceux du chapitre 4 pour la méthode de
simulation des températures de brillance micro-onde de la neige & I'aide de la confi-
guration IBA-Exp du modéle de transfert radiatif SMRT. Les résultats sont étudiés pour
les zones arctiques et subarctiques définies dans le chapitre 3. Il apparait qu’il reste
beaucoup de travail & faire afin d’améliorer les simulations de T, en commencant
par améliorer les simulations de tfempératures du sol avec SURFEX-Crocus. Les zones
de taiga avec un couvert forestier et les zones avec une grande proportion de lac
présentent des erreurs de simulations encore plus importantes, car leur contribution &
la température de brillance observée par satellite, non négligeable devant celle du
manteau neigeux selon les fréquences, n'a pas été prise en compte. L'erreur de simu-
lation évolue aussi au cours du temps avec des erreurs plus fortes pour les simulations
Std par rapport & celle de AC & 36.5 GHz en fin d'hiver. Globalement, cette compa-
raison avec les observations satellitaires si on considére les données a 36.5 GHz semble
valider les améliorations apportées dans AC pour la neige arctique.

Etant donné la correspondance non bijective entre les T simulées et les propriétés du
manteau neigeux, pratiquer I’assimilation de données & partir d’une neige plus réaliste
permettrait d’effectuer de meilleures corrections du manteau neigeux et ainsi amélio-
rer les simulations d’évolution de la neige pour de bonnes raisons et dans le bon sens.
Le rapport de polarisation (H/V) semble étre un paramétre particulierement sensible &
la densité de la neige et |"utiliser pour I'assimilation de données permettrait de corriger
la densité de la neige, donc la conductivité thermique. Le résultat serait une caracté-
risation plus réaliste des températures du sol sous la neige.
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Chapitre 6

Conclusion et perspectives

6.1 Conclusion

L' Arctique connait & notre époque une accélération du changement climatique ap-
pelé amplification arctique. Cette accélération s’illustre par exemple par I'augmen-
tation des températures de I'air deux fois supérieure a I'augmentation moyenne a la
surface de la Terre. Dans ce contexte, la cryosphére et nofamment la neige et le per-
gélisol, au coeur du systeme climatique arctique, impactent le climat avec de fortes
rétroactions pour la neige via I'albédo et son caractére saisonnier et pour le sol gelé
via le stockage de carbone organique dans le sol. Ces composantes présentent un
enjeu important & comprendre et a suivre. L'éloignement et la difficulté d’accés des
régions arctiques font de la neige et du pergélisol des éléments difficiles & suivre et
a prévoir. Dans cette thése, de nouvelles paramétrisations ont été implémentées au
sein du modeéle d’évolution du manteau neigeux multicouche SURFEX-Crocus V8.1 afin
d’améliorer les simulations du manteau neigeux arctique et des températures du sol via
le couplage de Crocus avec le modéle de sol ISBA. Une méthode de simulations de
températures de brillance micro-onde (Tz) de la neige arctique & I'aide de données
de neige, de mesures au sol de T et du modeéle de transfert radiatif SMRT a également
été développée afin de comparer les données de neige arctique et les observations
satellitaires micro-onde. Cette méthodologie a ensuite été appliquée sur les sorties de
simulations avec le modéle SURFEX-Crocus afin d’étudier la possibilité d’améliorer les
simulations du manteau neigeux & I'aide de I'assimilation de données.

Les premiers résultats de cette thése (chapitre 3) font I’objet d’une publication en cours
de processus de soumission dans le journal « Frontiers » et portent sur une amélioration
de la simulation de la neige et des températures du sol avec le modéle SURFEX-Crocus.
La nouvelle paramétrisation mise en ceuvre permet de produire une base de données
plus précise sur les propriétés de la neige arctique et I'évolution de la température du
sol entre 1979 et 2018. Une meilleure prise en compte des effets du vent et de la vé-
gétation sur la densité de la neige permet d’obtenir des profils verticaux de densité
et des valeurs d’épaisseur de neige plus réalistes du manteau neigeux arctique. Les
simulations utilisant cette nouvelle version de Crocus, pilotées par la réanalyse météo-
rologique ERA-Interim, sont nettement plus cohérentes par rapport aux mesures in situ

129



du manteau neigeux arctique. Pour la premiére fois, une analyse climatique des chan-
gements des propriétés de la couverture neigeuse (épaisseur de la neige, durée de
la couverture neigeuse, densité de la neige et feneur en eau liquide de la neige) et
des températures du sol a différentes profondeurs est présentée sur I'ensemble de la
taiga circumpolaire, défini comme la zone de milieu forestier ouvert (pourcentage de
forét inférieur & 40 %), et de I’ Arctique, au-dessus de la limite des arbres. Un effort par-
ticulier a été déployé pour la validation de ces résultats & partir d'importantes bases
de données in-situ, dont les nouvelles données de hauteur de neige, d’équivalent en
eau de la neige et de sa densité moyenne pour tout le Canada sur les 39 années de
simulations. Les simulations de Crocus modifié révelent que le manteau neigeux arc-
tiqgue a changé au cours des 39 derniéres années, principalement pendant la période
de fonte (avril & juin) et la période d’accumulation (septembre & octobre), générant
une neige plus humide et de plus forte densité. En outre, le réchauffement observé en-
fraine une diminution de la durée de la couverture neigeuse, réduisant ainsi les effets
d’isolation de la couche de neige. Avec I'augmentation des températures de I'air, les
changements combinés du couvert nival modifient donc le régime thermique du sol
au-dessus du permafrost. Les effets cumulés sur les températures du sol & différentes
profondeurs se traduisent par une augmentation de I’'épaisseur de la couche active,
c’est-G-dire de la couche de sol atteinte par le dégel saisonnier chaque année. Ce
n’est pas le cas avec les simulations standard de Crocus. Ces changements sont bien
sGr fonction des données de forcage météorologique utilisées (réanalyse ERA-Interim
dans ce cas). Notamment, le probleme des mesures des précipitations de neige est
connu pour générer une sous-captation significative pour des vents de surface élevés
(Barrere, 2018; Morin et al., 2012; Fgrland et al., 1996). Les nouvelles approches de me-
sures des précipitations par satellites pourraient améliorer les résultats sur le suivi de la
neige arctique, Id ouiln’y a presque pas de stations météorologiques (Edel et al., 2020,
2019). Le probléme de caractérisation de la vitesse des vents de surface peut aussi étre
important sur I'impact des changements dans la formation des plaques a vents a forte
densité (Mioduszewski et al., 2018).

La seconde partie de cette thése (chapitre 4) fait I'objet d’une publication publiée
dans le journal « Remote Sensing of Environment » et porte sur le développement d’une
meéthodologie de simulation du transfert radiatif micro-onde de la neige arctique. Cet
article se concentre sur deux aspects principaux : déterminer quelles sont les meilleures
théories électromagnétiques et de description de la microstructure de la neige dans
le modéele de transfert radiatif SMIRT, et la détermination des parameétres d’entrée opti-
mMaux pour la caractérisation de la microstructure de la neige. L'un des problemes vient
du fait que des différences de paramétrage apparaissent lorsque différentes variables
sont utilisées, telles que la densité, la SSA des grains de neige et la longueur de corréla-
tion. Cette derniere peut étre dérivée de la relation de Debye & partir de mesures de
SSA, de la microtfomographie ou des mesures de micropénétration dans la neige via le
micropénétromeétre a neige (Snow MicroPenetrometer) (SMP). De plus, les manteaux
neigeux multicouches de I’Arctique et de la région subarctique ont une stratification
et des caractéristiques de neige trés différentes qui pourraient générer de grandes dif-
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férences dans les températures de brillances émises (7). A partir d’un large ensemble
de mesures in sifu de la neige et de mesures micro-ondes de surface (Tp) acquises
sur plusieurs années dans de nombreux endroits de I’ Arctique canadien et des régions
subarctiques, il apparait que la configuration IBA-Exp du modéle de transfert radiatif
de la neige SMRT donne la RMSE la plus faible entre la T simulée et la T mesurée.
Cependant, les résultats varient en fonction de la facon dont la longueur de corréla-
tion est obtenue & partir de mesures in situ. La longueur de corrélation définie par la
relation de Debye basée sur des données classiques de snowpits in situ (utilisant les me-
sures de couteau & densité et de SSA de I'appareil IRIS) (L peyye) differe de la longueur
de corrélation directement obtenue & partir de microtfomographie et de données dé-
rivées de SMP pour les simulations micro-ondes. Il s’agit d’une constatation importante
qui souligne la nécessité de mettre a I'échelle les Ly, mesurées pour les simulations
de Ts. Un facteur multiplicatif, noté «, appliqué sur la Lpeyy,e réduit de maniere signifi-
cative la RMSE dans les simulations IBA-Exp de Ts. Les valeurs de x augmentent avec
les fréquences de 1.14, 1.39 et 1.71, respectivement & 89, 37 et 19 GHz pour la neige
arctique, et aussi pour la neige subarctique (0.96, 1.25 et 1.36 respectivement & la fré-
qguence). Ces valeurs sont significativement différentes de 1. Le facteur d’échelle sur la
L perye N€CeESSaire a I'analyse micro-onde est confirmé par un autre résultat original, in-
dépendant, basé sur des mesures radiométriques sur une couche de neige homogéene
extraite du manteau neigeux. La longueur de corrélation obtenue a partir de la tem-
pérature de brillance (L.s¢) est bien corrélée A Lpeyye PAr: Lesg = 1.21 L pepye O 89 GHz,
donc avec une pente k = 1.21 significativement plus élevée que 1. Cette étude ap-
porte de nouvelles preuves qu’une définition plus fondamentale de la paramétrisation
de la microstructure de la neige pour les simulatfions micro-ondes doit étre étudiée plus
profondément. En résumeé, les meilleurs résultats sont obtenus par la configuration IBA-
Exp avec une longueur de corrélation définissant la microstructure de la neige dérivée
de la mesure in situ de la densité et de la SSA et en utilisant la relation de Debye mise
al'échelle avec un facteur « > 1. En outre, pour les faibles valeurs de SSA (gros grains),
les configurations DMRT-SHS et IBA-SHS sont physiquement fausses.

La troisieme partie de cette thése (chapitre 5) porte sur I'étude de la possibilité d’une
part de valider les simulations du couvert nival arctique & I'aide des données d’obser-
vations satellitaires, et d’autre part d’améliorer ces simulations via I’assimilation de don-
nées. Des simulations panarctiques de température de brillance micro-onde (Tz) sont
réalisées en utilisant les résultats du chapitre 3 pour les données de manteau neigeux
et ceux du chapitre 4 pour la méthode de simulation des tfempératures de brillance
micro-onde de la neige & I'aide de la configuration IBA-Exp du modele de transfert
radiatif SMRT. Les résultats sont étudiés pour les zones arctiques et subarctiques défi-
nies dans le chapitre 3 et pour deux dates durant I’hiver. || apparait que les simulations
réalisées avec les nouvelles paramétrisations implémentées dans SURFEX-Crocus per-
mettent d’obtenir des résultats de Tz plus proches des observations satellitaires AMSR-
E avec une amélioration de I'ordre de 50 K pour la région arctique a 36.5 GHz. Les
zones de taiga avec un couvert forestier et les zones avec une grande proportion de
lacs présentent des erreurs de simulations plus importantes, car leur contribution & la
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température de brillance observée n’a pas été prise en compte dans les simulations.
Cette validation met en évidence la plus value des améliorations apportées au mo-
déle SURFEX-Crocus pour la neige arctique. Faire de I'assimilation de données & partir
d’une neige plus réaliste permettrait d’effectuer de meilleures corrections du manteau
neigeux et ainsi améliorer les simulations d’évolution de la neige pour de bonnes rai-
sons et dans le bon sens. Le rapport de polarisation (H/V) semble étre un parametre
particulierement sensible & la densité de la neige et I" utiliser pour I’assimilation de don-
nées permettrait de corriger la densité de la neige, donc la conductivité thermique.

6.2 Contributions originales de la these

Dans ce travail, pour la premiére fois, une analyse de |I'impact des changements cli-
matiques sur la couverture de neige a été réalisée avec un modele adapté aux pro-
priétés spécifiques de la neige du climat arctique sur I'ensemble des zones circumpo-
laires nordiques et sur une longue période d’analyse (39 ans). Cette étude originale a
été faite avec une nouvelle paramétrisation implémentée au sein du modéle Crocus.
Ces nouveaux résultats sur les changements du régime thermique du sol sous la neige
montrent les effets générés par les changements des propriétés de la neige, en plus
de ceux du réchauffement climatique. Les nouvelles paramétrisations implémentées
au sein de SURFEX-Crocus seront intfégrées en tant que branche optionnelle dans le
systeme d’utilisation publique du modéle.

Une analyse originale approfondie a aussi été réalisée sur le probléme non résolu de la
définition de la microstructure de la neige et de sa modélisation pour les micro-ondes.
Elle propose une approche optimisée pour mieux simuler les émissions micro-onde de
la neige arctique. Ce travail se base sur un important jeu de données uniques sur les
neiges arctique et subarctique (données neige et radiométriques synchrones et co-
localisées). C’est le premier article publié sur la validation du code SMRT avec des
données in situ, méme si les modeles précurseurs de SMRT (DMRT-ML et MEMLS) avaient
déja fait I'objet de publications. Ces validations terrain ont permis d’améliorer le code
SMRT par Ghislain Picard, codirecteur de cette thése.

La simulation d’observations satellitaires micro-onde a partir des sorties du modéle de
neige modifié et non modifié a permis de valider de facon originale les modifications
apportées. Des cartes inédites de températures de brillance simulées sur I'ensemble
des zones arctique et subarctique ont été réalisées et comparées aux images satellites
correspondantes pour deux dates. Les résultats montrent clairement une amélioration
du modéle AC sur les zones arctiques. Cette analyse ouvre la voie & une meilleure ré-
solution de I"assimilation des observations satellitaires micro-onde dans un modéele de
neige.
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6.3 Perspectives du projet de recherche

Suite & ce projet de recherche, plusieurs perspectives peuvent étre envisagées. Une
amélioration des simulations du manteau neigeux et des températures du sol sous la
neige peut étre envisagée via différentes approches.

L'utilisation de données météorologiques plus précises telles que la réanalyse ERAS
(Hersbach et al., 2019) ayant une meilleure résolution spatiale que ERA-Interim per-
mettrait une plus grande précision spatiale du couvert nival et une meilleure prise en
compte d’effets météorologiques plus locaux comme une représentation & plus fine
échelle de la convection et donc des précipitations dans la physique du modéele.
Cela permettrait d’améliorer les résultats en termes de SWE (Larue et al., 2018a). Une
meilleure représentation du vent méenerait & des simulations améliorées de la densité
de surface de la neige, variable trés dépendante du vent en Arctique (voir chapitre 3).
Enfin, une résolution spatiale plus fine implique une description plus réaliste de I'altitude
de surface ce qui permettrait aussi d’améliorer les simulations du manteau neigeux.
L' utilisation d’un super ordinateur pour réaliser des simulations avec une résolution plus
fine permettrait de réduire le temps de calcul gréce a la parallélisation du code déja
inclue dans le modeéle SURFEX-Crocus.

Des simulations améliorées de modéles de neige contraints par I'observation de la
neige par satellite (Helmert et al., 2018) peuvent aussi étre envisagées. La simulation de
I"émission micro-onde de la neige via un modéle de transfert radiatif permet de com-
parer les simulations du manteau neigeux aux observations satellitaires. Des tfechniques
d’assimilation d’olbservations mises en place dans le processus de simulation sont une
méthode permettant d’améliorer le suivi du manteau neigeux au cours de |'hiver, en
corrigeant par exemple les biais dus d une mauvaise physique de la neige. L' assimi-
lation de T aux simulations panarctiques SURFEX-Crocus représente cependant un
défi en matiere de calcul numérique. Un effort de parallélisation est nécessaire afin de
permettre des temps de calcul réalistes pour I'assimilation de données. En effet Larue
et al. (2018a) ont choisi d"utiliser un filtre particulaire qui contraint & effectuer de nom-
breuses simulations en perturbant I'état initial du systéme. D’autre méthodes peuvent
permetire une assimilation plus rapide comme par exemple le filtre de Kalman, néan-
moins son applicabilité doit étre étudiée dans ce contexte.

Des simulations améliorées du manteau neigeux ainsi produites pourraient modifier
I'amplitude des tendances estimées dans cette thése. Les tendances observées en
matiére de couverture neigeuse et de température du sol pourraient avoir des consé-
quences importantes sur I'hydrologie (modification du ruissellemnent, augmentation de
I"érosion) (Liljedahl et al., 2016), la biogéochimie (augmentation de la respiration du
sol et de la libération de carbone dans I'atmosphére) (Turetsky et al., 2019; Gouttevin
et al,,2018), les écosystémes (croissance accrue et sur une période active plus longue)
(Myers-Smith et al., 2015; Seddon et al., 2016) et donc sur les rétroactions climatiques.
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Annexe A

Complément d’analyse au chapitre 5

Les figures A.1 et A.2 présentent les résultats des simulations effectuées avec le modele
de fransfert radiatif SMIRT, & 18.7 et 10.7 GHz, ainsi que les observations AMSR-E corres-
pondantes. Pour les deux fréquences et les 2 polarisations considérées, les différences
entre simulations et observations semblent apparaitre surtout dans les zones ou la pré-
sence d’arbres est plus marquée qu’ailleurs.

La figure A.3 présente les résultats de simulations effectuées sur des neiges synthétiques
définies par :

— Neige arctique : 2 couches de 20 cm, une plaque & vent avec une densité de
350 kg M3, une SSA de grains de 40 m? kg et une température de —25 °C et
une couche de givre de profondeur avec une densité de 200 kg m, une SSA de
grains de 10 m? kg™! et une température de —10 °C;

— Neige homogéne : 1 couche de 1 m de neige avec une densité de 250 kg m™,
une SSA de grains de 30 m? kg'! et une température de —10 °C;

— Neige subarctique : 2 couches, au-dessus, une couche de 75 cm d’épaisseur
avec une densité de 250 kg m3, une SSA de grains de 40 m? kg'! et une tempéra-
ture de —15 ‘C et en dessous, une couche de 25 cm d’épaisseur avec une densité
de 350 kg m3, une SSA de grains de 10 m? kg™! et une température de —10 °C.

Les résultats sont présentés & 37 et 89 GHz, pour 2 configurations de SMRT, IBA-Exp
et DMRT-SHS. La figure met en évidence des résultats de températures de brillance
proches pour des manteaux neigeux différents (neiges homogéne et subarctique &
37 GHz pour les deux configurations et neige arctique et homogéne a 89 GHz pour la
configuration IBA-Exp).

La Figure A4 illustre le lien entre le rapport de polarisation (H/V) de T & 89 GHz et
la densité de surface du manteau neigeux. Ces simulations ont été réalisées avec la
configuration IBA-Exp du modéle SMRT & I'aide de manteaux neigeux idéalisés repré-
sentés en deux couches : une couche de plaque & vent au-dessus, et une couche
de givre de profondeur en dessous. La densité de ces deux couches varie dans des
intervalles de valeurs issus des études de Vargel et al. (2020); Rutter et al. (2019); Gout-
tfevin et al. (2018); Derksen et al. (2014) et Domine et al. (2008). Un facteur d’ajustement
x de 1.14 est utilisé pour I'gjustement de la longueur de corrélation exponentielle. Les
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FIGURE A.1 — Températures de brillances & 18.7 GHz, le 15 mars 2003 simulées avec les
données AC en polarisation horizontale (a) et verticale (b) et observées en polarisation

horizontale (c) et verticale (d).
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FIGURE A.2 — Températures de brillances & 10.7 GHz, le 15 mars 2003 simulées avec les
données AC en polarisation horizontale (a) et verticale (b) et observées en polarisation

horizontale (c) et verticale (d).
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FIGURE A.3 — Simulations de T sur trois neiges synthétiques (arctique, homogéne et sub-
arctique) a 37 GHz & gauche et 89 GHz & droite pour les polarisations horizontale (poin-
fillés) et verticale (lignes pleines) et pour les configurations IBA-Exp (jaune) et DMRT-SHS
(bleu).

résultats montrent une forte sensibilité a la densité de la plaque & vent pour le rapport
de polarisation & 89 GHz (corrélation de 0.99). Cela confirme que le rapport de pola-
risation serait un bon outil afin de corriger la densité du manteau neigeux simulée par
assimilation des T’ satellitaires.

Simulations 89 GHz
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FIGURE A.4 — Rapport de polarisation (H/V) & 89 GHz pour un manteau neigeux théo-
rique décrit en deux couches de 20 cm chacune en fonction de la densité de sur-
face. Les deux couches du manteau neigeux sont décrites comme : une couche de
plague & vent au-dessus (SSA : 40 m? kg, température : —15°C, densité entre 250 et
450 kg m™ par pas de 10) et une couche de givre de profondeur en dessous (SSA :
10 m? kg'!, température : —10°C, densité entre 150 et 250 kg m™ par pas de 10). Le
sol est décrit avec la réflectivité de Wegmuller and Matzler (1999), la permittivité et
la rugosité de Montpetit et al. (2018) et une température de —5°C. Une interpolation
polynomiale de deuxieme degré (ligne pleine) est réaliseée avec comme résultat :
Tp8IH/V = —2.35 x 107 ppiaque’ + 2-4 X 1078 ppiague + 0.93 (R?* de 0.99), avec ppraque |0
densité de la plaque & vent (en kg m™).
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GRIMP 3k

Groupe de Recherche Interdisciplinaire
sur les Milieux Polaires

Introduction

Les modeéles d’évolution du manteau neigeux, initialement développés
pour des milieux alpins, ne reproduisent pas correctement le manteau
neigeux arctique. Les simulations peuvent étre corrigées en utilisant des
observations. Cette étude porte sur I'utilisation des données satellite en
micro-ondes passives pour ameéliorer les simulations du manteau neigeux
en utilisant des modéles de transfert radiatif, plus précisément sur I utilisation
d’un nouveau modeéle qui a été développé dans le cadre d’un consortium
européen, SMRT.

Données utilisées

Observations 3 Zones au
)lis‘fru‘c‘rure du manteau neigeux QUébeC

et Pour chaque site ©
« profils verticaux de
_ érature
2015 _SP14 Data izl 3
N . — densif @ Subarctique
_SSA @ Boréal
5 ) « température du so! © sud Québec
P “ 3 Nombre de sites a cet endroit
5. = | .
2
P » »
& o © 6
o o B

70

3 a @ W £
SSA(m?kg)  Density (kg m=3)  Temperature(K)

» Températures de brillance
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10,7 GHz
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Simulations SMRT

Le modéle de transfert radiatif Snow Microwave Radiative Transfer (SMRT)
(Picard et al., 2018) permet d'utiliser différentes théories pour chacun de
ses constituants afin de simuler des températures de brillance. Cela permet
une intercomparaison de modeéles de transfert radiatif.

3 modeéles ont été créés avec SMRT en utilisants différentes théories pour
chaque constituants : DMRT-SHS, IBA-SHS et IBA-Exp.

Milieu décrit par une fonction d’autocorrélation
(Méfzler and Wiesmann, 1999),  paramétrisée
par une longueur de comélation (décrit
I'espace entre les particules et la taille
des grains), approximée ici par une loi
Limite : Paramétre de cohésion non mesurable, exponentielle.

optimisation nécessaire pour chaque site Limite : Longueur de corrélation non mesurable, estimée par la
relation de Debye (fonction du rayon optique et de la densité.)

Particules sphériques, décrites par :
« Un rayon optique

« Un paramétre de cohésion

Description de la
microstructure

Sticky Hard
Sphere

Modeéle électro-
magnétique

Résolution de
I"équation du
transfert radiatif
DORT : Discrete Ordinate methode Radiative Transfer (Picard et al., 2013)

Remarque : La théorie DMRT implémentée est limitée en terme de volume
fractionnel (-41< ) elle n’est plus valable si celui-ci est supérieur & 0, 3.
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@ IDEX Université Grenoble Alpes ® g"s::z

Résultats

Les températures de brillance (T) simulées avec les trois modéles issus de
SMRT & partir des observations réalisées sur chacun des sites peuvent étre
comparées entre elles ainsi qu’aux données de T mesurées in situ.

Les données les plus Normalized Taylor Diagram for simulated TB
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len polarisation verticale

0.0

Diagramme de Taylor comparant les données simulées aux observations en terme d'écart type, de corrélation et de RMSE. Les
données représentées sont celles issues des simulations de DMRT-SHS (bleu), IBA-SHS (gris) et IBA-Exp (jaune) & 10,7 GHz (carré),
18,7 GHz (rond) et 36,5 GHz (friangle) en polarisation horizontale (symbole vide) et en polarisation verticale (symbole plein).
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Conclusion

Les résultats obtenus avec DMRT-SHS sont les plus proches des observa-
tions, cependant, le code DMRT-SHS implémenté impose une limite sur la
microstructure (distance entre les grains inférieure & la longueur d’onde du
rayonnement micro-onde considérée) qui peut ne pas étre satisfaite pour
les types de neiges étudiées. La théorie IBA donne des résultats différents
en fonction de la théorie de description de la microstructure utilisée. Les
meilleurs résultats étant ceux obtenus avec une description exponentielle
(IBA-Exp) qui sera donc utilisée dans la suite du projet.

Références

(Métzler, 1998) Matzler, C. (1998). Improved born approximation for scattering of radiation in @ granular medium. Journal of Applied Physics, 83(11):6111-6117.

(Métzler and Wissmann, 1999) Mazier, C. and Wiesmann, A, (1999). Extension of fhe microwave emission model of layered snowpacks fo coarse-grained snow. Remote Sensing of
Environment, 703):317-325.

(Picord et al., 2013) Picard, G, Brucker, L. Roy. A.. Dupont, F. iy, M., Royer, A., and Harlow, C. (2013). Simulation of multidayered K the Dense
Media Radiative fransfer heory: fhe DMRFML model. Geosclentiic Modiel Development, 6:1061-1078.

(Picard et al., 2018) Picard, G., Sandels, M., and Lowe, H. (2018). Smrt: An aciive / passive microwave radiafive transfer model for snow with mulfiple microstructure and scattering
formulations (v1.0). Submitted fo Geoscientific Model Development. Soon Oriine.

(Tsang et al., 1985) Tsang, L., Kong, J. A., and Shin, R. T. (1985). Theory of microwave remote sensing. Wiley-infersciences.



Annexe C

Poster Eastern Shnow Conference 2019

151



o TR

Université du Québec
4 Trois Rivieres

UNIVERSITE|
% Grenoble|
4 Alpes |

Abstract

Arctic snow has the peculiarity of being very dense near the surface, due to frequent blowing-
snow events and sustained cold temperatures, while the bottom of the snowpack is typically less
dense, with thick depth hoar layers formed through temperature gradient metamorphism. This
leads to a combination of high thermal conductivity contrast, where the upper layers have higher
conductivity than the bottom layers which contains more air. The result of this combination can
significantly alter snowpack-insulating properties, as these layers develop through the winter.
Currently, no Land Surface Model is able to accurately simulate such a specific density oy et B e oover
stratigraphy. Snow models generally produce the reverse density stratigraphy, with low density at -
the surface and high snow density at the bottom since they are mostly based on compaction and
ignore the water vapor fluxes from the ground as well as the vegetation interactions, both leading
to depth hoar formation.

We show this issue can be resolved using passive microwave radiometry. From simulations
based on the snow microwave radiative transfer model SMRT, we discuss how the arctic snow
brightness temperature (Ty) can depart from subarctic snow due to the different microstructures
and stratigraphy of snowpacks. Based on new ground-based radiometric and snow
microstructure measurements over Canadian arctic tundra sites (Trail Valley Creek, Yukon, and
Cambridge Bay, Nunavut, Canada), we discuss the best modelling and configuration approach S—"
among the models proposed in SMRT (DMRT-SHS, IBA-SHS and IBA-EXP). The best ot
configuration to simulate arctic snow Ty is the IBA-EXP mode based on snow micro-penetrometer / A e CUIRATEITESUNY meee,
SMP-derived correlation length.

Finally, we suggest that improved tundra arctic snow modelling could lead to better estimates
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Typical mean SSA and density values of each type of snow
(from Dominé et al., 2007) are shown with standard deviation.
“The logarithmic SSA-Density relationship (black line) i from
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Annexe E

Participation d des campagnes

terrain

Au cours de cette thése, j'ai eu I'occasion de participer & un nombre important de

campagnes terrain :

Forét Montmorrency

Station de recherche au nord de la ville de Québec
disposant de nombreux instruments de mesure de
la neige et de la météorologie, j’'ai eul’occasion de
m’y rendre a plusieurs reprises (hivers 2017 et 2018)
pour y réaliser des mesures de stratigraphie de la
neige (densité, SSA, température.,...), de variabilité
spatiale de I'épaisseur de neige, de tfempératures
de brillance ou encore pour récupérer les données

mesurées par le GPS installé sur un mat par I'équipe

de "'université de Sherbrooke.

Umiujaq
Village du nord du Québec situé au Nunavik, je m'y

suis rendue dans le cadre d’une campagne menée
par le Groupe de Recherche Interdisciplinaire sur les
Milieux Polaires (GRIMP) en mars 2017 afin d'y réali-
ser des mesures de stratigraphie de la neige (snow-
pits) et de températures de brillance sur le manteau
neigeux et sur des couches extraites de ce man-

teau.
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Trail Valley Creek

Station de recherche située & 50 km au nord d’In-
uvik (NWT), une campagne tferrain a été menée
conjointfement par I’'Université de Sherbrooke, En-
vironnement Canada, I'Université Wilfried Laurier,
I"Université d’Edinburgh et I'Université de Northum-
bria en mars 2018. Je m’y suis jointe afin de réaliser
des mesures de stratigraphie de la neige (snowpits)

et de températures de brillance.

SnowEx 2020

Campagne de tferrain internationale avec mesures
de neige au sol et mesures aéroportées menée par
la NASA & Grand Mesa (Colorado) en janvier et fé-
vrier 2020, j'ai eu la chance d'y participer pour ef-
fectuer des mesures de SSA de la neige pour I'en-
semble de la communauté scientifique impliquée
(21 institutions américaines et 3 canadiennes dont

I"Université de Sherbrooke).

Cambridge Bay

Village de I'Arctique canadien, situé sur Ille Victo-
ria, je m’y suis rendue dans le cadre d’'une cam-
pagne du GRIMP en mars 2019 afin de réaliser des
mesures de stratigraphie de la neige (snowpits) et

de températures de brillance.

156



