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« It is unequivocal that human influence has warmed the atmosphere, ocean and land. »

IPCC (2021)






Résumé

Les Hautes Montagnes d'Asie (HMA) hébergent le plus gros stock de glace apreés ceux des régions
polaires. Cette ressource constitue une réserve d'eau douce utilisée par prés de 1,4 milliard d’habitants,
ce qui en fait une région particulierement vulnérable au changement climatique. HMA comprend les
chalnes de montagnes les plus hautes de la planéte, dont I'Himalaya, le Karakoram et I'Hindu Kush,
qui entourent le plateau tibétain, une zone de prés de 2,5 millions km?2 avec une altitude moyenne
d'environ 4 0oo m.

Etudier le changement climatique en HMA est un défi & cause de sa topographie complexe qui
rend délicate I'application de modéles de climat, et limite la possibilité de récolter des observations.
L'enjeu de cette thése est d'étudier la variabilité et les tendances climatiques en HMA. Elle se décline
en deux objectifs principaux : (1) étudier et quantifier les changements climatiques en HMA a l'aide de
modeles de circulation générale (GCMs) et de jeux d'observations, et (2) améliorer la représentation
de la couverture de neige en région de montagne dans les GCMs.

La plupart des GCMs simulent un biais froid sur la région HMA atteignant en moyenne annuelle
-1,9 °C, associé a une surestimation de la couverture neigeuse et des précipitations de 12 % et 1,5 mm !
respectivement (soit des biais relatifs de 52 et 143 % par rapport aux observations). Aucun lien clair
entre les biais des modéles et leur capacité a simuler les tendances n'a été mis en évidence, ce qui
invalide la possibilité de discriminer des modeles en fonction de leurs biais dans la mise en place de
projections futures.

Le réchauffement médian simulé en HMA avec les modéles CMIP6 sur la période 2081-2100 par
rapport a 1995-2014 atteint respectivement 1,9 et 6,5 °C dans les scénarios de basses (SSP1-2,6) et
hautes (SSP5-8,5) émissions de gaz a effet de serre. Ce réchauffement est associé a une diminution
relative de I'étendue de la couverture neigeuse de -9,4 a -32,2 % et a une augmentation relative des
précipitations de 8,5 a 24,9 % dans chacun de ces scénarios respectifs. Le réchauffement est 11 % plus
élevé en HMA par rapport aux autres surfaces continentales de 'hémisphére Nord, a I'exclusion de la
zone Arctique.

Dans un second temps, 5 paramétrisations de la fraction de la couverture de neige (SCF) ont été
testées, calibrées et validées a partir d'une réanalyse de neige en HMA. Nos résultats montrent que
la relation entre SCF et hauteur de neige (SD) differe fortement entre les zones plates et les régions
montagneuses, ce qui induit une surestimation de la SCF dans les paramétrisations qui ne tiennent pas
compte de la topographie sous-maille. D'autre part, I'évolution de la SCF en fonction de la SD suit une
hystérésis, avec une croissance rapide de SCF pendant la phase d'accumulation, et un retrait plus lent
et spatialement hétérogéene de la couverture neigeuse pendant les périodes d'ablation, discréditant
les paramétrisations qui ne considérent pas cet effet.

L'utilisation d’'une nouvelle paramétrisation adaptée aux régions de montagne dans le modéle
LMDZ/ORCHIDEE permet de réduire le biais moyen de SCF sur 'ensemble des régions montagneuses
entre 5 et 10 % en hiver, atténuant le biais froid annuel moyen en HMA de -1,8 a environ -1 °C. Cette
valeur ajoutée est cependant parfois masquée par d’autres biais du modele. L'utilisation de jeux de
données complémentaires couvrant davantage de régions serait nécessaire pour permettre une cali-
bration optimale des paramétrisations de SCF.

Le manque d'observations de la quantité de neige dans les régions montagneuses constitue actuel-
lement une limitation majeure a I'évaluation de ces paramétrisations. Au-dela de la SCF, le développe-
ment d'autres paramétrisations sous-maille dans le but d’améliorer la représentation des processus
de surface, notamment son bilan d'énergie et la distribution spatiale des précipitations est une piste



de travail fondamentale pour améliorer le réalisme des GCMs dans les régions de montagne.

Mots clés : Hautes Montagnes d’Asie, Régions de Montagne, Modéles de Circulation Générale,
CMIP6, Couverture de Neige, Paramétrisations



Abstract

The High Mountain Asia (HMA) is hosting the largest ice stock after the polar regions. This resource
provides a freshwater supply to nearly 1.4 billion people, making it a particularly vulnerable region
to climate change. HMA includes the highest mountain ranges on Earth, including the Himalayas, the
Karakoram, and the Hindu Kush, which surround the Tibetan Plateau, an area of nearly 2.5 million km?
with an average elevation of about 4000 m.

Studying climate change in HMA is challenging because of its complex topography which makes
the application of climate models difficult in this area, and limits the possibility to collect observations.
The aim of this thesis is to study the variability and trends of the climate in HMA. It is based on two
main objectives : (1) studying and quantifying the climate change in HMA with general circulation mo-
dels (GCMs) experiments and observation datasets, and (2) improving the simulated snow cover in
mountainous regions in GCMs.

Current GCMs simulate a cold bias in HMA reaching an annual average value of -1.9 °C, associated
with an overestimation of snow cover of 12 % and an excess of precipitation of 1.5 mm d~! (correspon-
ding to relative biases of 52 and 143 % as compared to observations). Model biases and their ability to
simulate trends do not show a clear link, suggesting that model bias is not a robust criterion to discard
models in trend analysis.

The simulated median warming in HMA with the CMIP6 models over 2081-2100 as compared to
1995-2014 reaches respectively 1.9 and 6.5 °C in the low (SSP1-2.6) and the high (SSP5-8.5) greenhouse
gas emission scenarios. This warming is associated with a relative decrease in the snow cover extent of
-9.4t0-32.2 % and a relative increase in precipitation of 8.5 to 24.9 % in these two respective scenarios.
The warming is 11 % higher over HMA than over the other Northern Hemisphere continental surfaces,
excluding the Arctic area.

In a second step, 5 parameterizations of the snow cover fraction (SCF) are tested, calibrated, and
validated using a snow reanalysis in HMA. Our results show that the relationship between SCF and
snow depth (SD) differs strongly between flat and mountainous areas, leading to an overestimation
of the SCF in parameterizations that do not take into account the sub-grid topography. On the other
hand, the SCF changes with respect to SD follow a hysteresis, with a rapid increase in SCF during the
accumulation phase and a slower patchy retreat during ablation periods, discarding parameterizations
that do not consider this effect.

The use of a new SCF parameterization adapted to mountain areas in LMDZ/ORCHIDEE reduces
the average SCF bias across the mountainous regions within 5 to 10 % in winter, reducing the mean
annual cold bias in HMA from -1.8 to around -1 °C. However, this added value is sometimes masked
by other model biases. Additional datasets covering other regions should be considered to allow an
optimal tuning of the SCF parameterizations.

The lack of snowpack observations in mountainous regions is currently a major limitation to set up
realistic SCF parameterizations. Beyond the SCF, the development of other subgrid parameterizations
in order to improve simulated surface processes, especially its energy balance and the spatial distri-
bution of precipitation, is a key step to improve the realism of GCMs in mountainous regions.

Keywords : High Mountain Asia, Mountain Areas, General Circulation Models, CMIP6, Snow Cover,
Parameterizations
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Chapitre

Introduction generale

« Global surface temperature was 1.09 [0.95 to 1.20] °C higher in 2011-2020 than 1850-1900. »
IPCC (2021)

Ce chapitre introductif présente une facette du contexte général du changement climatique en
cours, dans lequel s'inscrit ce travail de thése. Un éclairage particulier est donné sur 'avenement de la
modélisation climatique et de la découverte de l'effet de serre, jusqu’aux travaux actuels du Groupe
d'experts intergouvernemental sur I'évolution du climat (GIEC) (Sect. 1.1). La Section 1.2 introduit I'im-
portance du réle que joue la cryosphere dans le systéme climatique, avec un éclairage particulier sur
la région des Hautes Montagnes d'Asie (HMA). Les objectifs de cette thése sont présentés dans la
Sect. 1.3.

1.1 Contexte du réchauffement climatique en cours

1.1.1 De la découverte de I'effet de serre a la modélisation du systéme clima-
tique

Le réchauffement climatique en cours est un phénomene bien établi dans la communauté scien-
tifique (Cook et al., 2016; IPCC, 2021) et dans le monde politique (ex. COP26"), méme si d'irrésistibles
climatosceptiques essaient encore de semer le doute vis-a-vis du grand public (Vasselin and Cuveillier,
2020; Conway and Oreskes, 2021). Celui-ci est observé, modélisé et théorisé depuis plusieurs décen-
nies. Fourier (1827) initia ces travaux au début du XIXe siecle et constata que l'atmospheére se compor-
tait comme la vitre d'une serre, laissant passer les rayons lumineux du soleil mais retenant la chaleur
rayonnante « obscure» (comme il 'appelait a I'époque, i.e. le rayonnement infrarouge) provenant du sol.
Il s'ensuivit des travaux de Pouillet (1838) et Tyndall (1861) qui ont mené a l'identification des deux prin-
cipaux gaz a l'origine de cet effet : la vapeur d'eau et le dioxyde de carbone (CO,), aujourd’hui appelés
gaz a effet de serre (GES). L'importance du dioxyde de carbone et l'influence de l'injection artificielle de
CO, dans l'atmosphere sur la température a la surface de la Terre ont été ensuite mises en évidence
par Arrhenius (1896) a la fin du 19¢ siécle, prédisant que la température de la Terre augmenterait de
5 °C environ si la concentration de CO, venait a doubler. Plus de 100 ans apreés, cette estimation de

1. La Conférence de Glasgow de 2021 sur les changements climatiques, constitue la 26% Conférence des parties (désignée
COP 26), organisée par I'Organisation des Nations unies pour le Climat et réunissant les pays signataires de la Convention-cadre
des Nations unies sur les changements climatiques (CCNUCC).
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ce que I'on appelle la « sensibilité climatique 2 » reste d'actualité. Celle-ci a été affinée avec le temps et
de nouvelles méthodes d'évaluations basées sur la compréhension des processus de rétroaction du
systeme climatique, les archives climatiques historiques et paléoclimatiques fournissent aujourd’hui
une estimation de la sensibilité climatique entre 2,6 et 3,9 °C (intervalle de confiance de 66 %), et entre
2,3 et 4,7 °C pour lintervalle de confiance 5-95 % (Sherwood et al., 2020). C'est ensuite en 1930 que
Guy Stewart Callendar montre que 'augmentation de température observée sur Terre entre 1880 et

1935 était cohérente avec l'utilisation des énergies fossiles (Callendar, 1938).

Les modeéles d’Arrhénius et Callendar
ne représentaient pourtant a I'époque
que la rétroaction avec la vapeur d'eau
(Anderson et al., 2016). Or, le systeme cli-
matique est considérablement plus com-
plexe, car il comprend des rétroactions
avec des changements de circulation at-
mosphérique et océanique (redistribu-
tion de la chaleur autour du globe), la
fonte de la neige et de la glace (qui mo-
difie I'albédo, c'est-a-dire la réflexion du
rayonnement solaire sur la surface de la
Terre), la séquestration du CO, par les
plantes, des changements dans la quan-
tité et les types de nuages, la modifica-
tion de la vapeur d’eau atmosphérique
(une atmospheére plus chaude contient
plus d'eau), etc. (Fig. 1.1).

Iy

Dés les années 1940 a 1960, l'ave-
nement des ordinateurs numeériques, a
permis aux scientifiques (en s'appuyant
sur les travaux théoriques précurseurs
de Cleveland Abbe, Vilhelm Bjerknes, Le-
wis Fry Richardson ou encore John von
Neumann) de développer de nouvelles
générations de modeles : les « modeles
de circulation générale » (en anglais Ge-
neral Circulation Model ou GCM) (Lynch,
2008). Ceux-ci ont permis de représen-
ter la dynamique a la surface de la Terre
et bien d'autres processus décrits ci-
dessus. Aujourd’hui, les projections cli-
matiques sont réalisées a l'aide de ces
modeéles (que l'on appelle de plus en
plus : « modeles du systéme Terre » du
fait de leur prise en compte de plus en

Modéle de climat

Un modéle de climat est une représentation nume-
rique du systéme climatique. Ces modéles repré-
sentent toutes les composantes du systeme clima-
tique : atmosphere, océan, cryospheére et biosphere
(Fig. 1.1). Les composantes océan et atmosphére
sont basées sur les équations de la mécanique des
fluides et de la thermodynamique ainsi que sur les
principes de conservation de la masse et de I'éner-
gie. Pour transcrire ces équations sous forme nu-
mérique, le globe est découpé en petits cubes, les
mailles, et 'avancement temporel se fait par des pas
de temps successifs. Ces équations permettent de
déterminer la moyenne des parameétres climatiques
(température, humidité, etc.) sur chaque maille a
chaque pas de temps.

Plusieurs types de modeéles existent : les « modéles
de circulation générale » (Qui ont une résolution ho-
rizontale de l'ordre de la centaine de kilométres),
les modeles régionaux (du kilométre a quelques di-
zaines kilomeétres de résolution), et des modéles
plus détaillés (pouvant aller jusqu’a des résolutions
de l'ordre du meétre), destinés a des applications
plus spécifiques (ex., prévision d'avalanches, prévi-
sion des crues, etc.). En fonction de la taille des
mailles, tous les processus, tels que la formation
des nuages ou la formation des précipitations, ne
peuvent pas étre représentés explicitement par le
modéle, et sont donc approximés via des équations
empiriques calibrées a partir d'observations; on ap-
pelle cela des « paramétrisations ».

Voir:https://www.encyclopedie-environnement.
org/climat/modeles-climat/ pour en savoir plus.

plus de processus), et ils constituent en eux-mémes d'importants programmes de recherche.

2. La sensibilité climatique est définie comme le réchauffement a la surface de la terre en réponse a un doublement de la
concentration de 'atmosphére en CO; par rapport a I'ére préindustrielle, une fois le nouvel état d'équilibre atteint.
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Le récent prix Nobel de Physique de 2021, attribué a Syukuro Manabe, est venu appuyer I'impor-
tance de la modélisation climatique, autant pour la communauté scientifique que pour l'apport vis-a-
vis de la société dans le contexte du réchauffement climatique actuel. En effet, Manabe a été l'un des
précurseurs des modeéles de climat actuels et il avait estimé que la température a la surface de la Terre
augmenterait de 2,36 °C pour un doublement du niveau de CO, tout en observant un refroidissement
dans la stratosphére (Manabe and Wetherald, 1967), phénomeénes qui sont aujourd’hui mesurés et
observés (ex., Philipona, 2004; Randel et al., 2009; Santer et al., 2013).

Figure 1.1 - Les composantes du systéeme climatique et les interactions entre elles, y compris la composante hu-
maine. Toutes ces composantes doivent étre modélisées comme un systéme couplé qui comprend les océans,
I'atmosphére, les surfaces continentales, la cryosphére et la biosphére. Figure de Karl and Trenberth (2003).
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1.1.2 Changements climatiques : passé, présent et futur

Pour étudier les changements climatiques, nous avons aujourd’hui plusieurs outils a notre dispo-
sition tels que des mesures directes (ex., stations météorologiques), des données satellites, des ré-
analyses, des données paléoclimatiques ou encore des modéles. Les premiéres mesures de stations
météorologiques sont assez récentes, et la plus longue série temporelle de température remonte
seulement a 1659 (Central England Temperature record), tandis qu'une estimation de la température
globale de la Terre commence seulement en 1850 (Brohan et al., 2006). Les observations satellites
sont venues compléter le réseau d'observations a partir des années 1970, fournissant des mesures
spatialisées de maniére quasi globale et venant pallier au manque d’'observations dans certaines ré-
gions. La connaissance du climat ne s'arréte pas a la seule période pour laquelle nous disposons de
mesures directes. Au-dela de cette période instrumentale, la paléoclimatologie permet de détermi-
ner les grandes variations des climats passés. Elle fait appel a différents indicateurs (que I'on appelle
des proxys) dépendant des caractéristiques climatiques. Ainsi, les roches, les pollens, les cernes des
arbres, les sédiments marins, ou encore la composition de la neige accumulée dans les calottes de
glaces nous renseignent sur I'histoire passée du climat et permettent de reconstruire indirectement
les climats passés.

Ces archives climatiques permettent de reconstituer la teneur en CO, et la température jusqu’'a
plusieurs dizaines de millions d'années 3. Grace a ces proxys, on estime que la température moyenne
globale a la surface de la Terre il y a environ 50 millions d’années (pendant I'Eocéne) était prés de 15 °C
plus élevée par rapport a la période préindustrielle (1850-1900) avec des teneurs en CO, avoisinant les
2 000 ppm# (par rapport a 280 ppm lors de la période préindustrielle; Fig. 1.2). Cette température a
ensuite baissé sur plusieurs dizaines de millions d'années avant d'osciller entre -5 et +1 °C sur le dernier
million d’années par rapport a la période préindustrielle. Nous sommes donc actuellement dans une
ere plutét froide par rapport a 'histoire de la Terre, avec des calottes glaciaires au Groenland et en
Antarctique qui se sont formées respectivement il y a quelques millions et plus de 30 millions d'années
(Zachos et al., 2001). Ces variations tres lentes (de I'ordre du million d'années) sont principalement
dues a la position des continents, la tectonique des plaques et I'activité volcanique. Les variations
observées sur le dernier million d’années avec des cycles d’environ 100 000 ans, alternant entre des
périodes glaciaires (extension plus importante des glaces sur 'hémisphere Nord et baisse du niveau
des mers) et interglaciaires (périodes plus chaudes, incluant 'Holocéne >) sont principalement dus
aux parametres orbitaux de la Terre, mis en évidence par Milankovitch (1941). En effet, en fonction
de la position de la Terre par rapport au soleil, la répartition de I'énergie solaire a la surface de la
Terre peut varier et entrainer le développement des calottes polaires a sa surface ou a l'inverse leur
rétrécissement (ex., Paillard, 2006; Ganopolski and Calov, 2011; Abe-Ouchi et al., 2013).

Actuellement, ces parameétres orbitaux — en l'absence d'activité humaine — seraient enclins a dé-
clencher une transition progressive vers une période glaciaire (ex., Berger and Loutre, 2002; Archer
and Ganopolski, 2005; Ganopolski et al., 2016). Or, une légere déviation depuis pres de 8 000 ans est
observée par rapport a ce que I'on s'attendait, probablement due aux prémices de I'agriculture et de
I'exploitation de la forét due aux activités humaines (Ruddiman, 2003). Il s'ensuivit un réchauffement

3. Il'y a une différence importante de qualité entre les données du dernier million d'années (basées sur des carottes de
glace) et les données plus anciennes, dont la résolution temporelle et la précision sont beaucoup plus incertaines.

4. Il S'agit d'une unité de mesure communément utilisée par les scientifiques, notamment pour calculer le taux de pollution
dans l'air et plus globalement dans I'environnement. Comme son nom l'indique, I'unité « ppm » (parties par million) permet
de savoir combien de molécules d'une espéce chimique (ex., CO;) se trouve dans I'atmosphere par rapport a un million de
molécules d'air.

5. Au cours des 12 ooo derniéres années, 'humanité s'est développée dans 'Holocéne, une période géologique interglaciaire,
qui succédait a I'époque glaciaire du Pléistocéne et qui a été marquée par une remontée des températures et du niveau des
mers.
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Figure 1.2 - Evolution du CO2 atmosphérique et de la température & la surface du globe (par rapport & 1850-1900)
depuis le passé lointain jusqu’aux 300 prochaines années. L'objectif de cette figure est de montrer que le CO; et
la température covarient, tant dans le passé que dans le futur, et que le CO; et les températures projetées sont
similaires a ceux d'il y a plusieurs millions d'années. Les concentrations de CO, d'il y a des millions d'années ont
été reconstituées a partir de plusieurs données indirectes. Les niveaux de CO, pour les 800 000 derniéres années
jusqu'au milieu du XXe¢ siecle proviennent de l'air piégé dans la glace polaire; les valeurs récentes proviennent de
mesures directes de l'air. La température de la surface du globe avant 1850 est estimée a partir des isotopes
de I'oxygéne marin, 'une des multiples sources de données utilisées pour évaluer les paléo-températures. La
température des 170 derniéres années est la moyenne évaluée dans Arias et al. (2021). Les niveaux de CO, et
I'évolution de la température a la surface du globe a l'avenir sont indiqués pour trois scénarios de trajectoires
socio-économique commune (SSPs) jusqu’en 2300 de notre ére, a I'aide d'émulateurs de modeles du systeme
terrestre étalonnés en fonction des températures a la surface du globe. Leurs trajectoires lisses ne tiennent pas
compte de la variabilité interannuelle a interdécennale, y compris la réponse transitoire aux éruptions volca-
niques potentielles. Les cartes mondiales pour deux périodes de paléoréférence sont basées sur les moyennes
multi-modeéles de la phase 6 du projet d'intercomparaison des modéles couplés (CMIP6) et de la phase antérieure
a CMIP6, avec des données de substitution au niveau des sites pour comparaison (les carrés et les cercles repré-
sentent respectivement les milieux marins et terrestres). La carte pour 2020 est une estimation du réchauffement
total observé depuis 1850-1900. Les cartes mondiales a droite montrent deux scénarios SSP en 2100 (2081-2100) et
en 2300 (2281-2300; carte issue des modéles CMIP6). Figure de Arias et al. (2021).

global brutal a partir du début du XXe siecle qui se chiffre actuellement a 1,1 °C par rapport a la pé-
riode préindustrielle (Fig. 1.3a). Ce réchauffement n'est qu'une facette des changements climatiques
en cours, qui se traduisent également par une augmentation de la fréquence et de l'intensité des évé-
nements climatiques extrémes, une modification du cycle de I'eau, la fonte des glaces, I'acidification
des océans entre autres (IPCC, 2021). Cela impacte fortement les écosystemes, les sociétés et a des ré-
percussions économiques importantes (IPCC, 2022). Ce réchauffement ne peut s'expliquer autrement
que par les activités humaines et en particulier les émissions des gaz a effet de serre (Fig. 1.3b). La
Figure 1.2, montre qu’en fonction de différents scénarios de trajectoire socio-économique (SSP®) ce
réchauffement pourrait atteindre jusqu’a prés de 10 °C a I'horizon 2300, ou alors rester sous la barre

6. Voir Sect. 3.1.3 pour plus de détails sur les scénarios SSPs.
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symbolique des 2 °C fixée par I'Accord de Paris lors de la 21¢ conférence des parties (COP 21) si nous
diminuons drastiquement et durablement nos émissions de GES. Avec les politiques actuelles, nous
nous dirigeons vers un réchauffement d'environ 2,6 °C a la fin du siecle (avec une incertitude entre 2
et 3,7 °C) (Hausfather and Moore, 2022).

Human influence has warmed the climate at a rate that is unprecedented
in at least the last 2000 years

Changes in global surface temperature relative to 1850-1900

(a) Change in global surface temperature (decadal average) (b) Change in global surface temperature (annual average) as observed and
as reconstructed (1-2000) and observed (1850-2020) simulated using human & natural and only natural factors (both 1850-2020)
°oC °C
2.0 2.0

Warming is unprecedented
in more than 2000 years

1.5 1.5
Warmest multi-century observed
period in more than imulated
{ simulate
L 10 10 100,000 years 10 human &
observed natural
0.5 f 0.5
L0.2 WMW N simulated
| A natural only
00 \ 00 (solar &
volcanic)
reconstructed
-0.5 -0.5
-1 1 f 1
1 500 1000 1500 1850 2020 1850 1900 1950 2000 2020

Figure 1.3 - Historique des changements de la température mondiale et causes du réchauffement récent. (a)
Changements de la température de surface du globe reconstitués a partir des archives paléoclimatiques (ligne
grise pleine, années 1-2000) et des observations directes (ligne noire continue, 1850-2020), par rapport a 1850-1900
et en moyenne décennale. La barre verticale a gauche montre la température estimée (fourchette trés probable)
pendant la période multi-centenaire la plus chaude des 100 000 derniéres années au moins, qui s'est produite il
y a environ 6 500 ans pendant la période interglaciaire actuelle (Holocéne). Le dernier interglaciaire, il y a environ
125 000 ans, est le candidat le plus récent suivant pour une période de température plus élevée. Ces périodes
chaudes passées ont été causées par des variations orbitales lentes (multimillénaires). Lombrage gris avec des
lignes diagonales blanches montre les plages trés probables pour les reconstructions de température. (b) Chan-
gements de la température de la surface du globe au cours des 170 derniéres années (ligne noire) par rapport
a 1850-1900 et en moyenne annuelle, par rapport au Projet d'intercomparaison des modeles couplés - Phase 6
(CMIP6) de la réponse de la température aux facteurs humains et naturels (marron) et aux facteurs naturels uni-
guement (activité solaire et volcanique, vert). Les lignes colorées pleines indiquent la moyenne multi-modele, et
les nuances colorées indiquent la gamme trés probable des simulations. Figure de IPCC (2021).

1.2 Importance de la cryosphére dans le systéme climatique

La cryosphere désigne I'ensemble de I'eau présente a I'état solide sur la Terre. Elle inclut la neige,
les glaciers, les inlandsis (dont les grandes calottes de glace comme I'Antarctique et le Groenland), les
icebergs, la glace de mer, de lac et de riviére, et de facon temporaire ou permanente les sols gelés
(pergélisol, selon les saisons) (Fig. 1.4). La cryosphére entretient des liens étroits avec le climat, la bio-
diversité et les sociétés. La réduction des précipitations neigeuses et de la couverture de neige au sol
diminue les effets isolants bénéfiques de la neige pour la végétation et la faune, tout en affectant I'ap-
provisionnement en eau, les transports, les pratiques culturelles, les voyages et les loisirs de millions
de personnes (Salim et al., 2021).
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Pour les communautés des régions
arctiques, la réduction de la glace de
mer accroit I'érosion cotiere et l'exposi-
tion aux tempétes, menacant ainsi les
biens et les personnes, tandis que le dé-
gel du sol peut endommager les routes
et les batiments et accélérer I'érosion
des sols. D'un autre c6té, la réduction
de la neige et de la glace pourrait pré-
senter des opportunités commerciales,
notamment via des voies de navigation
libres de glace et un accés accru aux
ressources naturelles (ex., Mudryk et al.,
2021). Par ailleurs, la fonte des calottes
glaciaires du Groenland et de I'Antarc-
tique ajoute de I'eau douce a l'océan, ce
qui contribue a augmenter le niveau des
mers et peut modifier la circulation océa-
nique (ex., Menary and Wood, 2018). En
raison de leur couleur claire, la neige et
la glace refletent également davantage
la lumiére du soleil que l'eau libre ou
le sol nu, de sorte qu'une réduction de
la couverture neigeuse ou de la glace
contribue a ce que la surface de la Terre
absorbe davantage d'énergie solaire et
se réchauffe, ce qui amplifie le réchauf-
fement climatique en cours (Déry and
Brown, 2007).

GIEC et COPs

Le Groupe d'experts intergouvernemental sur I'évo-
lution du climat (GIEC) a été créé en 1988 afin
d'établir des évaluations détaillées de l'état des
connaissances scientifiques, techniques et socio-
économiques sur les changements climatiques,
leurs origines, leurs conséquences potentielles et
les stratégies de parade. Ces rapports sont pro-
duits environ tous les 5§ a 7 ans et se déclinent
en 3 groupes de travail qui abordent respective-
ment les bases physiques du changement clima-
tique, leurs impacts, et les solutions d'adaptation et
d'atténuation. Chaque groupe produit un rapport
complet, un résumé technique et un résumé a l'in-
tention des décideurs, a l'issue desquels est rédigé
un rapport de synthése qui résume le travail des
3 groupes. Des rapports spéciaux supplémentaires
peuvent étre commandés par les gouvernements
sur des sujets plus spécifiques. Ces rapports servent
de base aux Conférences des Parties (COP) qui ont
été instituées lors de I'adoption de la convention
cadre des Nations unies sur les changements clima-
tiques (CCNUCC) au sommet de la Terre tenu au Bré-
sil en 1992. Elles ont lieu chaque année pour faire le
point sur l'application des engagements pris en fa-
veur du climat, les préciser et négocier de nouveaux
engagements.

Au cours des dernieres décennies, le réchauffement climatique a entrainé un retrait généralisé
de la cryosphére, avec une perte de masse des calottes glaciaires et des glaciers, une réduction de
la couverture neigeuse, une diminution de I'étendue et de I'épaisseur de la glace de mer arctique, et
une augmentation de la température du pergélisol (IPCC, 2019b). Si les glaciers continentaux et les ca-
lottes Groenlandaise et Antarctique venaient a disparaitre entierement, leur contribution a la hausse
du niveau des mers atteindrait respectivement 32 cm, 7,42 m et 58 m (Fretwell et al., 2013; Morlighem
et al., 2017; Farinotti et al., 2019). Les glaciers et les manteaux neigeux alpins ont également une im-
portance cruciale pour les communautés locales en tant que source d'eau potable ou d'irrigation. Si la
fonte accrue des glaciers augmente temporairement I'approvisionnement en eau/, la diminution et la
perte définitive des ressources en eau glaciaire pourront rendre impossibles certaines activités éco-
nomiques, y compris l'agriculture, et réduire 'approvisionnement en eau potable pour les populations
locales.

Les Hautes Montagnes d'Asie (HMA) font partie de ces régions particulierement sensibles au ré-
chauffement climatique. La région HMA héberge le plus gros stock de glace aprés ceux des régions
polaires. Cette ressource constitue une réserve d'eau douce utilisée par pres de 1,4 milliard d’habitants

7. Lors de la fonte accrue d'un glacier, davantage d'eau est disponible en aval dans un premier temps, jusqu’a une certaine
limite de rétrécissement du glacier.
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Figure 1.4 - OU se trouve la cryosphére? — Crédit : Agnieszka Gautier/NSIDC (https: //nsidc.org/our-research)

(Immerzeel and Bierkens, 2012). Des pics de débit printaniers plus précoces entrainent des pénuries
d'eau pendant les mois d'été plus secs, affectant les communautés quivivent le long des cours d’'eau en
aval. Les changements de couverture de neige affectent la distribution de la végétation et les réseaux
de ruissellement (ex., Keenan and Riley, 2018; Bookhagen and Burbank, 2010). La productivité agricole
dépend fortement de la fonte de la neige et de la glace, elle est donc étroitement liée a I'évolution
de la couverture de neige (Biemans et al., 2019). Les régions de montagne sont également sujettes a
des événements en chaine déclenchés par une variété de risques isolés tels que des inondations, des
avalanches, des glissements de terrain ou des sécheresses, qui vont devenir de plus en plus fréquents
avec le réchauffement climatique (Vaidya et al., 2019).

Etudier, observer et modéliser la cryosphére est donc crucial autant pour les sociétés (en termes
de ressources en eau potable, pour l'agriculture, 'hydroélectricité, etc.), que pour les écosystéemes et
le systéme climatique dans son ensemble du fait des rétroactions mises en jeu. Ces questions sont
particulierement préoccupantes dans la région HMA, qui fait partie des régions les plus sensibles et
vulnérables au réchauffement climatique (Fan et al., 2021).
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1.3 Objectif de cette these : étude de la neige dans les Hautes
Montagnes d’Asie

La neige joue un rdle crucial dans le systéeme climatique en raison de son fort pouvoir réfléchissant
du rayonnement solaire, qui est appelé l'albédo®. L'albédo élevé de la neige signifie qu'elle reflete
la plupart de la lumiere solaire qu'elle recoit, limitant ainsi 'absorption de la chaleur et contribuant
au refroidissement de la surface terrestre. La neige a également un fort pouvoir isolant du fait de sa
faible conductivité thermique, ce qui permet a certaines espéces animales et végétales de survivre
en hiver (ex., Callaghan et al., 2011a,b; Campbell and Laudon, 2019). Par ailleurs, la neige représente
un important réservoir d'eau douce, stockant I'eau sous forme solide pendant les mois d’hiver et Ia
libérant progressivement sous forme liquide pendant la fonte au printemps et en été. Cela régule le
débit des cours d'eau et assure un approvisionnement en eau fiable pour les communautés en aval
(Mankin et al., 2015). En outre, la couverture neigeuse a un impact sur le climat mondial par le biais
de la rétroaction de l'albédo? (Flanner et al., 2011), sur les habitats et les déplacements de la faune
arctique (Berteaux et al., 2017), et sur la phénologie des plantes des biomes nordiques en contrélant
la période de croissance et en assurant la disponibilité de I'eau au printemps (Wang et al., 2018).

Le changement climatique a entrainé des tendances a la baisse de la couverture neigeuse dans
I'hnémisphere Nord au cours des derniéres décennies (IPCC, 2019a; Mudryk et al., 2020), ce qui a des
implications pour la disponibilité de I'eau et la régulation du climat. En outre, la fonte précoce de la
neige peut avoir des conséquences désastreuses, telles que les inondations soudaines, les glissements
deterrain etla pénurie d'eau dans les régions arides (ex., Bloschl, 1999; Callaghan et al., 2011a; Bokhorst
et al., 2016; Bring et al., 2016). Ainsi, I'étude de la neige est essentielle pour comprendre les impacts du
changement climatique et pour développer des stratégies d'adaptation efficaces. C'est pourquoi elle
a été définie comme une variable climatique essentielle (en anglais Essential Climate Variable ou ECV)
par le Global Climate Observing System (WMO, 2016).

Etudier le changement climatique en HMA est un défi & cause de sa topographie complexe qui
rend délicate l'application de modéles de climat, et limite la possibilité de récolter des observations
(ce qui sera davatange décrit dans le Chap. 2). L'enjeu de cette thése est d'étudier la variabilité et les
tendances climatiques en HMA, en se concentrant particulierement sur la couverture de neige. Elle se
décline en deux objectifs principaux :

1 — Etudier et quantifier les changements climatiques en HMA a 'aide de modeles de circulation
générale (GCMs) et de jeux d'observations.

2 — Améliorer la représentation de la couverture de neige en région de montagne dans les
GCMs.

Ce manuscrit comporte 6 chapitres, dont ce premier chapitre qui présente le contexte général du
réchauffement climatique dans lequel s'incrit ce travail. Le Chapitre 2 introduit la géographie, le climat
et le réseau d'observations de la région HMA. Le Chapitre 3 évalue la capacité de 26 GCMs a simuler
la température de l'air proche de la surface, les précipitations et la couverture de neige en HMA, et
présente une analyse des projections climatiques dans cette région jusqu'a la fin du XXIe siecle. Le
Chapitre 4 est une description détaillée du modéle de climat de I'Institut Pierre-Simon Laplace (IPSL)

8. L'albédo, ou albedo, est le pouvoir réfléchissant d'une surface, c'est-a-dire le rapport du flux d'énergie lumineuse réfléchie
au flux d'énergie lumineuse incidente. Ses valeurs sont comprises entre o et 1; la neige fraiche pure a une valeur d'environ 0,9
(c'est-a-dire qu'elle reflete environ 9o % du rayonnement solaire incident).

9. Larétroaction de l'albédo de la neige (ou snow albedo feedback en anglais) est une boucle de rétroaction dite « positive »,
c'est-a-dire que si la neige fond en raison d'une augmentation de température, la surface exposée est plus sombre et absorbe
davantage de rayonnement solaire, ce qui contribue a une augmentation supplémentaire de la température (et vice versa).
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et de ses performances au niveau de la région HMA. Le Chapitre 5 explore I'utilisation de différentes
paramétrisations du couvert neigeux dans ORCHIDEE, la composante de surface du modeéle de I'IPSL.
Enfin, les perspectives et une conclusion générale sont présentées dans le Chap. 6.

Note au lecteur

Ce manuscrit comporte des parties davantage « grand public » et des parties plus techniques re-
flétant le travail effectué lors de cette thése.

Les sections introductives des Chapitres 3 et 4 (Sections 3.1 et 4.1) sont des parties pédagogiques
qui ont pour objectif de préciser le contexte de la modélisation climatique de maniére générale a
un lecteur non familier avec ces concepts. La Section 3.1 présente le projet d'intercomparaison de
modeles couplés phase 6 (CMIP6), comment fonctionnent et ont évolué les modeles de climat, ainsi
gue comment sont réalisées les projections climatiques. La Section 4.1 présente plus spécifiquement
le modéle de climat de I'lPSL. L'’Annexe 3.4.1 fournit des indications sur I'état actuel du climat et ou
nous nous situons par rapport aux scénarios idéalisés étudiés par la communauté scientifique.

Deux articles sont inclus dans ce manuscrit, et constituent le cceur du matériau scientifique exposé
dans cette thése. Le premier article a été publié dans Earth System Dynamics : « Climate change in the
High Mountain Asia in CMIP6 » (Lalande et al., 2021, Sect. 3.2.2). Le deuxiéme est, au moment de rédiger
ce manuscrit, en cours de finalisation pour soumission : « Reducing the High Mountain Asia cold bias in
GCMs by adapting snow cover parameterization to complex topography areas » (Lalande et al., in prep),
et fait partie intégrante du Chap. 5.

Des encarts viennent apporter des précisions ou compléments sur des concepts clés abordés dans
le texte principal et un glossaire est présent en fin de manuscrit.

L'ensemble du code utilisé lors de cette these est disponible sur ce dép6t GitHub : https://github.
com/mickaellalande/PhD. Toutes les figures produites présentant le symbole «=» disposent d'un lien
vers le notebook utilisé pour réaliser la figure en question. Les figures de l'article : Lalande et al. (2021)
du Chap. 3, sont disponibles sur ce dép6t GitHub : https://github.com/mickaellalande/CMIP6_
HMA_paper.
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Chapitre

Hautes Montagnes d’Asie (HMA) et

données d’observations

56 618 est le nombre de personnes décédées sur les territoires nationaux de I'’Afghanistan, du Bangladesh, du Bhoutan,
de la Chine, de I'inde, du Myanmar, du Népal et du Pakistan, et au-dela de la région himalayenne de I'Hindu Kush, di a
des catastrophes climatiques (inondations, chaleur extréme, sécheresses) entre 2000 et 2015.

Shrestha et al. (2015)

2.1 Géographie des Hautes Montagnes d’Asie

Les Hautes Montagnes d'Asie (en anglais High Mountain Asia ou HMA) désignent le plateau tibétain
(en anglais Tibetan Plateau ou TP) et les chaines de montagnes environnantes. La région HMA s'étend
sur pres de 2 000 km dans I'axe Nord-Sud, du Nord du Tien Shan aux contreforts de I'Himalaya, et
d'Ouest en Est les chaines montagneuses sont presque continues sur 3 000 km, du Pamir aux mon-
tagnes Nyenchen Tanglha, a I'Est desquelles se trouvent encore quelques chaines de montagnes plus
petites dans la partie Sud-Est du TP (Fig. 2.1). La région HMA comprend également les chaines de mon-
tagnes du Karakoram, du Pamir-Alay et du Kunlun, et abrite les quatorze sommets de plus huit mille
meétres. Le TP est le plateau le plus élevé et le plus étendu du monde, avec une altitude moyenne de
4 000 m au-dessus du niveau de la mer et une superficie d'environ 2,5 millions de km?, soit prés de 5
fois celle de la France (Fig. 2.3) (Du and Qingsong, 2000).

L'ensemble formé par le TP et HMA est souvent dénommé le « chateau d'eau d'Asie » (en anglais
Asian Water Tower) ou encore le « Troisieme P6le » (en anglais Third Pole), faisant référence au fait qu'il
abrite la plus grande surface englacée hors des régions polaires (Immerzeel et al., 2010; Qiu, 2008;
Yao et al., 2012, 2019) incluant 95 536 glaciers sur une surface de 97 605 + 7 935 km? (Shean et al,,
2020) (Fig. 2.3). La fonte des glaciers et du couvert neigeux soutient les débits des principaux fleuves
asiatiques, tels que le Brahmapoutre, le Gange, I'Indus, le Yangtze, le Fleuve Jaune, le Salween ou le
Mékong, contribuant a I'approvisionnement en eau de plus de 1,4 milliard de personnes vivant en aval
(Immerzeel and Bierkens, 2012; Yao et al., 2012; Rasul, 2014; Pritchard, 2019; Scott et al., 2019; Wester
et al., 2019) (Fig. 2.2). Cette population est en forte croissance démographique, une tendance associée
a un développement marqué des activités industrielles et agricoles.

La région HMA connait un réchauffement rapide et se trouve actuellement dans sa période la plus
chaude depuis 2 000 ans. Le réchauffement rapide des derniéres décennies a accentué la fonte et
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Figure 2.1 - Les massifs montagneux de la région HMA qui entourent le TP sur une image composite (MODIS,
https://modis.gsfc.nasa.gov/) intégrant en blanc I'étendue de la couverture de neige. Figure réalisée par
Jean Baptiste Barré (IGE, CNRS-UGA).

induit un retrait des glaciers sur la majeure partie de cette région, a I'exception de certains glaciers
du Nord-Ouest qui ont légerement avancé au cours des derniéres décennies’ (ex., Brun et al., 2017).
La fonte des glaciers favorise une expansion des lacs et une intensification du cycle de I'eau en HMA
(Furian et al., 2022). L'augmentation des événements climatiques extrémes observée au cours des der-
nieres décennies a des impacts socio-environnementaux importants avec des conséquences parfois
catastrophiques pour les populations, comme par exemple lors de débordements de lacs glaciaires
ou encore de glissements de terrain (Yao et al., 2019). Des mesures d'atténuation devraient étre prises
pour limiter les conséquences du changement climatique sur la fréquence et l'intensité de ces événe-
ments extrémes, ainsi que des mesures d'adaptation pour aider les populations a mieux se préparer
et faire face a ces changements, qui ont déja lieu, et qui risquent de s'intensifier dans les années/dé-
cennies a venir.

2.2 Régimes climatiques en HMA

Les Hautes Montagnes d’Asie se trouvent environ entre les latitudes 30 et 40° N, au carrefour des
circulations atmosphériques de moyenne latitude, des moussons asiatiques et du climat continental
du TP (Fig. 2.3). Les circulations d'Ouest (en anglais Westerlies) transportent de I'numidité depuis I'océan
Atlantique, la Méditerranée et la mer Caspienne générant des précipitations dans les massifs situés

1. L'avancée de certains glaciers du Nord-Ouest d’HMA est dénommé |' « anomalie du Karakoram » (Hewitt, 2005; Azam et al.,
2021). Il sS'agit d'une exception mondiale - pas encore totalement comprise - mais qui pourrait étre due a de la variabilité interne
du systeme climatique (Forsythe et al., 2017; de Kok et al., 2018; Dong et al., 2019; de Kok et al., 2020; Farinotti et al., 2021).
Hugonnet et al. (2021) suggére que I'anomalie du Karakoram est terminée.
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Figure 2.2 - Caractéristiques hydrologiques de la région Hindu Kush Himalayas (HKH). Bassins versants sélection-
nés dans 'étude Himalayan Climate Change Adaptation Programme (HICAP). Figure de Shrestha et al. (2015).

au Nord-Ouest des HMA, notamment dans le Karakoram et 'Hindu Kush, des régions caractéristiques
d'un climat de moyenne latitude. Ces perturbations d'Ouest dominent principalement en hiver (de
décembre a avril) et apportent une part significative de précipitations neigeuses. La teneur en humi-
dité des masses d'air diminue au fur et a mesure qu'elles se déplacent vers I'Est, et par conséquent
les mois d’hiver sont plus secs dans I'Himalaya central et sur le TP (Singh et al., 1995; Vandenberghe
et al., 2006; Palazzi et al., 2013; Kapnick et al., 2014; Madhura et al., 2015; Cannon et al., 2015; Hunt
et al., 2018; Krishnan et al., 2019). En été, les vents d'Ouest sont plus faibles qu'en hiver, et le maximum
de l'intensité du jet est déplacé vers le Nord autour de 40° N (contre 25-30° N en hiver) (Fig. 2.12 en
Annexe 2.5.1).

Au Sud-Est, dans les parties centrale et orientale de I'Himalaya, les trois quarts des précipitations
annuelles sont générés en été par les moussons asiatiques (Bookhagen and Burbank, 2010; Palazzi
et al., 2013; Sabin et al., 2020). On distingue deux groupes de moussons asiatiques : la mousson Sud-
asiatique (mousson indienne) et la mousson Est-asiatique. Ces moussons affectent le sous-continent
indien et I'Asie du Sud-Est en été, avec une influence évoluant du Sud au Nord de ces régions au cours
d’'une période qui s'étend de juin a septembre.

De par sa topographie, la région HMA joue un role clé dans la circulation atmosphérique aux
échelles globales et régionales (Flohn, 1957; Kutzbach et al., 1993; Webster et al., 1998; Hsu and Liu,
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2003; Duan and Wu, 2005; Liu et al., 2007; Wu et al., 2016). Elle impacte les ondes atmosphériques a
I'échelle de 'ensemble de I'némisphére Nord, affectant la position des courants-jets 2, ainsi que la posi-
tion des dépressions atmosphériques qui se propagent d'Ouest en Est. Les moussons asiatiques sont
principalement déclenchées par les contrastes de température entre les océans et les continents. Par
ailleurs, la région HMA participe a renforcer ce mécanisme (ex., Zheng et al., 2022). La déviation selon
la verticale des courants atmosphériques, induite par la présence de montagnes, favorise les proces-
sus convectifs qui peuvent renforcer les mécanismes de mise en place de la mousson et accentuer la
formation des précipitations sur les flancs Sud de I'Himalaya.

Le TP reste quant a lui plus sec tout au long de I'année du fait de la barriére orographique hi-
malayenne qui le protége davantage des flux d'air humide. La variabilité spatiale et temporelle de la
température et des précipitations implique d'importants contrastes de I'enneigement dans la région
HMA : I'épaisseur du manteau neigeux atteint des valeurs fortes dans sa partie Ouest et sur les hauts
sommets himalayens, tandis que le TP reste peu enneigé tout au long de I'année en raison des faibles
précipitations observées dans cette région aride.

Figure 2.3 - Topographie de la région HMA et surfaces englacées (en bleu). Les principales circulations atmosphé-
riques sont décrites, notamment les flux d'Ouest (en anglais Westerlies), et les deux systémes de mousson princi-
paux, actifs essentiellement en été : la mousson Sud-asiatique (mousson indienne) et la mousson Est-asiatique.
Figure réalisée par Jean Baptiste Barré (IGE, CNRS-UGA).

2.3 Réseaux d’'observations en HMA

La suite de ce chapitre est dédiée a décrire les différents types de données d'observations qui
existent sur la région HMA. Dans un premier temps, sont présentés les avantages et inconvénients

2. Les courants-jets (en anglais jet streams) sont de puissants courants d'altitude qui se situent a l'interface troposphére-
stratosphére.
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des différents types de réseaux d'observations de maniére assez générale. Dans un deuxiéme temps,
sont détaillées les données disponibles pour I'étude de la température de surface (Sect. 2.3.1), des
précipitations (Sect. 2.3.2) et de la couverture de neige (Sect. 2.3.3).

Il est courant de mesurer des variables atmosphériques a l'aide de stations météorologiques. Tou-
tefois, dans certaines régions isolées et de haute altitude, la répartition inégale des stations et la cou-
verture temporelle limitée des enregistrements rendent leur analyse délicate. La plupart des stations
en HMA sont situées dans la partie Est du TP et Sud-Est de la chaine himalayenne, et trés peu de
stations sont présentes au centre du TP et dans la partie Ouest d'HMA (Fig. 2.4).

L'acces aux données est en plus restreint dans certains pays. Les stations météorologiques de
I'’Agence météorologique chinoise (en anglais China Meteorological Administration ou CMA) n‘ont qu'un
accés limité hors de la Chine, et leurs produits dérivés sont souvent restreints aux frontiéres chinoises
(ex., le China Meteorological Forcing Dataset ou CMFD) (Yang and He, 2019). De ce fait, le National Tibetan
Plateau Data Center (TPDC), créé en 2019, vise a centraliser et faciliter 'accés aux jeux de données sur la
région HMA. Le réseau d'observation GLACIOCLIM 3 permet également de récolter des observations
indépendantes du réseau CMA en haute altitude (Khadka et al., 2022).

L'installation et la maintenance des réseaux d'observations restent difficiles du fait des conditions
climatiques extrémes, de l'acces éloigné des glaciers et du manque de coordinations entre scienti-
figues aux niveaux nationaux et internationaux (AZAM et al., 2018; Bolch et al., 2019).

Figure 2.4 - Topographie du TP et limites des sept bassins hydrographiques sources. Les points noirs indiquent
les 132 stations météorologiques officielles (CMA). Les noms des principales grandes chaines de montagnes sont
indiqués en rouge. L'étendue des glaciers est dérivée de l'inventaire Randolph 5.0. Figure de Li et al. (2018).

Pour pallier au manque de données in situ, d'autres moyens d'observations peuvent étre utilisés.
Le développement de la télédétection (ex., observations satellites) a offert la possibilité de surveiller
régulierement des zones plus larges, non couvertes par les réseaux d'observations au sol (Bookhagen

3. https://glacioclim.osug.fr/ (consulté le 23/12/2022)
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and Burbank, 2006; Wang et al., 2014, 2017). La télédétection détecte les caractéristiques physiques
d’'une surface donnée en mesurant son rayonnement réfléchi/émis et son énergie rétrodiffusée a par-
tir d'un capteur embarqué sur un satellite, qui peut étre actif ou passif. Les images d'un certain nombre
de satellites peuvent étre utilisées pour estimer différentes variables, dont la couverture de neige, et
ce a diverses résolutions temporelles (d'un a plusieurs jours en fonction de sa période de revisite) et
spatiales (de l'ordre du métre a la centaine de kilométres). La qualité des données de télédétection
est trés variable en fonction de la grandeur physique mesurée.

Les produits de réanalyse (combinant modeéles et observations) offrent d'autres estimations des
variables physiques a grande échelle. Les réanalyses atmosphériques assimilent des observations in
situ, par ballon, par avion et par satellite dans des modéles de prévision, et elles constituent un outil
essentiel de la recherche météorologique et climatique (ex., Fujiwara et al., 2017; Brénnimann et al.,
2018). Elles restent toutefois trés dépendantes de leur propre modeéle physique, leur méthode d'as-
similation, ainsi que de la quantité de données d'observations disponibles. Dans une région comme
HMA ou il y a peu d'observations, leurs performances restent limitées. Les exemples incluent le Global
Land Data Assimilation System (GLDAS) (Rodell et al., 2004), Modern-Era Retrospective analysis for Re-
search and Applications (MERRA) (Rienecker et al., 2011; Gelaro et al., 2017), les produits de réanalyse
du European Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF) : ERA-Interim (Dee et al., 2011) et
ERA5 (Hersbach et al., 2020), Japanese 55-year Reanalysis (JRA-55) (KOBAYASHI et al., 2015) et High Asia
Refined analysis (HAR) (Maussion et al., 2011, 2014; Wang et al., 2021¢), entre autres.

Afin de tirer profit de chaque type de données, il existe des ensembles de données combinant
produits de télédétection, réanalyses et/ou observations in situ, dont l'objectif est de réduire les in-
certitudes liées a chaque type de mesure. On peut citer par exemple le produit GPCP (Adler et al., 2016,
2018) qui combine des données de précipitations in situ avec des observations satellites.

Chaque jeu de données a ses propres avantages et inconvénients, et aucun n'est meilleur qu'un
autre de maniére générale. La suite de ce chapitre se consacre plus spécifiquement a 'estimation
de la température de surface (Sect. 2.3.1), des précipitations (Sect. 2.3.2) et de la couverture de neige
(Sect. 2.3.3). Chaque sous-section présente les spécificités de mesure de chaque variable, décrit la
climatologie mensuelle d'un jeu de données et présente une comparaison critique de plusieurs ob-
servations. Tous les jeux de données utilisés dans ce chapitre sont référencés dans le Tableau 2.1 en
Annexe 2.5.3.

2.3.1 Température de I'air proche de la surface
Contexte et méthodes d'observations

La température de l'air a proximité de la surface (en anglais near-surface air temperature), corres-
pond généralement a la température de l'air a 2 m au-dessus du sol. Sa mesure est encore assez dif-
ficile par satellite, d'autant plus en région de montagne (ex., Zhang et al., 2015). De ce fait, les jeux
de données interpolés a partir de stations météorologiques restent la norme. Les méthodes d'in-
terpolation peuvent étre de nature déterministe ou stochastique et difféerent selon la disponibilité
des données et I'échelle spatiale d'application. Les méthodes les plus couramment utilisées sont les
techniques de krigeage (Matheron, 1963), la pondération par distance inverse (Legates and Willmott,
1990), l'interpolation spline (Eckstein, 1989; Hutchinson and Gessler, 1994) et |la régression polynomiale
(Myers, 1990). Dans les régions montagneuses, la température de l'air est contrdlée par différents fac-
teurs liés a I'emplacement géographique et a la topographie (Hudson and Wackernagel, 1994). Par
conséquent, l'utilisation des méthodes d'interpolation citées ci-dessus peut générer des erreurs et
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des biais importants (Robeson and Willmott, 1993; Willmott et al., 1991). Conventionnellement, la mé-
thode du gradient de température est utilisée pour estimer les températures a différentes altitudes.
Des méthodes géostatistiques plus sophistiquées visent a prendre en compte les effets de facteurs
topographiques supplémentaires, tels que la pente et/ou I'orientation, cependant ces méthodes né-
cessitent un dense réseau d'observations pour étre calibrées.

Climatologies : CRU TS v. 4.00

Les données les plus couramment utilisées en HMA sont celles du Climatic Research Unit (CRU)
(Harris et al., 2014, 2020). Ce jeu de données combine des mesures de différentes stations sous formes
d'anomalies avant d'appliquer un algorithme de pondération de la distance angulaire (en anglais
angular-distance weighting ou ADW). La climatologie est ensuite rajoutée a postériori pour ramener
les températures aux valeurs réelles et aux altitudes correspondantes, utilisant un algorithme d'inter-
polation spline, avec I'altitude, la latitude et la longitude comme prédicteurs indépendants (New et al.,
2002). Méme sile nombre de stations reste limité dans certaines régions d’'HMA, la grande distance de
décroissance de corrélation (en anglais correlation decay distance ou CDD) de la température de l'air
utilisée dans l'algorithme d'interpolation (1 200 km), suffit pour construire ce jeu de données a partir
d’'un minimum de 8 stations sur quasiment tout le domaine HMA.

Dans ce manuscrit nous utiliserons la version 4 du CRU TS (Climatic Research Unit gridded Time
Series) fournie sur une grille de 0,5° de latitude par 0,5° de longitude sur toutes les surfaces continen-
tales (excepté I'Antarctique), au pas de temps mensuel sur la période 1901-2018 (Harris et al., 2020). Ce
jeu de données montre de maniére générale de bonnes performances sur la région HMA (Gu et al.,
2012; Chen et al., 2017; Krishnan et al., 2019; Wang et al., 2021b; Yi et al., 2021).

La Figure 2.5 représente la climatologie mensuelle de la température de l'air proche de la surface
sur la période 1981-2014. Un fort gradient de température est présent entre la plaine indo-gangétique
(qui se situe au Nord de I'Inde et qui borde la chaine himalayenne) et le TP. Les températures les plus
froides sont observées en hiver, avec des valeurs atteignant -15 a -20 °C dans la partie centrale et au
Nord-Ouest du TP de décembre a février, puis la température augmente progressivement pour at-
teindre des valeurs Iégérement positives entre 5 et 10 °C sur I'ensemble du TP entre juillet et aoQt. Le
continent indien comporte, quant a lui, les températures les plus chaudes et peut atteindre plus de
30 °C entre mai et juin. Du fait de sa haute altitude, le TP est beaucoup plus froid que les terres envi-
ronnantes aux mémes latitudes, et est soumis en partie a un climat polaire (Peel et al., 2007).

Comparaison et discussion

Cette référence du CRU doit tout de méme étre considérée avec précaution. Malgré la CDD de
1200 km utilisée par Harris et al. (2020) dans leur processus d'interpolation, trés peu de stations mé-
téorologiques sont présentes sur le TP et dans la partie Ouest des HMA. Par ailleurs, cette valeur de
CDD peut étre discutable dans les régions de forte variation de topographie qui sont régies par des
effets locaux et microclimats d'une région a l'autre. Zhang et al. (2017) montre que la CDD pour les
précipitations peut varier spatialement et saisonniérement avec des valeurs plus faibles en été qu'en
hiver et une forte anisotropie dans la région du TP, ce qui pourrait également influencer la tempéra-
ture.

La Figure 2.6 montre la comparaison de plusieurs jeux de données de température de surface, dont
en plus du CRU, les produits APHRODITE 4 V1808 (Yasutomi et al., 2011) et CMFD (Yang and He, 2019).

4. Asian Precipitation-Highly-Resolved Observational Data Integration Towards Evaluation of Water Resources
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Figure 2.5 - Climatologies mensuelles de la température de l'air proche de la surface du CRU TS v. 4.00 (0,5° X 0,5°)
sur la période 1981-2014. Les frontiéres des pays sont représentées avec un trait fin noir et le contour épais noir
représente la limite d'altitude 2 500 m du produit GMTED2010 a 0,5°. L'océan est représenté en gris. =

Le projet APHRODITE (Yatagai et al., 2009, 2012), est principalement destiné a fournir des produits
journaliers de précipitations dans plusieurs régions du monde (voir Sect. 2.3.2) et utilise 'algorithme
d'interpolation suivant : (1) correction de la température au niveau moyen de la mer avec un gradient
de température de 6,0 °C km™~!, (2) interpolation de la température corrigée sur des grilles de 0,05° en
utilisant une fonction de pondération de la distance basée sur Spheremap (Willmott et al., 1985) avec
un rayon effectif de 100 km, (3) correction de la température selon I'altitude GTOPO30 (U.S. Geological
Survey EROS Data Center, 1998) avec le méme gradient de température de 6,0 °C km™, (4) remaillage
des données de 0,05° vers un produit de grille de 0,50° en utilisant des moyennes pondérées par zone.
Le produit CMFD, quant a lui, combine les observations CMA et GLDAS (i.e., des données météorolo-
giques, de réanalyses et de satellites), dont la méthode est décrite dans He et al. (2020). CMFD fournit
des données de température a une résolution de 0,1° x 0,1° pour toute la Chine.

APHRODITE prédit des températures beaucoup plus élevées (de l'ordre de +5 °C) autour des reliefs
de la chalne himalayenne et surestime la température de quelques degrés sur le TP par rapport aux
données du CRU (Fig. 2.6j-1). Les valeurs du CMFD sont, quant a elles, globalement plus proches du CRU,
avec des différences locales de quelques degrés (panels g-i). Ces derniéres différences entre le CRU
et CMFD sont probablement dues aux différentes sources de données et méthodes d'interpolations
utilisées, mais aussi a la résolution plus fine du CMFD (0.1°) qui permet de mieux représenter les reliefs
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et vallées. D'assez fortes différences sont tout de méme observées en hiver, avec des valeurs plus
froides de I'ordre de -5 °C dans le produit CMFD par rapport au CRU au Nord-Ouest du TP. Dans les
zones de forte densité de stations, comme sur le continentindien, a 'Est du TP (en Chine) et de maniére
plus générale autour de la région HMA, il y a un trés bon accord entre les différents jeux de données
avec des différences comprises entre +1 °C.

Figure 2.6 - Climatologies saisonniéres (gauche : hiver — DJF, centre : printemps — MAM, droite : été — JJA) de
la température de l'air proche de la surface en HMA sur la période 1981-2014 pour les données : (17 ligne) CRU TS
V. 4.00 (0,5° x 0,5°), (2¢ ligne) APHRODITE V1808 (0,5° x 0,5°), et (3¢ ligne) CMFD version : 01.06.0014 (0,1° X 0,1°). Les
différences entre APHRODITE et CMFD (regrillé bilinéairement vers la grille 0,5° x 0,5°) par rapport aux données
du CRU sont représentées en avant derniére et derniere lignes respectivement. Les frontieres des pays sont
représentées avec un trait fin noir et le contour épais noir représente la limite d'altitude 2 500 m du produit
GMTED2010 a 0,5°. L'océan est représenté en gris. =

Une source possible d'important désaccord entre les produits APHRODITE et du CRU réside dans
leur méthode d'interpolation. APHRODITE utilise un gradient de température vertical constant pour
ramener les températures au niveau moyen de la mer avant de procéder a l'interpolation. L'utilisation
de gradients de température verticaux constants entre 6,0 et 6,5 °C km~! est classique dans de nom-
breuses études (ex., Prentice et al., 1992a; Arnold et al., 2006; Otto-Bliesner et al., 2006; Roe and O'Neal,
20009), qui se basent sur le gradient de température pseudo-adiabatique théorique (ex., Hamlet and
Lettenmaier, 2005). Néanmoins, ce gradient peut varier considérablement en raison de sa dépendance
alatempérature et a la pression (ex., de 3 a9 °C km~! aux moyennes latitudes) (Minder et al., 2010). De
plus, l'utilisation des gradients de température de I'atmosphére libre pour estimer les conditions de
surface suppose implicitement que le terrain et les processus de surface sont sans importance dans
la détermination de la température de surface, ce qui est rarement le cas (Pepin, 2005). Par exemple,
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dans les fonds de vallées, 'accumulation d'air froid et les inversions de température peuvent modi-
fier considérablement le gradient de température (Rolland, 2003), tout comme le vent peut entrainer
dimportantes anomalies locales de température au niveau des cols de montagne (Steenburgh et al.,
1997). Les gradients verticaux de températures peuvent étre également trés variables d'une région a
I'autre en fonction de la saison et du cycle diurne (Minder et al., 2010; Kattel et al., 2013).

Kattel et al. (2013) mettent en évidence de fortes variations des gradients verticaux de température
en Himalaya (entre 4 et 7 °C km~!). Ces variations de quelques degrés peuvent induire des erreurs im-
portantes dans le processus d'interpolation en zone de montagne. La méthode d'interpolation du CRU
spline intégre la latitude, la longitude et l'altitude en tant que prédicteurs indépendants, et permet de
mieux représenter la relation locale avec l'altitude, méme si le peu de stations dans certaines régions
en HMA limite la prise en compte des gradients de températures locaux (New et al., 2002).

Le réchauffement observé dans la région HMA montre également une dépendance a l'altitude
(notamment a cause de la rétroaction due a l'albédo de la neige) (Palazzi et al., 2017; Ahmed et al.,
2020; Wang et al., 2021a; Zhu and Fan, 2022; Dimri et al., 2022; Zhang et al., 2022b). Les différentes
méthodes d'interpolation ne prennent pas en compte ce phénomene, ce qui tend a mélanger le signal
entre les différentes stations et altitudes. L'évolution du nombre de stations et des changements de
capteurs de mesures, peut également introduire des points de rupture et créer des tendances factices
si 'homogénéisation des données n'a pas été réalisée avec attention. Cela peut étre corrigé via des
méthodes d'ajustement (ex., Gillespie et al., 2022). Davantage d'analyses seront présentées dans les
Chapitres 3 et 4.

2.3.2 Précipitations
Contexte et méthodes d’'observations

Contrairement a la température, les précipitations sont par nature fortement variables dans le
temps (intermittence) et dans l'espace. La mesure des précipitations est aussi plus complexe que pour
la température. En effet, plusieurs incertitudes existent dans I'estimation de la climatologie des préci-
pitations régionales (Ye et al., 2004) et globales (USSR, 1978; WMO, 1998). Et ce pour différentes raisons,
en particulier des biais de mesure des pluviometres tels que la sous-captation des précipitations in-
duite par le vent5 (Yang et al., 2001; Tapiador et al., 2012), les pertes par mouillage et évaporation ®, ou
encore le fait de négliger les quantités de précipitations a I'état de traces” (Ye et al., 2004).

Une grande variété de données de précipitations existe, basées sur des stations (corrigées ou non),
des observations satellites et/ou une combinaison des deux. Les réanalyses et modéles numériques
apportent des informations complémentaires essentielles du fait de la difficulté de mesurer les préci-
pitations, en particulier en région de montagne. Par ailleurs, les capteurs satellites sont actuellement
les seuls instruments capables de fournir une couverture mondiale des précipitations en temps quasi
réel, avec des estimations provenant de capteurs infrarouges géosynchrones sur des satellites géo-
stationnaires, qui ont une fréquence d'échantillonnage élevée, et des capteurs micro-ondes en orbite
polaire sur des satellites en orbite terrestre basse, avec une résolution temporelle plus faible (Huff-
man et al., 2007; Sun et al., 2018). Les estimations satellitaires de précipitations sont de plus en plus

5. La sous-captation induite par le vent est causée par la turbulence atmosphérique générée par le pluviométre lui-méme
qui éloigne les hydrométéores de l'orifice de la jauge, un phénomene particulierement problématique pour les précipitations
neigeuses (WMO, 1984; Ye et al., 2004).

6. Les pertes par mouillage sont dues aux précipitations qui sont retenues ou collent aux parois du pluviometre et qui ne
peuvent pas étre versées et mesurées.

7. Un événement de précipitation < 0,1 mm est généralement enregistré comme une trace et assimilé a une situation sans
précipitation.
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utilisées pour compléter les observations des stations au sol, qui sont limitées en termes de couver-
ture spatiale et de densité. Malgré tout, les produits satellites ont encore des incertitudes importantes
dans I'estimation des quantités de précipitations (Kidd, 2001; Bellerby and Sun, 2005; Michaelides et al.,
2009). Des produits plus récents essaient de pallier a ces problémes, tels que TRMM (Kummerow et al.,
1998) ou IMERG (Huffman et al., 2019). Ces données sont de plus en plus utilisées pour I'étude du climat
en HMA (ex., Bookhagen and Burbank, 2006; Lei et al., 2021; Li et al., 2022b).

La fusion des données satellitaires avec les mesures de pluviomeétres au sol et les estimations
basées sur des réanalyses a permis d'améliorer la précision des données globales de précipitations
(Tan et al., 2020b). Plusieurs produits combinant des données satellites et des observations au sol
existent, tels que GPCP CDR (Adler et al., 2016, 2018), PERSIANN-CDR (Ashouri et al., 2015; Nguyen et al.,
2018, 2019), CHIRPS (Funk et al., 2015), ou encore MSWEP V2 (Beck et al., 2019). Pefia-Guerrero et al.
(2022) pointent cependant que ces derniers produits de précipitations estiment généralement mal
les précipitations en haute altitude (> 3 000 m), dans les zones plus séches et dans les régions ou
les précipitations estivales sont marquées. Pour souligner les incertitudes liées aux mesures des pré-
cipitations, Lundquist et al. (2019) suggérent méme que dans les zones montagneuses, les modeles
atmosphériques a haute résolution peuvent mieux représenter les précipitations annuelles totales
que les réseaux d'observations de précipitations.

Climatologies : APHRODITE V1101

Du fait des incertitudes liées a I'estimation des précipitations en région de montagne des produits
cités ci-dessus et de la disponibilité limitée a la période récente pour certains d’entre eux, nous avons
opté pour le produit APHRODITE (Asian Precipitation-Highly-Resolved Observational Data Integration
Towards Evaluation of Water Resources) (Yatagai et al., 2012) version V1101 (1951 - 2007) et V1101EX_R1
(2007 - 2015) sur le domaine Monsoon Asia (MA; 60° E-150° E, 15° S-55° N). Ce produit a été spéciale-
ment con¢u pour la région asiatique et est plus adapté aux régions montagneuses. C'est un produit de
précipitations journalier a la résolution spatiale de 0,5°, basé sur une méthode d'interpolation de don-
nées de stations météorologiques prenant en compte I'effet de la topographie. Il agrége un nombre
de stations plus important que la plupart des autres produits de précipitations (Fig. 2.7). Par rapport
aux estimations standard d’APHRODITE, la plupart des autres produits qui s'appuient sur le réseau
du Global Telecommunication System (GTS), sous-estiment les précipitations en Himalaya d'environ
30 % (Yatagai et al., 2009, 2012). Malgré tout, APHRODITE est lui-méme connu pour sous-estimer les
précipitations en HMA (Kapnick et al., 2014; Tong et al., 2014; Dong and Ming, 2022), en particulier a
cause du faible nombre de stations, de la sous-représentativité des stations en haute altitude et de la
sous-captation des précipitations neigeuses. APHRODITE reste tout de méme une référence en HMA
et a été utilisé dans de nombreuse études (ex., Bai et al., 2011; Kusunoki et al., 2011; Jaranilla-Sanchez
et al., 2011; YEN et al., 2011; Fukutomi et al., 2012; Raziei et al., 2012; Yang et al., 2012; Tong et al., 2014;
Sanjay et al., 2017; Salunke et al., 2019).

La Figure 2.8 montre la climatologie mensuelle des précipitations du produit APHRODITE. Deux
saisons se démarquent : (1) de décembre a avril (DJMFA); une période plutbt séche sur I'ensemble
de la région HMA (< 1 mm 1), excepté dans la partie Ouest autour des massifs du Pamir, Hindu
Kush et Karakoram avec des précipitations variant de 1 &8 4 mm j~! induites principalement par les
perturbations d'Ouest. Ces situations expliquent prés de 50 % des précipitations dans cette région
(Kapnick et al., 2014). (2) De juin a septembre (JJAS); période de fortes précipitations liées aux flux des
moussons asiatiques qui apportent de l'air humide du Golfe du Bengale et de I'Asie de d’Est, tandis
que le jet apportant les perturbations d'Ouest s'affaiblit et se déplace plus au Nord pendant cette
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Figure 2.7 - Densité des stations APHRODITE (Yatagai et al., 2012). Les densités moyennes de stations par maille
sont représentées sur les 47 derniéres années (1961-2007). lllustre la faible densité de stations dans le cceur de
la région HMA et le fait que les plus hautes altitudes sont sévérement sous-représentées. Figure de Smith and
Bookhagen (2018).

saison (Fig. 2.12b, d et f en Annexe 2.5.1). Les taux de précipitations atteignent des valeurs supérieures
a 10 mm j~! (soit prés de 2 000 & 3 000 mm an~! localement) en particulier sur les flancs Sud-Est de
la chaine himalayenne qui fait office de barriere orographique aux flux d’humidité, puis diminuent
progressivement en remontant a 'Ouest, créant un gradient de précipitations Est-Ouest. Le TP recoit
moins de précipitations du fait des chaines montagneuses qui le protegent de l'arrivée des masses
d'air humide. Les taux de précipitations sur le TP oscillent entre 3 et 4 mm j~! au maximum pendant
la période juillet-ao(t dans la partie Est du plateau (étant sous l'influence des deux moussons Sud et
Est Asiatiques), et décroissent graduellement vers des valeurs inférieures & 1 mm j~! en allant vers
I'Ouest.

Comparaison et discussion

Face aux incertitudes liées aux mesures des précipitations, la Fig. 2.9 montre une comparaison
des climatologies saisonniéeres (DJFMA et JJAS) des jeux de données suivants : CRU TS v4.06 (0.5°),
CMFD v01.06.0014 (0.1°) et GPCP CDR v2.3 (2.5°). De maniéere générale, la distribution spatiale des pré-
Cipitations est similaire d'un jeu de données a l'autre (panels a-f). Peu de différences sont observées
entre les différents jeux de données en hiver en termes de différences absolues de précipitations (g-
i). Le CRU montre tout de méme des précipitations plus importantes a 'Ouest d'HMA en cette saison
(>1mm j~!'; qui atteignent localement plus de 200 % de différences relatives) (panels g et m). Le CRU
présente aussi une sous-estimation (surestimation) des précipitations dans la partie Ouest (Est) du TP
en hiver par rapport a APHRODITE de + 50 % (panel m). Le méme comportement se retrouve dans les
données du CMFD, a l'exception d'un pic atteignant plus de 200 % de surestimation des précipitations
par rapport a APHRODITE au Nord-Ouest du TP tres localisé (panel n) (et concomitant a la zone ou le
CMFD présente des températures plus froides par rapport au CRU et APHRODITE; Fig. 2.6m). GPCP
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Figure 2.8 - Climatologies mensuelles des précipitations d’APHRODITE V1101 (0.5°) sur la période 1981-2014. Les
frontiéres des pays sont représentées avec un trait fin noir et le contour épais noir représente la limite d'altitude
2 500 m du produit GMTED2010 a 0,5°. L'océan est représenté en gris. =

estime des précipitations hivernales supérieures a APHRODITE sur 'ensemble de la région HMA (entre
0.5 et1mm j~!; panel i), correspondant a des différences relatives de 100 a plus de 200 % localement
sur le TP (panel o).

Les précipitations de mousson (JJAS) s'étendent davantage dans l'intérieur du TP dans les jeux de
données CMFD et GPCP par rapport au CRU (Fig. 2.9d-f). Les différences absolues les plus importantes
sont toutefois observées le long de la chaine himalayenne (panels j-I). Les données du CRU estiment
des écarts entre 1 et plus de 2 mm j~! sur le flanc de la chaine himalayenne et sur la plaine indo-
gangétique 8, et des différences plus accentuées au Nord du Bangladesh s'étendant jusqu'a 'Ouest
de la Birmanie. Une légére sous-estimation entre -0.5 et -1 mm j~! (soit environ -50 %) est également
présente dans les précipitations estivales du CRU par rapport a APHRODITE aux abords du TP au
Nord de I'Himalaya central (panels j et p). Les données du CMFD montrent pendant cette saison des
précipitations légérement plus importantes qu’APHRODITE autour de 1 mm j~! sur le TP (panel k). Par
ailleurs, les données de précipitations entre APHRODITE et CMFD restent similaires en termes d'écarts
relatifs. On note tout méme la présence d'une forte surestimation des précipitations du CMFD par
rapport a APHRODITE, de plus de 200 %, localisée au Nord-Ouest du TP comme en hiver (panel q).

8. Ces différences restent néanmoins inférieurs a 40 % (en relatif) du fait des larges quantités de précipitations mises en jeu
pendant la mousson (Fig. 2.9p).
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GPCP présente des différences par rapport a APHRODITE, principalement au Nord et au Sud de la
chaine himalayenne (> 2 mm j~!; soit plus de 200 % au Nord de la chaine himalayenne; panels | et

r.

Figure 2.9 - (a-f) Climatologies saisonnieres (DJFMA et JJAS) des produits de précipitations CRU TS v4.06 (gauche),
CMFD v01.06.0014 (centre) et GPCP CDR v2.3 (droite), et leurs différences absolues (g-l) et relatives (m-r) avec
le produit APHRODITE V1101 sur la période 1981-2014. Pour calculer les différences, les produits sont remaillés
bilinéairement vers une grille commune de 0.5° x 0.5°. Les frontiéres des pays sont représentées avec un trait
fin noir et le contour épais noir représente la limite d'altitude 2 500 m du produit GMTED2010 a 0,5°. L'océan est
représenté en gris. =

Les différences importantes entre GPCP et APHRODITE en été sont certainement dues a la résolu-
tion spatiale trop grossiere du produit GPCP de 2.5° dont les mailles s'étendent de part et d'autre des
montagnes, et ne permettent donc pas de capturer les précipitations orographiques localisées sur la
chaine himalayenne. L'extension accrue des précipitations hivernales de GPCP par rapport a APHRO-
DITE sur le TP, est quant a elle potentiellement expliquée par un manque de stations de mesure dans
cette zone (Fig. 2.9i et 0). En effet, les données APHRODITE et CRU sont basées sur l'interpolation
de stations météorologiques, tandis que GPCP utilise des observations satellites (non dépendantes
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des stations et potentiellement plus fiables sur le TP 9). Les différences entre les données du CRU et
APHRODITE sont quant a elles probablement expliquées par leurs différentes méthodes d'interpola-
tion et le nombre de stations considéré.

Palazzi et al. (2013) ont réalisé une étude plus compléte sur les précipitations en HMA, et concluent
gu'aucun jeu de données actuel n'est meilleur qu'un autre. Davantage d'études plus récentes font
des inter-comparaisons de produits de précipitations en HMA (ex., You et al., 2015; Liu et al., 2019; Bai
et al., 2020; Tan et al.,, 2020a; Zhou et al., 2020; Lei et al., 2021). La base de données Frequent Rainfall
Observations on GridS (FROGS) (Roca et al., 2019), composée de produits multiples (satellites, stations
au sol et réanalyses) pourrait étre utilisée pour produire un jeu de données grillé pertinent a I'échelle
de la région HMA.

Les mesures directes de précipitations en montagne restent problématiques (Lundquist et al.,
2019), et leur estimation constitue I'une des plus grandes incertitudes dans les études hydrologiques
et climatiques (ex., Ye et al., 2004; Palazzi et al., 2013; Immerzeel et al., 2015). De ce fait, les observations
de précipitations doivent étre prises avec précaution. Il est d'autant plus délicat de vouloir discriminer
précipitations liquides et solides du fait des larges incertitudes des produits actuels de précipitations
et du manque d'observations locales sur |'état de 'atmosphére (Feiccabrino et al., 2015). En outre, nous
utiliserons seulement les précipitations totales dans ce manuscrit. Une estimation des précipitations
solides en HMA est présentée dans I'étude de Yasutomi et al. (2011).

Plusieurs techniques de corrections de biais inhérentes aux mesures de précipitations au sol pour-
raient permettre d'obtenir de meilleures estimations des précipitations (ex., Ye et al., 2004; Masuda
et al., 2019). Lundquist et al. (2019) suggerent d'utiliser des techniques de mesures variées, combinant
jauges, radars, satellites et observations hydrologiques et nivologiques, pour obtenir des estimations
plus fiables de précipitations.

2.3.3 Couverture de neige
Contexte et méthodes d’'observations

La couverture de neige (i.e., la surface couverte par de la neige dans une zone donnée), contraire-
ment aux précipitations et a la température, n'est pas directement mesurable au sol avec des stations
météorologiques. Il est possible de mesurer la hauteur de neige et d'en déduire une estimation de la
couverture spatiale a l'aide de relations empiriques. Néanmoins, la couverture de neige est trés va-
riable en fonction de I'hétérogénéité du sol, de la saison et des conditions météorologiques (ex., vents),
entre autres et peut fortement varier a I'échelle de quelques métres (Liston, 2004). De ce fait, la ma-
jeure partie des observations de couverture de neige se font avec des images vues du ciel, notamment
par satellite.

L'avénement de la télédétection par satellite a offert la possibilité de surveiller régulierement la
couverture de neige en région de montagne (Dozier et al., 2008; Gafurov et al., 2015). Les images d'un
certain nombre de satellites peuvent étre utilisées pour déterminer la couverture de neige a diverses
résolutions temporelles (1 a 16 jours) et spatiales (8 m a ~100 km) (Singh et al., 2022). Différents algo-
rithmes ont été développés pour estimer la couverture de neige a partir d'images satellites (Romanoy,
2003; Shreve et al., 2009; He et al., 2015; Hall et al., 2019; Xiao et al., 2020), dont notamment l'indice

9. Du fait de la variabilité spatiale plus importante des précipitations par rapport a la température, le CRU utilise une CDD
de 450 km pour les précipitations (contre 1 200 km pour la température). Le nombre de stations utilisé dans le processus
d'interpolation au centre du TP est donc trés faible (a peine quelques stations). Par ailleurs, Zhang et al. (2017) montrent que la
CDD baisse a moins de 200 km dans la partie Sud-Ouest du TP du fait de la barriére orographique de la chaine himalayenne qui
bloque en partie les flux de mousson, entrainant une anisotropie dans cette CDD qui n'est pas représentée dans les données
du CRU.
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« Normalized Difference Snow Index » (NDSI) (Hall and Riggs, 2010).

L'estimation de la couverture de neige a partir dimages satellites reste une tache délicate et la
plupart des produits utilisent des bandes dans le visible, ce qui restreint leurs observations aux jours
sans couverture nuageuse. Les produits les plus couramment utilisés aujourd’hui sont ceux du capteur
Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer (MODIS) a bord des satellites Terra et Aqua, mis en
orbite en 1999 et 2002, et ont des résolutions temporelles élevées (1 jour et 8 jours) et spatiales modé-
rées (500 m). Les produits de couverture de neige MODIS montrent de bonnes performances en HMA
(ex., Hasson et al., 2014; Li et al., 2018; Qiao et al., 2021; Desinayak et al., 2022). Les satellites Sentinel-2
et Landsat-8, permettent aujourd’hui d'atteindre une résolution encore supérieure d'une dizaine de
meétres, mais restent limités pour fournir des produits de neige a grande échelle (ex., Gascoin et al.,
2019).

D'autres jeux d'observations utilisent de multiples sources de données, comme l'Interactive Mul-
tisensor Snow and Ice Mapping System (IMS) qui fournit des produits hémisphériques quotidiens de
couverture de neige binaire (i.e., 1 si la couverture de neige est supérieure a 50 %, et 0 sinon) a une
résolution de 24 km depuis les années 1997 (puis 2004 et 2008 respectivement pour des versions a 4
et 1km). Ces produits intégrent une grande variété d'images satellites, de produits dérivés et d'obser-
vations de surface (Ramsay, 1998; Helfrich et al., 2007). Les performances de I'lMS ont été largement
évaluées, notamment sur les régions a topographie complexe (Yang et al., 2015; Orsolini et al., 2019;
Li et al., 2022c). Les données du programme NASA Making Earth System Data Records for Use in Re-
search Environments (MEaSUREs) (Robinson et al., 2015) offrent aussi une couverture neigeuse a 25
km de résolution dans I'hémisphére Nord en utilisant aussi plusieurs sources, dont celles de I'lMS,
MODIS et des températures de brillance des micro-ondes passives sur la période 1999-2012.

Climatologies : NOAA CDR

Tous ces jeux de données sont pertinents pour étudier la couverture de neige en HMA, néanmoins
leur disponibilité temporelle réduite, pour la plupart, n'est pas encore suffisante pour réaliser des
études climatologiques. Par ailleurs, certains produits comme I'lMS, sont destinés a une utilisation
opérationnelle, et leur qualité ou cohérence dans le temps n'est pas assurée. De ce fait, nous devons
nous restreindre a des produits de couverture de neige moins adaptés aux régions de montagnes,
mais dont leurs disponibilité et homogénéité temporelles permettent de réaliser des études climato-
logiques.

Historiquement, le produit satellite ayant la plus longue série temporelle de couverture de neige
est le NOAA Climate Data Record (CDR) (Robinson et al., 1993, 2012; Estilow et al., 2015). Celui-ci couvre
I'némisphére Nord sur la période du 4 octobre 1966 a aujourd’hui avec une information binaire sur
une grille cartésienne de 88 x 88 (~200 km) distribuée sur une projection stéréographique polaire.
Les données antérieures a juin 1999 sont basées sur des cartes satellitaires de la couverture de neige
produites par des météorologues qualifiés de la NOAA, puis ont été remplacées par des données de
I'lMS en juin 1999. Le produit NOAA CDR a été largement utilisé pour la neige a I'échelle de 'hémisphére
Nord (ex., Brown and Robinson, 2011; Hernandez-Henriquez et al., 2015; Hori et al., 2017; Santolaria-Otin
and Zolina, 2020) et plus spécifiquement en HMA (ex, Xu et al., 2016). Du fait de sa résolution grossiere,
ce produit est moins adapté a la région HMA et est plutdt destiné a réaliser des études continentales,
mais il permet tout de méme d'avoir des informations a I'échelle régionale. Son caractére binaire ne
permet pas non plus d’'obtenir directement des valeurs fractionnelles. Pour le comparer a d'autres
jeux d'observations et/ou a des modeéles, il faut soit convertir 'ensemble des données en valeurs bi-
naires (ce qui fait perdre de I'information sur tous les autres jeux de données), soit estimer une valeur
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fractionnelle en effectuant une moyenne mensuelle a partir de données binaires hebdomadaires, a
I'imprécision prés de surestimer (sous-estimer) la couverture de neige dans les régions trés (peu) en-
neigées; dans ce manuscrit nous avons opté pour cette dernieére méthode °.

La Figure 2.10 montre la climatologie mensuelle de la couverture de neige en HMA du produit
NOAA CDR. Méme si la résolution grossiére ne permet pas d'avoir une représentation fine de la cou-
verture de neige dans les massifs montagneux, on distingue les valeurs plus importantes en hiver a
I'Ouest de la région HMA (autour des massifs de I'Hindu Kush, du Karakorum et du Pamir) avec des
valeurs supérieures a 90 %, et s'étend au Nord dans le Tien Shan et a I'Est vers la chaine himalayenne
avec des valeurs décroissantes entre 50 et 70 %. Dans l'intérieur du TP la couverture de neige est
inférieure a 50 %. En revanche, des valeurs importantes (> 80 %) sont aussi observées a I'Est de la
chaine himalayenne dans le Nyenchen Tanglha. La couverture de neige décroit progressivement au
printemps jusqu’a atteindre son minimum aux mois d'ao(t-septembre avec une couverture de neige
quasi-nulle sur I'ensemble de la région HMA, sauf a I'Ouest et le long de la chaine himalayenne ou
celle-ci persiste entre 10 et 30 %. Le TP est quant a lui quasiment completement découvert de neige
en été avec des valeurs a 10 %.

Comparaison et discussion

Courant 2021, une collaboration avec 'Agence Spatiale Européenne (ESA), nous a permis d'avoir un
accés anticipé a la série chronologique de I'étendue de la couverture neigeuse AVHRR GAC version 1
(Snow CCl AVHRR ci-apres), dérivée du projet CCl+ Snow de I'ESA, qui est venu compléter le produit
NOAA CDR et est devenu le produit global journalier de fraction du couvert neigeux le plus récent a
ce jour permettant d'effectuer des études climatologiques sur de longues périodes passées (Naegeli
et al., 2021). Il couvre la période 1982-2020 " et a une résolution spatiale de 0,05°. Dans le méme temps,
I'ESA a également publié un produit de couverture de neige basé sur MODIS a 0,01° de résolution
spatiale sur la période 2000-2019 (Nagler et al., 2021). Les produits de couverture de neige du projet
Snow CCl se déclinent en deux versions : I'une de la couverture de neige globale au sol et 'autre visible
(au-dessus de la canopée). Dans ce manuscrit, nous utiliserons les versions décrivant la neige au sol,
qui est la plus représentative des sorties de modéles de climat.

Contrairement au produit NOAA CDR, les produits Snow CCl ne sont pas directement exploitables
et/ou comparables a des modéles, car ils comportent des données masquées par la couverture nua-
geuse, les nuits polaires, et sur les lacs et les zones englacées. Cela demande d'utiliser diverses mé-
thodes pour rendre ces produits plus communément utilisables. Deux méthodes d'interpolation tem-
porelles ont été utilisées pour compléter ces données dans le cadre de cette thése : (1) une premiéere
utilisée dans le Chap. 3 consiste a étendre les données avec une «fenétre » de + 3 jours avant ou apres
la présence de nuages ™, (2) une interpolation temporelle linéaire des données manquante sur une
fenétre maximale de 10 jours appliquée aux données Snow CCl AVHRR et MODIS version 2 et utilisée
dans le Chap. 5'3. Davantage de travaux seraient nécessaires pour évaluer l'influence de ces méthodes
d'interpolation et leurs incertitudes associées. De maniére générale, les produits interpolés tendent a
avoir une couverture de neige l[égérement supérieure par rapport aux produits originaux en moyenne

10. Les données NOAA CDR sont fournies chaque lundi et sont « représentatives » de la semaine précédente. Pour calculer les
valeurs mensuelles fractionnelles, nous pouvons soit faire directement la moyenne des valeurs présentes dans un mois donné,
soit étendre les données sur la semaine précédente avant de faire la moyenne. Les deux méthodes montrent des résultats
similaires a I'échelle climatologique.

11. Avec des données manquantes de novembre 1994 a janvier 1995, ainsi que pour 16 autres jours distribuées de maniére
sporadique.

12. Cette méthode a été appliquée au produit Snow CCI AVHRR version 1 par Kathrin Naegeli co auteure de l'article Lalande
et al. (2021) (Chap. 3).

13. Les scripts utilisés pour réaliser cette interpolation sont présents ici : ESA_CCl_snow (ex. pour MODIS et AVHRR).
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Figure 2.10 - Climatologies mensuelles de la couverture de neige autour de la région HMA pour les données du
NOAA CDR sur la période 1981-2014. Les données ont été regrillées bilinéairement vers une grille cylindrique plate
carrée de 0,5° x 0,5°. Les frontieres des pays sont représentées avec un trait fin noir et le contour épais noir
représente la limite d'altitude 2 500 m du produit GMTED2010 a 0,5°. L'océan est représenté en gris. =

dans larégion HMA (non montré) et il y a tres peu de différences entre les deux méthodes d'interpola-
tion (voir Annexe 2.5.2). Dans l'optique de faciliter la comparaison des produits Snow CCl aux modeéles,
nous avons ensuite effectué des agrégations spatiales (a 0.1°, 0.25°, 0.5° et 1°) sur plusieurs mailles en
ignorant les données manquantes restantes (lacs, erreurs de mesures, nuages restants, etc.) et en
prescrivant 100 % de couverture neigeuse sur les zones englacées. Cette derniére hypothése entraine
une légére surestimation de la couverture de neige dans les mailles contenant des glaciers (en particu-
lier en été). Des méthodes plus complexes existent pour combler les données manquantes restantes
(ex., Gascoin et al., 2015).

La Figure 2.1 montre la comparaison des produits NOAA CDR (a-c), Snow CCl AVHRR (d-f), Snow CCI
MODIS (g-i) et MEaSUREs (j-1). La résolution plus élevée des produits Snow CCl par rapport a NOAA CDR
permet de distinguer davantage les vallées des montagnes. Cela est particulierement visible en hiver
oU la couverture de neige atteint des valeurs supérieures a 9o % sur les montagnes dans la région
Ouest d'HMA (Pamir, Hindu Kush et Karakoram) et des valeurs plus faibles inférieures a 50 % dans les
vallées environnantes (panels e et h). De ce fait, NOAA CDR surestime la couverture de neige de 'ordre
de 10 a 20 % par rapport aux produits Snow CCl en hiver et ce jusqu'a plus de 50 % dans la vallée au Sud
du Karakoram, le long de chaine himalayenne et dans le Nyenchen Tanglha (panels n et q). Par ailleurs,
le produit Snow CClI AVHRR estime une couverture de neige |égérement supérieure par rapport a
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Snow CCI MODIS sur le TP en hiver (de I'ordre de +10 %). Les surestimations du produit NOAA CDR par
rapport aux produits Snow CCl s'atténuent légérement au printemps et sont beaucoup plus faibles en
été (panels m, o, p et q). Le produit MEaSUREs estime des valeurs de couverture de neige supérieures
au produit NOAA CDR a toutes les saisons, avec des surestimations atteignant plus de 50 % en hiver au
Nord du TP (s-u). Ces fortes valeurs du produit MEaSUREs semblent assez irréalistes, surtout au Nord
de la région HMA qui est une zone plus plate et moins difficile a mesurer. Cela provient probablement
des mesures par micro-ondes passives qui ont une précision plus faible que les capteurs visibles. De
ce fait, nous ne considérerons pas ce produit dans la suite de ce manuscrit.

Figure 2.11 - Climatologies saisonniéres (gauche : automne — SON, centre : hiver — DJF, droite : printemps —
MAM) de la couverture de neige en HMA sur la période 2001-2012 pour les données NOAA CDR (regrillées bilinéai-
rement 0,5° x 0,5°; 1 ligne), Snow CCl AVHRR (0.05°; 2¢ ligne), Snow CCI MODIS (0.01°;3¢ ligne) interpolés avec la
méthode (2) (voir texte) et MEaSUREs (regrillé bilinéairement 0,5° x 0,5°; 4¢ ligne). Les différences entre Snow CCI
AVHRR, Snow CCI MODIS et MEaSUREs par rapport aux données NOAA CDR sont représentées sur les 3 derniéres
lignes. Les frontiéres des pays sont représentées avec un trait fin noir et le contour épais noir représente la limite
d'altitude 2 500 m du produit GMTED2010 a 0,5°. L'océan est représenté en gris. =
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L'épaisseur du manteau neigeux est une variable intimement liée a la couverture de neige, et c'est
une grandeur cruciale pour I'estimation des ressources en eau en HMA. Néanmoins, nous sommes
aujourd’hui incapables de mesurer la quantité de neige a I'échelle globale dans les régions de mon-
tagnes (Dozier et al., 2016; Bormann et al., 2018; Luojus et al., 2020, 2021). Par ailleurs, le peu de stations
d'observations de hauteur de neige en HMA sont situées dans des zones ou il y a trés peu de neige
et ne sont donc pas représentatives de I'ensemble de cette région. Les produits existants couvrant
les régions montagneuses, montrent une grande dispersion et quasiment aucune donnée d'observa-
tion ne permet de valider ou d'invalider ces produits (Orsolini et al., 2019; Bian et al., 2019; Liu et al.,
2022). Pour ces raisons, nous traiterons moins de la hauteur de neige dans ce manuscrit. Malgré tout,
cette grandeur sera nécessaire pour aborder le Chap. 5 et sera donc davantage détaillée dans ce cha-
pitre.

2.4 Conclusion

La région HMA est une zone de topographie complexe qui contient la plus grande réserve en eau
douce apres les régions polaires et contribue aux ressources en eau de plusieurs centaines de mil-
lions de personnes (Immerzeel and Bierkens, 2012). De par sa géographie particuliére, la région HMA
est particulierement vulnérable au changement climatique (Fan et al., 2021). Sa topographie complexe
rend cette région hostile et difficile a observer. Y étudier les changements climatiques est donc un
défi pour les scientifiques et demande d'utiliser de multiples jeux de données (stations in situ, obser-
vations satellites, réanalyses et modéles). Dans le prochain chapitre, nous allons évaluer ces change-
ments et étudier les projections futures a l'aide de la derniére génération de modéles de circulation
générale.
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2.5 Annexes

2.5.1 Circulation atmosphérique en HMA

Figure 2.12 - Moyennes saisonnieres décennales (2001-11) dans I'ensemble de données HAR30 pour (gauche) DJF
et (droite) JJA. (a), (b) Précipitations totales et vecteurs vent a 10 m (tous les cing points de grille). (c), (d) Hauteur
géopotentielle et vecteurs vent horizontaux au niveau 500-hPa. Notez que I'échelle de couleur représente une
gamme différente pour I'hiver (bas : 5,24 km; haut : 5,89 km) et 'été (bas : 5,67 km; haut : 5,90 km). (e), (f) Vitesse
horizontale du vent (m s™!; nuances de gris) et température potentielle (K; contours de couleur en pointillés)
le long d'un transect latitude-pression a 9o° E. Les contours gris en pointillés représentent le vent zonal négatif.

Figure de Maussion et al. (2014).
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2.5.2 Comparaison des méthodes d’interpolations pour la couverture de neige
et séries temporelles

Figure 2.13 - Climatologies saisonniéres (gauche : automne — SON, centre : hiver — DJF, droite : printemps —
MAM) de la couverture de neige en HMA sur la période 2001-2012 pour les données Snow CCl AVHRR interpolés
avec la méthode (2) (1 ligne) et (1) (2¢ ligne) (voir Sect. 2.3.3) et leurs différences (3¢ ligne), et Snow CClI MODIS
interpolés avec la méthode (2) (4¢ ligne), MOD10CM (5¢ ligne) et leurs différences (derniere ligne). Les frontieres
des pays sont représentées avec un trait fin noir et le contour épais noir représente la limite d'altitude 2 500 m
du produit GMTED2010 a 0,5°. L'océan est représenté en gris. =

La Figure 2.13 montre une comparaison de la couverture de neige estimée avec différentes mé-
thodes d'interpolation : Snow CCl AVHRR avec les méthodes (1) et (2) (voir Sect. 2.3.3), Snow CCI MODIS
avec la méthode (2), et MOD10CM (Hall and Riggs., 2021) qui fournit des données mensuelles a 5 km
de résolution et privilégie la présence de neige lorsque des nuages sont présents 4. La comparaison
des deux méthodes d'interpolation pour le produit Snow CCl AVHRR ne montre quasiment aucune
différence en termes de climatologie quelle que soit la saison (< + 10 %; a-i). Le produit MOD10CM
estime une couverture de neige plus importante entre 10 et 20 % (voire jusqu'a 30 % localement en
hiver sur les massifs montagneux) par rapport au produit Snow CCI MODIS.

Les séries temporelles de couverture de neige des différents produits sont représentées sur la

14. Voir  documentation  technique pour plus de détails : https://nsidc.org/sites/default/files/
mod10cm-v061-userguide_0.pdf (consulté le 25/12/2022).
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Fig. 2.14 et montrent des différences maximales en hiver comprises entre 10 et 20 %. Jasrotia et al.
(2022) montrent également que l'estimation de la couverture de neige avec l'indice NDSI en région de
montagne sans appliquer de correction atmosphérique ou topographique peut étre sous-estimée de
I'ordre de 20 a 30 % a cause d'effets d'ombrage par exemple. Or, ces corrections ne sont généralement
pas appliquées dans les produits que nous avons présentés ici.

Figure 2.14 - Séries temporelles de la couverture de neige en HMA (20-45° N et 60-110° E; zone supérieure a 2500 m)
sur la période 2001-2012 pour les données NOAA CDR (bleu), Snow CCl AVHRR (orange) et Snow CCl MODIS (rose)
interpolés avec la méthode (2) (voir Sect. 2.3.3), Snow CCl AVHRR interpolé avec la méthode (1) (vert) et MOD10CM
(jaune). Tous les produits sont ramenés sur une grille de 0,5° x 0,5° avant d'étre moyennés spatialement. =

2.5.3 Jeux de données

47


https://github.com/mickaellalande/PhD/blob/master/local/PhD_manuscript/snc.ipynb

*99100SSE 32UB42J3. B| 19 3|LIUOZII0Y
uoin|osaJ e| ‘aduanbauy ana| ‘sa|qiuodsip Juos s|i s|anbsa) ns aporiad e| 19 sulewop 3| ‘seauuop ap adA1 3] ‘UOISISA 13 LUOU SIN3| : 3)10JP B 3ydNes ap S3UUOP JUOS 3I.LINS 3P
a1ydes8odos e 32 a81au ap a1n1dAN0d e| ‘suonienddaid sa| ‘adepns e ap aydoud Jie,| ap ainjesadwa) e| snod €2 *1995 B| suep sISI|IIN SaUUOP ap XNal sap wWNsaY - L'z 3|gel

,000°L
,050
,005°0
(1L0Z) YyaseD pue uos|alueq ,052°0 — — [eqo|D FOMIEMEN 0L0ZQ3LND aiydeaSodoy
.Sero
,5290'0
WSL
(1zoz) "s331y pue ||leH ,50'0 sjow L 3udsa4d-000z [eqo|H S9}1||931eS LOA INDOLAOWN
(zzoz) *|e 12 43|3eN wy L anolt 020Z-000T [eqo|D ZA SIAOIN 1DD Mmous
(1zoz) "|e 12 J9)|3eN w L Jnoft 6102-0002 |eqo|o S9M|[2IES LA SIAOIN DD Mous
(zzoz) "|e 10 11983eN wy S anolt 8L02-z861L |eqo|n Soll|[91eS  ZA ¥YYHAY [DD Mous
(1zoz) “|e 19 11989eN wy S anolt 6102-286L |eqo|o S9MU|[2IES LA YYHAY DD Mous
(S102) "|e 39 uosulqoy w Sz anolL Z102-666L pJON 2J3ydsiWgH  S2UUOop 9p 3|qWiasu] LA STYNSeIIN
(z102) '|e 32 uosuiqoy wy 00L < sjow L juas9.4d-996L pJON 2J2ydSIWdH  SIUUOP P JqUIasul LOJLOA YOD VWYON 9S18u ap 34n3uaAno0)
(gL0z2 ‘9L0%2) "|e 19 J3|pY .9’ sjow L juas9.d-6L6L |eqo|D  SauUUOp 3P 3|quuasul €°ZA¥dD dDdD
(61L02) 9H pue Suex oL'0 ye 8L0z-6/61 QuIyYD  SIauUOop 3p s|quuasul ¥100°90°LOA Q4IND
. , (enbnosejuy,| 91d9dx3) .
(ozoz) '|e 19 sleH 09’0 slow L S102-1061 53(eIUBUNUO) SIELINS s99|0dJa1ul suonels 00'VAS]1 NYD
. ReTale] S102-£00Z (N ,95-S .St ‘3 ,051-3 ,09) LY XJLOLLA 3D LOLLA
(z102) "|e 19 1e8eIRA 5o anolL 002-1561 eI5y UOOSUON sag|odJaiul suonels 2LI00YHAY suone)dnaid
(6L02) 9H pue Suex oL'o yce 8L0Z-6/6L QUIYD  SI2UUOP 9P d|quuasul 7100°90°LOA Q4IND
(1L02) "|e 39 lwoINSeA omm\o anolL S102-196L (N 0955 051 '3 0051-3 ,09) s99|0dJa1ul suonels QOQLA 31 1AOYHdY
.50 eISY UOOSUO|A sanjessdwal
(ozo2) *|e 19 slueH S'o slow L SL02-106L (enbnoeluy,| 91d25xd) sa9|0dJa1ul suonels 00'PAS] NYD ’
: ° : S9|BIUBUIIUOD SI1BLINS ’ : :
9JU249J9y uoIINjosdYy 3duanbaig apolidd aulewoq adAL saguuoq a|qeriep

48


https://catalogue.ceda.ac.uk/uuid/edf8febfdaad48abb2cbaf7d7e846a86
http://aphrodite.st.hirosaki-u.ac.jp/download/
https://data.tpdc.ac.cn/en/data/8028b944-daaa-4511-8769-965612652c49/
http://aphrodite.st.hirosaki-u.ac.jp/download/
https://catalogue.ceda.ac.uk/uuid/edf8febfdaad48abb2cbaf7d7e846a86
https://data.tpdc.ac.cn/en/data/8028b944-daaa-4511-8769-965612652c49/
https://doi.org/10.7289/V56971M6
https://doi.org/10.7289/V5N014G9
https://nsidc.org/data/nsidc-0530/versions/1
https://catalogue.ceda.ac.uk/uuid/5484dc1392bc43c1ace73ba38a22ac56
https://catalogue.ceda.ac.uk/uuid/3f034f4a08854eb59d58e1fa92d207b6
https://catalogue.ceda.ac.uk/uuid/3b3fd2daf3d34c1bb4a09efeaf3b8ea9
https://catalogue.ceda.ac.uk/uuid/8847a05eeda646a29da58b42bdf2a87c
https://nsidc.org/data/mod10cm/versions/61
https://www.temis.nl/data/gmted2010/index.php

Chapitre

Etude multi-modele CMIP6 des

changements climatiques en HMA

« Every emitted kg of CO, will eventually be responsible for a glacier mass loss of 15.8 (5.9-20.5) kg. »
Marzeion et al. (2018)

Ce chapitre présente une étude publiée dans la revue scientifique Earth System Dynamics sur les
changements climatiques dans la région des Hautes Montagnes d'Asie (HMA) en termes de tempéra-
ture, précipitations et couverture de neige (Lalande et al., 2021) (Sect. 3.2). Au préalable, une introduc-
tion générale présente le contexte actuel de la modélisation climatique (Sect. 3.1), suivie de quelques
perspectives en fin de chapitre (Sect. 3.3).

3.1 Introduction générale

3.1.1 Fonctionnement d'un modéle de climat

Un modele de climat est une représentation numeérique du systeme climatique. Ces modéles si-
mulent le couplage entre différentes composantes dont les principales sont 'atmospheére, I'océan, la
cryosphere et la biosphere (Fig. 1.1). Pour simuler I'évolution des océans et de I'atmosphére, on utilise
des modeéles basés sur les équations de la mécanique des fluides et de la thermodynamique ainsi que
sur les principes de conservation de masse et d'énergie. Pour transcrire ces équations sous forme
numérique, le globe est découpé en petits cubes, les mailles, et 'avancement temporel se fait par pas
de temps successifs. Ces équations permettent de déterminer I'évolution des variables climatiques
telles que le vent, la température, 'numidité, etc., sur chaque maille a chaque pas de temps. Classi-
guement, on sépare le code informatique des GCMs en deux grandes parties, appelées « dynamique »
et «physique » (Krinner, 1997). La dynamique comprend I'évaluation des mouvements atmosphériques
a grande échelle. La physique comprend la prise en compte des processus aux échelles non résolues
du modéle (ex., le rayonnement, la convection, les changements de phase de I'eau, les processus de
surface et la couche limite atmosphérique) (voir Fig. 3.1).

Différents types de modeéles existent : les « modéles de circulation générale » (en anglais general
circulation models ou GCMs) qui ont actuellement des résolutions horizontales de I'ordre de la cen-
taine de kilomeétres, des « modeles régionaux » (en anglais regional climate models ou RCMs) avec des
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mailles de un a quelques dizaines de kilométres, et des modéles a résolutions kilométriques voire
hectométriques pour des applications plus spécifiques. En fonction de la taille des mailles, tous les
processus, tels que la formation des nuages ou des précipitations, ne peuvent pas étre simulés expli-
citement, et sont donc approximés avec des équations empiriques calibrées a partir d'observations,
que l'on appelle des paramétrisations.
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Figure 3.1 - Exemple d'un modeéle atmosphérique utilisé a I'Institut Pierre-Simon Laplace. L'atmosphére est dé-
coupée numériquement en un quadrillage tridimensionnel appelé maillage. La modélisation de I'atmosphére
consiste a calculer les variables de sortie (vent, température, humidité, etc.) a chaque pas de temps et pour
chaque maille. Le pas de temps, durée qui s'écoule entre deux calculs, est de I'ordre de quelques minutes. Il défi-
nit la résolution temporelle du modéle tandis que la largeur de la maille définit la résolution spatiale, ici de I'ordre
de 100 km. Les phénoménes physiques complexes ayant une échelle inférieure a la taille de la maille (comme
la formation des nuages) sont traités de maniére statistique. Cette simplification incontournable est une source
de variabilité entre les modéles. Source : Belin Education/Humensis/Thomas Haessig, manuel d’Enseighement
scientifique terminale, 2020.

Ce manuscrit se concentre principalement sur l'utilisation des GCMs. Ces modéles de circulation
générale sont utilisés pour les prévisions atmosphériques, I'étude du climat et du changement clima-
tique. Les GCMs désignent un vaste ensemble de modéles comprenant notamment : les modeles de
circulation générale atmosphérique (AGCMs); les modéles de circulation générale océanique (OGCMs);
les modeéles de circulation générale océan-atmospheére (couplés, AOGCMs). Aujourd’hui, les modéles
climatiques incluent également des modéles de glace et de surface continentale, de biogéochimie ma-
rine, de chimie atmosphérique, etc., de ce fait on parle de plus en plus de « modéles du systéme Terre »
(en anglais Earth system model ou ESM). La Figure 3.2 montre leur évolution depuis les années 70, qui a
leur début, n'étaient constitués que de modeéles atmosphériques (représentant les échanges radiatifs
dans I'atmosphére, les précipitations, la circulation atmosphérique, etc.), jusqu’a la représentation ac-
tuelle beaucoup plus détaillée du systeme Terre (incluant tous les éléments abordés ci-dessus).
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Figure 3.2 - Illustration de la complexité et de la diversité croissantes des éléments incorporés dans les GCMs au
fil des décennies. Evolution de la résolution (3 gauche) et de la complexité physique (a droite) des modéles clima-
tiques utilisés pour alimenter les rapports du GIEC depuis le milieu des années 1970. Les illustrations (a gauche)
sont représentatives de la résolution horizontale la plus détaillée utilisée pour les simulations climatiques a court
terme. Les simulations centennales sont généralement réalisées avec la résolution de la génération précédente.
Les acronymes FAR, SAR, TAR et AR4 correspondent aux différents rapports du GIEC sortis respectivement en
1990, 1995, 2001 et 2007. Source : Figure 1.2 et 1.4 du GIEC (Intergovernmental Panel on Climate Change, 2007).

La complexité de ces modeles nécessite de fait une grande puissance de calcul et sont générale-
ment exécutés sur des supercalculateurs. Malgré 'augmentation grandissante en puissance de cal-
cul, les GCMs sont toujours limités a des résolutions relativement grossiéres pour simuler le climat a
I'échelle de I'ensemble de la planéte. Lorsque les résolutions les plus fines étaient d’environ 500 km
dans les années 9o (Fig. 3.2), celles-ci atteignent aujourd’hui 50 voire 25 km. Néanmoins, pour réali-
ser des simulations centennales, la résolution moyenne reste encore de nos jours autour de 100 km
pour les simulations globales. A I'heure actuelle, les modéles ont montré leur performance et fiabi-
lité depuis le début de I'ére de la modélisation. En effet, la Fig. 3.3 montre une analyse rétrospective
des modeles de climat qui reproduisent la tendance observée aujourd’hui du réchauffement et son
amplitude, et ce alors que les modeles d'il y a 40-50 ans étaient beaucoup plus rudimentaires que
maintenant”.

1. Il est attendu que les courbes simulées ne coincident pas exactement avec les observations, et ce, d( a la variabilité interne
du systéme climatique qui impacte le climat a I'échelle de quelques années voire décennies et ont un caractére chaotique diffi-
cilement prévisible (ex., oscillation Nord Atlantique, El Nino, etc.). Ces variations ne sont donc par définition pas synchronisées
dans les modeéles par rapport aux observations.
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Figure 3.3 - Evaluation des projections passées de I'évolution de la température mondiale. Projection du change-
ment de température aprés publication sur la base de la température en fonction du temps (1970-2020) pour une
sélection de projections de modeéles climatiques importants (Hausfather et al., 2020). Les projections des modeles
(utilisant la température de l'air a la surface du globe, GSAT) sont comparées aux observations de température
(utilisant la température moyenne a la surface du globe, GMST) HadCRUT5 (noir) et aux forgages anthropiques
(jusqu’en 2017) (Dessler and Forster, 2018). Les projections présentées sont : Manabe (1970), Rasool and Schnei-
der (1971), Broecker (1975), Nordhaus (1977), (Hansen et al., 1981, H81), (Hansen et al., 1988, H88), Manabe and
Stouffer (1993), ainsi que les projections du modéle d'équilibre énergétique (EBM) du FAR, du SAR et du TAR, et
la projection moyenne multimodele utilisant des simulations CMIP3 du scénario A1B du Rapport spécial sur les
scénarios d'émissions (SRES) du AR4. H81 et H88 indiquent les scénarios 1 et B les plus attendus, respectivement.
Voir Hausfather et al. (2020) pour plus de détails sur les projections. Source : Figure 1.9 du GIEC (Chen et al., 2021).

3.1.2 Projet d'intercomparaison des modéles couplés phase 6 — CMIP6

Le « projet d'intercomparaison des modeles couplés » (en anglais Coupled model intercomparison
project ou CMIP) est une initiative du programme mondial de recherche sur le climat (en anglais World
Climate Research Programme ou WCRP). Ce projet vise a réaliser des simulations climatiques de facon
coordonnée entre les différents groupes de recherche, permettant une meilleure estimation et com-
préhension des différences entre les modeles climatiques. Il permet, en outre, d’estimer l'incertitude
due a l'imperfection des modeéles dans I'évaluation de la réponse du climat aux activités humaines.
Ce projet initié en 1997 a évolué au cours de 5 phases successives. La sixieme phase de ce projet a
associé 49 groupes de modélisation climatique du monde entier et pres de 100 modeéles de climat. Les
résultats des recherches basées sur ces simulations sont pris en compte dans I'évaluation de I'état des
connaissances sur le climat par le groupe d'experts intergouvernemental sur le climat (GIEC).

Le protocole CMIP s'articule autour de plusieurs expériences communes appelées : DECK (pour
Diagnostic, Evaluation and Characterization of Klima en anglais) et des expériences dédiées a des ques-
tions spécifiques : MIPs (pour model intercomparison project en anglais). Le DECK comprend quatre
expériences de base : (1) une simulation historique des modéles atmosphériques seuls forcés par des
températures de surface de l'océan et la glace de mer observées sur la période 1979-2014 (AMIP);
(2) une simulation de contr6le préindustriel (piControl); (3) une simulation considérant un quadruple-
ment abrupt du niveau de CO, (abrupt-4xC0O2); et (4) une simulation basée sur une augmentation
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de 1% par an du CO, (1pctCO2). CMIP comprend également une simulation historique qui couvre la
période de mesures instrumentales extensives de la température, de 1850 a nos jours (fixé a 2014
pour CMIP6)2. Les forcages historiques sont basés autant que possible sur des observations dispo-
nibles sur cette méme période. lls comprennent notamment les concentrations de gaz a effet de serre
(GES), d'espéces a courte durée de vie (notamment I'ozone troposphérique et les aérosols), I'évolution
de l'utilisation des surfaces continentales et le forcage solaire, entre autres (Eyring et al., 2016).

Les MIPs visent a aborder un large éventail de questions spécifiques pour compléter les expé-
riences du DECK, s'appuyant sur les 3 questions principales abordées dans CMIP6 (Fig. 3.4) :

1. Comment le systéme terrestre répond-t-il aux forcages naturels et anthropiques?
2. Quelles sont les origines et les conséquences des biais systématiques des modeéles?

3. Comment pouvons-nous évaluer les changements climatiques futurs compte tenu de la varia-
bilité interne du climat, de la prévisibilité et des incertitudes des scénarios?

Pour répondre a ces questionne-

ier a1 GMST et GSAT
ments 21 MIPs ont été réalisés dans

cette sixieme phase CMIP6, dont : DA-
MIP (pour Detection and Attribution Model
Intercomparison Project en anglais) qui
permet d'estimer I'impact des différents
forcages anthropiques dans le chan-
gement climatique; HighResMIP (pour
High-Resolution Model Intercomparison Pro-
ject en anglais) pour évaluer la plus-value
de simulations a plus haute résolution
(jusqu'a 25 km de résolution spatiale);
ScenarioMIP (pour Scenario Model Inter-
comparison Project en anglais) pour étu-
dier les changements futurs dans dif-
férents scénarios (voir Sect. 3.1.3); ou
encore CORDEX (pour Coordinated Re-
gional Climate Downscaling Experiment
en anglais) qui coordonne la descente
d'échelle des modeles CMIP6 pour les
projections climatiques régionales. Pour
voir 'ensemble des 21 MIPs se référer au
Tableau 3 de Eyring et al. (2016).

La température moyenne a la surface du globe (en
anglais global mean surface temperature ou GMST)
et la température de l'air a la surface du globe (en
anglais global surface atmospheric temperature ou
GSAT) sont les deux principales mesures de la tem-
pérature a la surface de la Terre utilisées pour esti-
mer le réchauffement climatique dans les rapports
du GIEC. La GMST fusionne la température de la sur-
face de la mer (en anglais sea surface temperature
ou SST) et la température de l'air a 2 m au-dessus
des zones terrestres et de la glace de mer; elle est
utilisée dans la plupart des estimations historiques
et des observations actuelles. La métrique GSAT est
la température de l'air a 2 m sur toutes les surfaces
(terrestres et océans) et elle est le diagnostic géné-
ralement utilisé dans les modeéles climatiques. Les
changements de la GMST et de la GSAT au fil du
temps different d'au plus 10 % (Gillett et al., 2021;
Arias et al., 2021).

Des normes, une coordination, une infrastructure et une documentation communes facilitent la
distribution des sorties de modeéles et la caractérisation de 'ensemble des modéles, et sont distribués
sur le portail ESGF: https://esgf-node.1lnl.gov/projects/cmip6/ (consulté le 26/12/2022).

3.1.3 Comment modéliser le climat du futur?

Pour effectuer des projections climatiques, différentes trames narratives explorant des évolutions
plausibles mais contrastées de nos sociétés sont construites en combinant un ensemble de trajec-
toires démographiques, économiques, technologiques, institutionnelles et sociales jusqu’en 2100 (O'Neuill

2. Les expériences (2), (3), (4) et CMIP sont basées sur des modéles couplés océan-atmosphere.
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Figure 3.4 - Schéma de la conception des expériences CMIP/CMIP6 et leurs évolutions. Le CMIP évoluera mais
le DECK assurera la continuité entre les phases. L'anneau intérieur et le texte blanc qui I'entoure concernent les
fonctions standardisées de toutes les expériences du DECK et de la simulation historique CMIP6. L'anneau du
milieu montre les sujets scientifiques liés spécifiquement a CMIP6 qui sont traités par les MIPs approuvés par
CMIP6, les sujets des MIPs étant indiqués dans I'anneau extérieur. Ce cadre est superposé a la toile de fond
scientifique de CMIP6, a savoir les sept grands défis scientifiques du WCRP. Source : WRCP (Eyring et al., 2016).

et al., 2016; Bauer et al., 2017; Riahi et al., 2017). Quelques trajectoires socio-économiques dites « par-
tagées » (en anglais Shared Socio-Economic Pathways ou SSPs)3, parmi les multiples narratifs socio-
économiques, sont ensuite traduites en émissions de gaz a effet de serre (GES), d'aérosols et d'usage
des sols. La réponse des modéles de climat a ces scénarios illustratifs de futurs possibles fournit un en-
semble de projections climatiques pour toutes les variables climatiques en tout point du globe.

Les principales trajectoires SSPs pour CMIP6 sont :

SSP1 Développement Durable (Faiblement émetteur en GES)
— Forte coopération internationale
— Développement de biens et services respectueux de I'environnement
— Peu intensif en ressources et en énergie
— Amélioration des conditions de vie
— Réduction des inégalités et de la pauvreté

SSP2 Poursuite des tendances (Niveau d’émission intermédiaire)
— Poursuite des tendances sociales, économiques et technologiques actuelles
— Progression lente des objectifs de développement durable
— Dégradation de I'environnement malgré un développement moins intensif en ressources et
énergie
— Croissance inégale

3. Anciennement RCPs (pour Representative Concentration Pathway en anglais) dans CMIPs5.
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SSP3 Rivalités régionales (Fortement émetteur en GES)
— Résurgence des nationalismes et conflits régionaux
— Développement économique et technique lents, enjeux de sécurité alimentaire et énergé-

tique

— Faible priorité a I'environnement qui se dégrade fortement dans certaines régions

— Persistance des inégalités

SSPs5 Energies fossiles (Trés fortement émetteur en GES)

— Développement adossé a une trés forte exploitation des énergies fossiles

— Croissance économique et progrés technologique élevés

— Modes de vie intensifs en ressources et énergie

— Gestion de la pollution locale et adaptation facilitées par diminution de la pauvreté

Les SSPs sont suivis d'un deuxieme
chiffre qui correspond au forcage radia-
tif induit sur le long terme (ex., SSPs5-
8.5; ou 85 correspond a un forcage
radiatif de 8,5 W m~2). La Figure 3.5
montre les émissions anthropiques fu-
tures des principaux facteurs du change-
ment climatique (panel a) et leurs contri-
butions au réchauffement global pour
les cing scénarios SSPs (panel b). Les
deux scénarios SSP1-1.9 (bleu clair) et
SSP1-2.6 (bleu foncé) permettent de res-
ter respectivement sous la barre des
1,5 et 2 °C de réchauffement global a
I'norizon 2100, et demandent des réduc-
tions immédiates et drastiques des émis-
sions de GES. Dans le scénario SSP2-
4.5 (orange) les émissions de GES conti-
nuent de croitre jusqu'a atteindre un pla-
teau et décroitre a partir de 2040, et
meéne vers une augmentation de tempé-
rature d'environ 2,7 °C. Les deux derniers

Forcage climatique

Le terme de forcage climatique (ou forcage radia-
tif) désigne une perturbation d'origine extérieure
au systéeme climatique qui impacte son bilan éner-
gétique. Une telle perturbation peut étre associée
a des modifications du flux d'énergie solaire arri-
vant au sommet de I'atmosphére, a des variations
de la concentration atmosphérique d'especes chi-
miques interagissant avec le transfert radiatif dans
I'atmospheére. La perturbation conduit alors le sys-
téme climatique vers un nouvel état d'équilibre sui-
vant des constantes de temps propres aux méca-
nismes d'ajustement mis en jeu. On distingue clas-
siquement les forcages naturels, tels que ceux dus
a l'activité solaire et au volcanisme, des forcages an-
thropiques (gaz a effet de serre notamment, mais
également aérosols, utilisation des sols, etc.).

Pour en savoir plus
questions.fr (consulté le 26/12/2022).

https://www.climat-en-

scénarios SSP3-7.0 (rouge clair) et SSP5-8.5 (rouge foncé) voient leurs émissions de GES continuer de
croitre et atteindre des températures de prés de 4 et 5 °C de réchauffement respectivement.

Il est aujourd’hui admis que chaque fraction de degré compte et mene vers des évolutions impor-
tantes du systéme climatique (ex., Armstrong McKay et al., 2022), des extrémes climatiques de plus
en plus fréquents et intenses (canicules, inondations, sécheresses agricoles, etc.) (IPCC, 2021), et des
impacts socio-environnementaux et économiques importants (IPCC, 2022)4.

4. Pour en savoir plus sur la situation actuelle vis-a-vis de ces scénarios, voir 'Annexe 3.4.1.
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Figure 3.5 - Emissions anthropiques futures des principaux facteurs du changement climatique et contribu-
tions au réchauffement global pour les cing scénarios SSPs. (a) Emissions anthropiques (d'origine humaine) an-
nuelles sur la période 2015-2100. Les trajectoires des émissions de dioxyde de carbone (CO;) de tous les secteurs
(GtCO5y/an) (graphique de gauche) et d'un sous-ensemble de trois facteurs clés non liés au CO, pris en compte
dans les scénarios : le méthane (CH,4, MtCH4/an, graphique en haut a droite), 'oxyde nitreux (N,O, MtN,O/an,
graphique au milieu a droite) et le dioxyde de soufre. (b) Changements de la température de la surface du globe
en °C par rapport a 1850-1900. Ces changements ont été obtenus en combinant les simulations de modéles CMIP6
avec les contraintes observationnelles basées sur le réchauffement simulé dans le passé, ainsi qu'une évaluation
actualisée de la sensibilité du climat a I'équilibre. Les changements par rapport a 1850-1900 basés sur des périodes
moyennes de 20 ans sont calculés en ajoutant 0,85°C ('augmentation observée de la température de la surface
du globe entre 1850-1900 et 1995-2014) aux changements simulés par rapport a 1995-2014. Des fourchettes tres
probables sont indiquées pour SSP1-2.6 et SSP3-7.0. Adapté des Figures SPM4a et SPM8a de IPCC (2021).
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Projections et prévisions climatiques

Il ne faut pas confondre projection et prévision cli-
matique. La prévision climatique prend en compte la
connaissance de I'état présent du systéme (dit état
initial) a la fois pour I'océan, les sols, etc., afin d'esti-
mer, de maniére probabiliste, I'évolution des modes
de variabilité interne (ex., oscillation Nord Atlan-
tique, EINino, etc.) et de leurs effets, aux échelles sai-
sonniéres a décennales. A linverse, les projections
climatiques ne prétendent pas fournir une chrono-
logie exacte de la variabilité du systeme climatique
d’'une année sur l'autre : elles visent a estimer la ré-
ponse du climat aux perturbations du bilan d'éner-
gie de la Terre jusqu’en 2100 minimum, de maniére
conditionnelle aux SSPs et sur laquelle vient se su-
perposer la variabilité interne (qui peut elle-méme
étre affectée par les forcages, par exemple, les El
Nifios seront probablement différents dans un cli-
mat plus chaud). Afin de prendre en compte et d'étu-
dier cette variabilité interne, les groupes de modéli-
sateurs produisent généralement plusieurs simula-
tions identiques avec différentes conditions initiales,
ce qui permet d'étudier cette variabilité grace a la
dispersion de cet ensemble de simulations.
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Variabilité interne

Le systéme climatique est constitué par cinqg compo-
santes principales : atmosphére, océan, cryosphére
(neige et glace), hydrosphére (eaux continentales) et
biospheére. La variabilité interne résulte, d'une part,
des interactions entre ces sous-systémes et, d'autre
part, du caractere fondamentalement instable de
certaines de ces composantes (en particulier de I'at-
mosphére et des océans). Ainsi, les échanges océan-
atmosphére au niveau des tropiques expliquent par
exemple le phénomene El Nifio, une anomalie clima-
tique de nature interne, qui a lieu dans le Pacifique
tous les 2 a 7 ans et qui a des répercussions glo-
bales pendant plusieurs années. Sur I'Europe, une
grande part des variations climatiques, sur des pé-
riodes allant de 10 jours a une décennie, s'expliquent
par l'oscillation Nord Atlantique (en anglais North At-
lantic Oscillation ou NAO); la rigueur de I'hiver 2009-
2010 lui est par exemple attribuée. L'ensemble de
ces variations porte le nom de « modes de variabi-
lité », et ils impactent le climat sur des échelles de
temps caractéristiques de quelques années a plu-
sieurs décennies. Par ailleurs, ils ne modifient pas
la quantité d'énergie dans le systéme climatique (ils
produisent seulement des échanges d'énergie entre
ses différentes composantes).
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3.2 Changements climatiques dans les Hautes Montagnes d'Asie

La Section 3.2.1 suivante présente un bref résumé 5 en francais de I'étude Climate change in the High
Mountain Asia in CMIP6 (Lalande et al., 2021) publiée dans Earth System Dynamics (Sect. 3.2.2).

3.2.1 Résumé grand public

L'étude du changement climatique en HMA est cruciale notamment parce que cette région est en
partie couverte de glaciers et de neige qui constituent une ressource en eau conséquente pour pres de
1,4 milliard d’habitants. Outre son impact sur la couverture neigeuse, le changement climatique dans
les Hautes Montagnes d'Asie affecte également le pergélisol, les glaciers, intensifie la désertification
et modifie le cycle hydrologique, des conséquences susceptibles d'impacter fortement l'agriculture,
I'approvisionnement en eau potable et la production hydroélectrique.

Pour anticiper les évolutions du climat et de la ressource en eau en HMA au cours du prochain
siecle, la modélisation est un outil précieux. Nous avons utilisé dans cette étude la derniére généra-
tion de GCMs. Ces modeles ont une résolution de I'ordre de 100 km, trop grossiére pour décrire les
évolutions climatiques a I'échelle locale, mais ils sont particulierement intéressants pour simuler la
réponse globale du systeme climatique aux émissions de GES, et ils permettent tout de méme d'avoir
une vision des évolutions climatiques a I'échelle régionale.

Notre étude montre que le changement climatique en HMA pourrait se traduire par une hausse
des températures comprise entre +1,9 et +6,5 °C a la fin du siécle par rapport a la moyenne 1995-
2014 en fonction des scénarios d'émissions de GES. Ce réchauffement est associé a une diminution
relative de I'étendue de la couverture neigeuse estimée entre -9,4 et -32,2 %, et une augmentation des
précipitations comprise entre 8,5 et 24,9 %. Ce réchauffement est 11 % plus rapide dans cette région
du monde par rapport aux autres surfaces continentales de 'hémisphere Nord (en excluant la région
Arctique, elle aussi caractérisée par un réchauffement exacerbé).

Dans unscénario de diminution drastique des émissions de GES, limitant la hausse de température
globale a +2 °C par rapport a la période préindustrielle, le réchauffement en HMA est stoppé autour
des années 2060-2080, avec des tendances de température, de précipitations et du couvert neigeux
qui s'inversent a la fin du 21¢ siécle.

Notre étude pointe également les faiblesses des modéles actuels de circulation générale dans cette
région du monde, expliquées notamment par la difficulté a simuler le climat dans des régions de topo-
graphie complexe. Il faut donc continuer d'améliorer les modéles de circulation générale. Ce travail est
par ailleurs particulierement délicat en raison du manque symptomatique d’'observations dans cette
région du monde. Dans ce sens, nos travaux actuels visent a contribuer a 'amélioration des modeles
de climat dans les régions de montagne.

5. Ce résumé a été publié sur le site de I'Institut des Géosciences de 'Environnement : https://www.ige-grenoble.fr/
Rechauffement-exacerbe-dans-1les (consulté le 26/12/2022).
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Figure 3.6 - Infographie représentant les changements de température de surface, des précipitations et de la
couverture de neige a la fin du siecle (2081-2100) par rapport a la période récente (1995-2014) en fonction des
scénarios de basses (SSP1-2.6) et hautes (SSP5-8.5) émissions de gaz a effet de serre. Source : Lalande et al. (2021).

3.2.2 Climate changein the High Mountain Asiain CMIP6 (Lalande et al., 2021)

60



Earth Syst. Dynam., 12, 1061-1098, 2021

hitps://doi.org/10.5194/esd-12-1061-2021 Earth System
© Author(s) 2021. This work is distributed under Dynamics
the Creative Commons Attribution 4.0 License.

Climate change in the High Mountain Asia in CMIP6

Mickaél Lalande!, Martin Ménégoz', Gerhard Krinner!, Kathrin NaegeliZ, and Stefan Wunderle?

1'Univ. Grenoble Alpes, CNRS, IRD, G-INP, IGE, 38000 Grenoble, France
ZInstitute of Geography and Oeschger Center for Climate Change Research, University of Bern,
3012 Bern, Switzerland

Correspondence: Mickaél Lalande (mickael.lalande @univ-grenoble-alpes.fr)

Received: 16 June 2021 — Discussion started: 24 June 2021
Accepted: 23 August 2021 — Published: 2 November 2021

Abstract. Climate change over High Mountain Asia (HMA, including the Tibetan Plateau) is investigated over
the period 1979-2014 and in future projections following the four Shared Socioeconomic Pathways: SSP1-2.6,
SSP2-4.5, SSP3-7.0 and SSP5-8.5. The skill of 26 Coupled Model Intercomparison Project phase 6 (CMIP6)
models is estimated for near-surface air temperature, snow cover extent and total precipitation, and 10 of them
are used to describe their projections until 2100. Similarly to previous CMIP models, this new generation of
general circulation models (GCMs) shows a mean cold bias over this area reaching —1.9 [—8.2 t0 2.9] °C (90 %
confidence interval) in comparison with the Climate Research Unit (CRU) observational dataset, associated
with a snow cover mean overestimation of 12% [—13 % to 43 %], corresponding to a relative bias of 52 %
[—53 % to 183 %] in comparison with the NOAA Climate Data Record (CDR) satellite dataset. The temperature
and snow cover model biases are more pronounced in winter. Simulated precipitation rates are overestimated
by 1.5 [0.3 to 2.9]mmd~"!, corresponding to a relative bias of 143 % [31 % to 281 %], but this might be an
apparent bias caused by the undercatch of solid precipitation in the APHRODITE (Asian Precipitation-Highly-
Resolved Observational Data Integration Towards Evaluation of Water Resources) observational reference. For
most models, the cold surface bias is associated with an overestimation of snow cover extent, but this relationship
does not hold for all models, suggesting that the processes of the origin of the biases can differ from one model
to another. A significant correlation between snow cover bias and surface elevation is found, and to a lesser
extent between temperature bias and surface elevation, highlighting the model weaknesses at high elevation. The
models with the best performance for temperature are not necessarily the most skillful for the other variables,
and there is no clear relationship between model resolution and model skill. This highlights the need for a better
understanding of the physical processes driving the climate in this complex topographic area, as well as for
further parameterization developments adapted to such areas. A dependency of the simulated past trends on the
model biases is found for some variables and seasons; however, some highly biased models fall within the range
of observed trends, suggesting that model bias is not a robust criterion to discard models in trend analysis. The
HMA median warming simulated over 2081-2100 with respect to 1995-2014 ranges from 1.9 [1.2 to 2.7]°C
for SSP1-2.6 to 6.5 [4.9 to 9.0] °C for SSP5-8.5. This general warming is associated with a relative median
snow cover extent decrease from —9.4 % [—16.4 % to —5.0 %] to —32.2 % [—49.1 % to —25.0 %] and a relative
median precipitation increase from 8.5 % [4.8 % to 18.2 %] to 24.9 % [14.4 % to 48.1 %] by the end of the century
in these respective scenarios. The warming is 11 % higher over HMA than over the other Northern Hemisphere
continental surfaces, excluding the Arctic area. Seasonal temperature, snow cover and precipitation changes over
HMA show a linear relationship with the global surface air temperature (GSAT), except for summer snow cover
which shows a slower decrease at strong levels of GSAT.
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1 Introduction

High Mountain Asia (HMA) extends from the Himalayas in
the south and east to the Hindu Kush in the west and to Tien
Shan in the north, including also the Karakoram, the Pamir-
Alay and the Kunlun mountain ranges. HMA surrounds the
Tibetan Plateau (TP), which is the highest and most exten-
sive plateau in the world, with an average elevation of 4000 m
above sea level and an approximate surface area of 2.5 mil-
lionkm? (Du and Qingsong, 2000). Because of their high el-
evation and complex terrain, TP and HMA affect not only
the regional climate and environment in East Asia but also
the global atmospheric circulation via thermal and mechan-
ical forcings (Flohn, 1957; Kutzbach et al., 1993; Webster
et al., 1998; Hsu and Liu, 2003; Duan and Wu, 2005; Liu
et al., 2007; Wu et al., 2016). The Asian summer monsoon
provides almost 80 % of the annual precipitation in the cen-
tral and eastern parts of the Himalayas during the monsoon
season (June-September) (Bookhagen and Burbank, 2010;
Palazzi et al., 2013; Sabin et al., 2020). Several studies sug-
gested that the geographical configuration of the TP was en-
hancing the triggering of the Asian monsoon, with this dry
area acting as a heat source transferred to the midtroposphere
directly enhancing the vertical uplift typically found at the
start of the summer monsoon (Li and Yanai, 1996; Wu and
Zhang, 1998; Yihui and Chan, 2005; Wu et al., 2012). This
finding has been partly questioned in other studies, suggest-
ing that the Himalayan chain is insulating the warm and
moist air found over the Indian subcontinent from the cold
areas found in TP (Boos and Kuang, 2010). Therefore, the
Himalayas and not the TP seem to be an essential geograph-
ical feature that favors vertical uplifts of warm and moist air
masses, mainly on their southern flank. In contrast, winter
precipitation contributes nearly half of the annual precipi-
tation in the Karakoram and the Hindu Kush, mostly due
to the westerly disturbances (WDs) bringing moisture from
the Atlantic Ocean, and the Mediterranean and Caspian seas
(Singh et al., 1995; Vandenberghe et al., 2006; Palazzi et al.,
2013; Kapnick et al., 2014; Madhura et al., 2015; Cannon
et al., 2015; Hunt et al., 2018; Krishnan et al., 2019). TP and
HMA are often referred as the “Asian Water Tower” and/or
the “Third Pole” (e.g., Immerzeel et al., 2010; Qiu, 2008; Yao
et al., 2012, 2019) because they are the largest freshwater re-
source stored in the cryosphere after the polar ice sheets. In
this region, snowmelt ensures a permanent water flow to the
major Asian river systems, such as the Yangtze, Yellow, Sal-
ween and Mekong rivers (Sharma et al., 2019), contributing
to the water supply of over 1.4 billion people living down-
stream (Immerzeel and Bierkens, 2012; Yao et al., 2012; Ra-
sul, 2014; Scott et al., 2019; Wester et al., 2019).

Over 1955-1996, Liu and Chen (2000) estimated an an-
nual warming rate over the TP of 0.16°Cdecade™! that
reached 0.32 °C decade™! in winter, while Wang et al. (2008)
observed an annual warming of 0.36 °C decade~! over 1960—
2007. Precipitation and snow cover show contrasted trends
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over the TP, depending on the location and the period (Kang
et al., 2010). Increasing temperature induced a reduction of
the snow cover fraction in HMA, but this has been com-
pensated by an increase in precipitation leading to stronger
snowfall rates in some regions (Viste and Sorteberg, 2015;
Notarnicola, 2020). Upon its impact on snow cover, climate
change in HMA and TP affects also the permafrost and the
glaciers (Yang et al., 2010; Yao et al., 2007), increases the
desertification (Xue et al., 2009) and affects the hydrological
cycle inducing serious threats for the water resources used for
agriculture, drinking water and hydroelectricity (Qiu, 2008;
Immerzeel et al., 2010; Sabin et al., 2020). HMA is also fac-
ing an increase in both the intensity and the frequency of
heatwaves (Ding et al., 2018). The lack of observations, es-
pecially pronounced in the western part of HMA, limits the
possibility to understand and anticipate the climate change in
this area (Orsolini et al., 2019).

Current coupled ocean—atmosphere general circulation
models (GCMs) have a overly coarse spatial resolution (from
50 km to several hundred kilometers) to reproduce the small-
scale variability of temperature, precipitation and snow cover
that is observed over complex topography areas. Neverthe-
less, they may be effective in providing a smooth but consis-
tent picture of the large-scale temporal and spatial patterns
of these key variables at the regional scale. The Coupled
Model Intercomparison Project (CMIP) organized by the
World Climate Research Programme (WCRP), recently dis-
tributed under its sixth phase (CMIP6) (Eyring et al., 2016),
is a unique opportunity to conduct comprehensive analyses
of the climate variability and change at both global and re-
gional scales, based on an ensemble of climate models.

GCM experiments show generally good skill for sur-
face temperature; however, a systematic cold bias over TP
and mountainous areas has been pointed in GCM outputs
since the first Atmospheric Model Intercomparison Project
(AMIP) experiments (Mao and Robock, 1998). Su et al.
(2013) showed that most of the CMIP5 models have a cold
bias at the surface in the eastern TP, with a mean underesti-
mation of —1.1 to —2.5°C over December to May, and less
than —1°C over June to October in comparison to ground
observations, while the annual climatology of precipitation
is overestimated by 62 % to 183 %. Regional climate models
show similar cold biases, a deficiency that is often associated
with an excess of precipitation in the experiments (Lee and
Suh, 2000). However, the lack of high-elevation observation
station data may also be partly responsible for the apparent
cold bias of the model (Gu et al., 2012), and high-resolution
experiments suggest that the real precipitation rates occur-
ring at high elevation are likely stronger than those estimated
from gridded products based on rain gauge measurements
(Dimri et al., 2013). GCMs show cold biases also at 500 hPa,
which may be caused by penetration of dry and cold air from
the deserts of western Asia due to an overly smoothed rep-
resentation of topography west of the TP (Boos and Hurley,
2013; Xu et al., 2017). Chen et al. (2017) suggested that im-
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provements in the parameterization of snow cover area and
boundary layer processes in CMIP5 models should allow to
improve the representation of the surface energy budget and
to reduce the cold bias over TP. Model biases are also re-
lated to inaccurate descriptions of the elevation and the at-
mospheric circulation as the Asian anticyclone or summer
monsoon (e.g., Salunke et al., 2019; Duan et al., 2013). More
recently, Zhu and Yang (2020) compared CMIP6 and CMIP5
models over 1961-2014 to finally conclude that the cold bias
and the wet bias over TP, even if reduced, still persist in the
most recent version of these models.

Our study focuses on the climate variability over HMA as
simulated with CMIP6 models. The near-surface air temper-
ature, the snow cover extent and the total precipitation are
considered to answer four questions: (1) what are the biases
in HMA in this new generation of climate models for these
three variables? (2) What are the links between the model bi-
ases in temperature, precipitation and snow cover? (3) Do the
model biases impact the simulated climate trends? (4) Which
climate projections can be expected in this area over the next
century? The datasets and methods used in this study are de-
scribed in the next section. Section 3 presents a comparison
between observations and 26 CMIP6 models over the histor-
ical period with a focus on the potential correlations between
the biases of the different variables. We then show the histor-
ical trends estimated from the CMIP6 experiments and their
potential dependency on model biases (Sect. 4). Section 5
explores future projections under different scenarios cover-
ing the 21st century. The results are discussed in Sect. 6 and
the conclusions are presented in Sect. 7.

2 Data and methods

2.1 Models

In this study, we selected 26 GCMs Table 1 in the CMIP6
database (Eyring et al., 2016) focusing on near-surface air
temperature (tas), total precipitation (pr) and snow cover ex-
tent (snc) over 1979-2014. Only 10 of these models are
available for future projections covering the ensemble of
the SSP1-2.6, SSP2-4.5, SSP3-7.0 and SSP5-8.5 Shared So-
cioeconomic Pathways, which are combining socioeconomic
scenarios and radiative forcing levels (O’Neill et al., 2016).
Considering the model uncertainties, such a limited number
of models might be sufficient to explore future climate trends
(Knutti et al., 2010). The resolution of the models ranges
from about 3 to 0.5° (~ 300 to 50 km), while most of them
reach a 1° resolution. All models are regridded on a common
1° x 1° grid using a bilinear interpolation before the multi-
model analysis.

Climatologies are computed with the first member (usu-
ally rlilp1f1), whereas trend analyses are based on ensemble
means for each model, restricted to a single setup of physi-
cal parameterization (p), initialization method (i) and forc-
ing (f), except when a different recommendation is given
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by the modeling group (Table A1). The version of the model
data is the most recent one available at the time of this anal-
ysis.

2.2 Observations

Because of complex topography, severe weather and harsh
environmental conditions in HMA and TP, meteorological
observations are rare in this region. Available weather sta-
tions are usually sparse and unevenly distributed (Wang and
Zeng, 2012; Su et al., 2013). Gridded data, satellite obser-
vations and reanalyses are combined here to obtain a robust
evaluation of model biases, even if they are affected by the
uncertainties inherent to the observations.

2.2.1 Near-surface air temperature

The CRU TS (Climatic Research Unit gridded Time Series)
version 4.00 (https://doi.org/10/gbr3nj) provides a 0.5° grid-
ded dataset of the monthly temperature (excluding Antarc-
tica) available from 1901 until the present, based on local
weather stations and provided with an estimation of the data
quality (Harris et al., 2020). This dataset has been widely
used over HMA and TP (e.g., Gu et al., 2012; Chen et al.,
2017; Krishnan et al., 2019; Wang et al., 2021; Yi et al.,
2021). Correlation with local measurements, including at
high elevation (Wang et al., 2013b), is high in this region.
This gives confidence for model evaluation (Chen et al.,
2017).

2.2.2 Snow cover extent

In situ snow observations are sparse over HMA and
TP, and when they are available, in situ data are of-
ten not representative for snow cover analysis at the
regional scale (Gurung et al, 2017). Alternatively, re-
mote sensing datasets provide large-scale snow informa-
tion useful for spatiotemporal analyses. The satellite prod-
uct available over the longest period, but at a coarse spa-
tial resolution, is the NOAA Climate Data Record (CDR)
(Robinson et al., 1993, 2012; Estilow et al., 2015), covering
the Northern Hemisphere (NH) from 4 October 1966 to
present (referred to as NOAA CDR in this article). Data
prior to June 1999 are based on weekly satellite-derived maps
of snow cover extent, whereas posterior data have been re-
placed by daily snow cover extent estimated from the Interac-
tive Multisensor Snow and Ice Mapping System (IMS). The
weekly snow cover extent maps are digitized to a 88 x 88 grid
following a 190km polar stereographic projection and con-
tain binary snow cover information. The retrieval of snow
cover information for this product is not interfered by clouds
due to the weekly aggregation prior to June 1999 and the
inclusion of passive microwave data posterior. The NOAA
CDR has been widely used in climate—snow studies over the
NH (e.g., Brown and Robinson, 2011; Herndndez-Henriquez
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Table 1. Description of the CMIP6 models used in this study with their institute, name, approximate spatial resolution (longitude x latitude),
the member considered in the one-member analyses and their reference. A cross is included in the last column when the model projections
are available for the four SSP scenarios (SSP1-2.6, SSP2-4.5, SSP3-7.0 and SSP5-8.5).

Institute (country) Model Resolution Primary  All SSPs  Reference
(long x lat)  member  available
. BCC-CSM2-MR L1° x 1.1° . x Wu et al. (2018); Xin et al. (2019)
BCC (China) BCC-ESM1 289 x 280 HIPI Zhang et al. (2018a)
CAS (China) CAS-ESM2-0 14° % 1.4°  rdilplfl Chai (2020)
CESM2 1.2° x 0.9° Danabasoglu (2019a)
CESM2-FV2 2.5°x1.9° . Danabasoglu (2019b)
NCAR (USA) CESM2-WACCM 120 %090 HIpIfl Danabasoglu (2019¢)
CESM2-WACCM-FV2  2.5° x 1.9° Danabasoglu (2019d)
CNRM-CMG6-1 1.4° x 1.4° Voldoire (2018, 2019a)
CNRM-CERFACS (France) CNRM-CM6-1-HR 0.5°%x0.5°  rlilplf2 x Voldoire (2019b, )
CNRM-ESM2-1 1.4° x 1.4° Seferian (2018, 2019)
CCCma (Canada) CanESM5 2.8°x2.8° r3ilp2fl X Swart (2019a, b)
NOAA-GFDL (USA) GFDL-CM4 1.2°%1.0°  rlilplfl Guo et al. (2018)
GISS-E2-1-G ° o . . NASA Goddard Institute for Space Studies (2018)
NASA-GISS (USA) GISS-E2-1-H 2.57x2.0%  rlilplfl NASA Goddard Institute for Space Studies (2019)
HadGEM3-GC31-LL  1.9° x 1.2° L Ridley et al. (2019a)
MOHC (UK) HadGEM3-GC31-MM  0.8° x 0.6°  "H1PIE3 Ridley et al. (2019b)
IPSL (France) IPSL-CM6A-LR 25°%x 1.3°  rlilplfl x Boucher et al. (2018, 2019)
MIROC-ES2L 2.8°x2.8  rlilplf2 Hajima et al. (2019); Tachiiri et al. (2019)
MIROC (Japan) MIROC6 14°x1.4°  rlilplfl X Tatebe and Watanabe (2018); Shiogama et al. (2019)
MPI-ESM1-2-HR 0.9° x 0.9° . . Jungclaus et al. (2019)
MPI-M (Germany) MPI-ESM1-2-LR 190 x 190 Hlplfl Wieners et al. (2019)
MRI (Japan) MRI-ESM2-0 1.1° x 1.1° rlilplfl X Yukimoto et al. (2019a, b)
NCC (Norway) NorESM2-LM 2.5°x1.9° r2ilplfl Seland et al. (2019)
SNU (South Korea) SAMO-UNICON 1.2°%x0.9°  rlilplfl Park and Shin (2019)
AS-RCEC (Taiwan) TaiESM1 1.2°x0.9°  rlilplfl Lee and Liang (2020)
MOHC (UK) UKESM1-0-LL 1.9°x 1.2°  rlilplf2 X Tang et al. (2019); Good et al. (2019)

et al., 2015; Hori et al., 2017; Santolaria-Otin and Zolina,
2020) and more specifically over HMA (e.g., Xu et al.,
2016). This dataset is adapted for continental-scale studies
but shows limitations over mountainous regions (Déry and
Brown, 2007), even if the inclusion of Meteosat-5 data in
2001 significantly improved its quality over the Asian conti-
nent (Helfrich et al., 2007). Trend analyses based on NOAA
CDR data must be taken with caution because of potential
temporal heterogeneities related to changes of experimen-
tal protocols (Mudryk et al., 2020). To obtain monthly frac-
tional values, we simply average the weekly binaries values
included in each corresponding month.

The Advanced Very High Resolution Radiometer
(AVHRR) Global Area Coverage (GAC) snow cover
extent time series version 1 derived in the frame of
the European Space Agency’s Climate Change Ini-
tiative (ESA CCI+) Snow project is the most recent
long-term global snow cover product available (Naegeli

Earth Syst. Dynam., 12, 1061-1098, 2021

et al., 2021). It covers the period 1982-2020 at a daily
temporal and 0.05° spatial resolution. The product is
based on the Fundamental Climate Data Record (FCDR)
consisting of daily composites of AVHRR GAC data
(https://doi.org/10.5676/DWD/ESA_Cloud_cci/AVHRR-

PM/V003) produced in the ESA Cloud CCI project (Stengel
et al., 2020). The data were pre-processed with an improved
geocoding and an inter-channel and inter-sensor calibration
using PyGAC (Devasthale et al., 2017). Alongside the
daily reflectance and brightness temperature information,
an excellent cloud mask including pixel-based uncertainty
information is provided (Stengel et al., 2017, 2020). Snow
cover extent was retrieved using SCAmod (Metsimiki
et al., 2015), while water bodies, permanent ice bodies and
missing values are flagged. To reduce the effect of cloud
coverage, a temporal filter of 3 d of each individual snow
cover observation was applied after Foppa and Seiz (2012).
The AVHRR GAC FCDR snow cover product comprises

https://doi.org/10.5194/esd-12-1061-2021



M. Lalande et al.: Climate change in the High Mountain Asia in CMIP6 1065

only one longer data gap of 92d between November 1994
and January 1995, resulting in a 99 % data coverage over the
entire study period of 38 years. For the computation of the
average annual cycle over the study period, the permanent
ice bodies were assumed to be 100 % snow covered, whereas
water bodies, remaining clouds or other missing values
were not taken into account. Due to the slightly shorter time
period covered by this snow product compared to the period
investigated in this study, it was not considered for trend
analysis.

2.2.3 Precipitation

In this study, we use the daily APHRODITE (Asian
Precipitation-Highly-Resolved Observational Data Integra-
tion Towards Evaluation of Water Resources) product (Yata-
gai et al., 2012) version V1101 (1951-2007) and its ex-
tended version V1101EX_R1 (2007-2015) over the domain
of monsoon Asia (MA) at a 0.5° resolution. APHRODITE
includes a large number of local observations and includes
a correction in the interpolation process for complex topog-
raphy areas. The seasonal precipitation is correctly repre-
sented in APHRODITE (e.g., Palazzi et al., 2013; Kapnick
et al., 2014). However, most of the stations are located in
the eastern and southern parts of the TP and do not cover
the high-elevation areas. For comparison, we used the Global
Precipitation Climatology Project (GPCP) CDR version 2.3
(monthly) product at 2.5° (Adler et al., 2016, 2018). This
product combines satellite products with rain gauge stations
available from 1979 to the present. However, the scarcity
of high-elevation in situ stations, the interference of wind
with the sensors and the problems of satellite-based meteo-
rological radars in identifying snow crystals lead to large un-
certainties in observational snowfall datasets (Palazzi et al.,
2013; Sun et al., 2018). Total precipitation is therefore gener-
ally underestimated, especially over snow-rich areas (Sanjay
etal., 2017).

2.2.4 Topography

Global Multi-resolution Terrain Elevation Data 2010
(GMTED2010) (Danielson and Gesch, 2011) (available at
https://www.temis.nl/data/gmted2010/index.php, last access:
1 June 2021) provide elevations and its standard deviation at
multiple resolutions and are realistic over HMA (Grohmann,
2016). In this study, we use the 1° x 1° resolution as a refer-
ence grid.

2.3 Reanalyses

Reanalysis data, based on assimilation of meteorological
observations, provide an estimate of the climate variabil-
ity at the global and regional scales consistent with the ob-
served variability. An advantage over most observations is
that reanalysis data do account for total precipitation, provid-
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ing separately the rainfall and snowfall rates (Palazzi et al.,
2013). However, climate trends estimated from reanalysis
data are affected by the continuous changes in the observ-
ing systems that can introduce spurious variability and trends
(Bengtsson, 2004). Global atmospheric reanalyses show poor
quality over HMA and TP also because of their coarse res-
olution and the limited number of local observations avail-
able for the assimilation process that is not adapted for such
complex topography areas (You et al., 2010; Norris et al.,
2015, 2017).

2.3.1 ERA-Interim

ERA-Interim is a global atmospheric reanalysis dataset pro-
duced by the European Centre for Medium-Range Weather
Forecasts (ECMWF), covering the period from 1979 to 2019
at approximately 80km on 60 vertical levels (Dee et al.,
2011). ERA-Interim shows best overall performance for air
temperatures compared to other reanalyses over TP (Wang
and Zeng, 2012) and high correlations (0.97 to 0.99) with
respect to ground meteorological stations during 1979-2010
(Gao et al., 2014). Estimates of precipitation associated with
the reanalysis are produced by the forecast model, based on
the assimilation of temperature and humidity observations
(Palazzi et al., 2013). Snow depth is assimilated through
station observations (Orsolini et al., 2019), and gridded
snow cover from IMS has also been assimilated since 2004
(Drusch et al., 2004). As described in the ECMWF docu-
mentation (https://confluence.ecmwf.int/display/CKB/ERA-
Interim:+documentation#ER Alnterim:documentation-
Computationofnear-surfacehumidityandsnowcover, last
access: 13 October 2021), snow cover fraction (SCF) is
a diagnostic variable computed directly using snow water
equivalent (i.e., parameter SD in meters of water equivalent)
as SCF = min(1, RW x SD/15), where RW is the density of
water equal to 1000.

2.3.2 ERA5

ERAS is the most recent global atmospheric reanalysis pro-
duced by the ECMWEF and replaces ERA-Interim (Hersbach
et al., 2020). The improvements, including the spatial and
temporal resolution (hourly estimates at 31 km distributed
on 137 levels), allowed for example an improved represen-
tation of the troposphere and better global balance of pre-
cipitation and evaporation. As in ERA-Interim, snow cover
fraction is a diagnostic variable that can be computed from
snow water equivalent (i.e., parameter SD in meters of water
equivalent) and snow density (i.e., RSN in kgm~3) as SCF =
min(1, (RW x SD/RSN)/0.1), where RW is the density of
water equal to 1000. Unlike ERA-Interim, IMS data are not
used above 1500m, i.e., in high-altitude regions which in-
clude the TP (ECMWEF, 2020a).
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2.4 Study area

In this study, we consider HMA as a box covering 20-45° N
and 60-110° E (Fig. 1a and b), focusing on mountain areas,
including the TP, with an elevation higher than 2500 m. As
in previous studies considering different climatic areas (e.g.,
Palazzi et al., 2013; Kapnick et al., 2014; Sanjay et al., 2017),
three subdomains are considered: Hindu Kush—Karakoram
(HK; 31-40° N, 70-81° E), Himalayas (HM; 26-31° N, 79—
98° E) and the Tibetan Plateau (TP; 31-39° N, 81-104°E)
using grid cells within each subregion above 2500 m. HK is
largely influenced by WDs, whereas most of the precipitation
over HM is related to the Asian summer monsoon. A cold
and dry continental climate is found in TP (Bookhagen and
Burbank, 2010; Palazzi et al., 2013; Sabin et al., 2020).

2.5 Numerical methods and computations

Trend computations are based on linear least-squares re-
gression. We consider a 95 % level of significance, cor-
responding to a p value equal to 0.05, computed with a
two-sided Wald test for which the null hypothesis corre-
sponds to a slope equal to zero (https://docs.scipy.org/doc/
scipy/reference/generated/scipy.stats.linregress.html, last ac-
cess: 22 July 2021). The linear relationship between two
datasets is estimated with the Pearson correlation coefficient.

We consider a 95 % level of significance, correspond-
ing to a p value equal to 0.05, computed as follows: for
a given sample with correlation coefficient », the p value
is the probability that |7/| of a random sample x/ and y/
drawn from the population with zero correlation would
be greater than or equal to |r| (https://docs.scipy.org/doc/
scipy/reference/generated/scipy.stats.pearsonr.html, last ac-
cess: 22 July 2021). Note that the spatial correlation asso-
ciated with p values in Figs. 4 and C1-C3 does not include
any dependency on the cell area. This arbitrary choice im-
plies that the models are evaluated grid cell by grid cell and
not per unit of surface. However, the impact on the spatial
correlation is minor in our case, given that HMA is a rela-
tively small area including model grid cells with areas that
are relatively similar.

The cosine latitude is taken into account as a weight in
spatial averages and the exact number of days in each month,
depending on the calendar type, is considered in temporal av-
erages. Our analyses cover the historical period 1979-2014
and projections over 2015-2100, focusing on two seasons:
the summer extending from June to September (JJAS), a pe-
riod when the monsoon is active (Palazzi et al., 2013; Sabin
et al., 2013), and the winter defined as the months covering
December to April (DJFMA), a period affected by WD pre-
cipitation especially pronounced over the Hindu Kush and
Karakoram areas (Palazzi et al., 2013; Kapnick et al., 2014;
Cannon et al., 2015; Hunt et al., 2018; Krishnan et al., 2019).
Annual means are also considered when the seasonal analy-
sis does not show additional information.
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For model evaluation, we use two different metrics based
on spatial climatologies: the root mean square error (RMSE;
Eq. 1) and the mean bias (Eq. 2), which we slightly modified
to take into account the spatial weight (w; Eq. 3) of each grid
cell.

1 n
RMSE= | —— ) w;(M; — 0;) 1)
Z?:]wi ; i i i
1 n
Mean bias = —— w; (M; — O;) 2)
Z:;lwi - i i i
W = COSA, 3

where A is the latitude, M; represents model simulations, and
O; is the observed data.

To characterize the multimodel ensemble, mean or median
are usually considered in addition to their 5th and 95th per-
centiles (e.g., mean/median [5th, 95th]). A multimodel mean
is used in bias analysis, and projections are based on the mul-
timodel median.

3 Historical bias analysis

Model biases are computed with the CRU, APHRODITE
and NOAA CDR observation datasets used as references
for near-surface air temperature, total precipitation and snow
cover extent, respectively, over the period 1979-2014. To get
confidence in the model bias quantification, we use further
observational datasets, including GPCP precipitation, ESA
CCI snow cover as well as ERA-Interim and ERAS reanaly-
sis.

3.1 Climatologies

The annual climatology computed over 1979-2014 is shown
in Fig. 1 for the CRU, NOAA CDR and APHRODITE ob-
servations (panels c, e, g) and the multimodel mean based
on 26 CMIP6 models (panels d, f, h). Over HMA, temper-
ature ranges from —8 °C in high-elevation areas to 13 °C at
lower elevation in observations with an average of —0.2°C
(Fig. 1c). HMA temperature reaches —15 to 9 °C in winter
and 2°C to 19 °C in summer (not shown). The multimodel
mean shows colder temperatures than observations, with val-
ues ranging from —11 to 3 °C and a mean value over HMA
about —2.1°C (Fig. 1d). Even with a general cold bias, the
spatial pattern of temperature in the model is consistent with
the observations, with a spatial correlation of 0.87.

Snow cover extent is heterogenous over HMA (Fig. le),
with high values over HK reaching more than 70 %, which
are explained by strong winter snowfalls related to WDs
(Cannon et al., 2015; Bao and You, 2019). Snow cover extent
is much smaller over most of the TP region, with annual val-
ues not exceeding 20 %. High values, around 50 %, are also
found over Tien Shan and the southeastern Himalayas. In the
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Figure 1. Surface elevation (a) and its standard deviation (b) estimated from GMTED2010 at 1°. Annual climatologies computed over
1979-2014 for temperature (c, d), snow cover (e, f) and precipitation (g, h); the left panels correspond to the observations from CRU (c),
NOAA CDR (e), and APHRODITE (g), while the right panels (d, f, h) correspond to the multimodel mean (using the first realization of
each ensemble model). The red contour highlights the HMA domain limited to areas higher than 2500 m a.s.l., and the black boxes define
the subdomains Hindu Kush—Karakoram (HK), Himalayas (HM), and the Tibetan Plateau (TP), which are also limited to areas higher than

2500 ma.s.l. (red contour) in this study.

multimodel mean (Fig. 1f), snow cover is overestimated over
most of the TP and slightly underestimated over the HK re-
gion in comparison with the observations.

Strong precipitation rates, reaching an annual mean of
more than 6 mm d~! (exceeding 2000 mm yr—!), are observed
in the eastern part of HM, mostly due to the Asian summer
monsoon, with a decreasing influence from the southeast to
the northwest Himalayan chain (Fig. 1g). In contrast, the HK
region receives moisture from both Asian summer monsoon
and WDs (Fig. 2j). Moisture-laden westerly winds are inter-
cepted by high mountain ranges in northern Pakistan, lead-
ing to moisture condensation and precipitation at high eleva-
tion (Palazzi et al., 2013), partly explaining the high values
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of snow cover in this area (Fig. le). Due to the orographic
barrier, the TP located more on the east is much drier, with
annual mean precipitation generally lower than 1 mmd~".
The multimodel mean (Fig. 1h) shows globally higher values
of precipitation over HMA in comparison with the observa-
tions. Precipitation tends to spread more over the TP in the
model compared to the observations, which might be partly
due to the smoothing of the topography in the models. How-
ever, precipitation rates are also generally underestimated in
observational datasets because of snowfall undercatch issues,
which could lend credence in the stronger precipitation rates
modeled at high elevation.
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3.2 Temperature, snow cover and precipitation annual
cycle

The seasonal cycles are shown in Fig. 2 for the models and
different observational datasets and reanalyses over HMA
and the three subdomains for temperature, snow cover and
precipitation. The model biases with respect to observations
are stronger in winter than in summer for temperature and
snow cover, a feature already noticed in CMIP5 and CMIP6
(e.g.,Suetal., 2013; Zhu and Yang, 2020). Indeed, the multi-
model mean temperature is around 2 to 3 °C below the CRU
observations in winter over HMA, while models and obser-
vations are much closer in summer (Fig. 2a). These differ-
ences are more pronounced in the HK region (Fig. 2b) with
differences noticed both in winter (4 to 5°C) and summer
(~2°C). The cold bias appears in the multimodel mean (dark
blue line) from October/November onwards, peaks between
December and January, and then decreases until April/May,
except in the HK area where the bias persists in summer.
Nevertheless, the multimodel spread encompasses the ob-
servation and reanalyses datasets, suggesting a certain reli-
ability of the CMIP6 models. This spread, denoted with the
confidence intervals at 50 % and 90 % of the multimodel en-
semble (dark and light shadings), highlights a higher disper-
sion between the models in winter than in summer, except
for the HK region. It can be assumed that the larger biases in
winter may be due to excessive snowfall, leading to larger
snow cover which can amplify the phenomenon. Further-
more, due to the poor representation of fine-scale topography,
one can assume that most of the moisture fluxes condense
on the plateau at higher elevations, favoring snow precipita-
tion, instead of precipitating earlier on the mountainside. The
greater difference in the HK region can be supported by this
later hypothesis, knowing that this area is particularly subject
to winter WDs bringing a large amount of snow precipitation
on the reliefs. Alternatively, it may also be due to the fact that
there are very few weather stations in this area, especially at
high elevation, and therefore the interpolated CRU data may
be overestimated compared to the actual values (Gu et al.,
2012). More details on the possible links between the biases
are explored in Sect. 3.4.

In comparison with the NOAA CDR satellite observation,
the multimodel mean snow cover over HMA is overestimated
by 20 % in winter and is closer to the observations in sum-
mer when snow cover is lowest (Fig. 2e). The model spread is
larger for snow cover than for temperature and precipitation,
with values varying from 20 % to 90 % in winter and 0 % to
40 % in summer. This large spread highlights the difficulty to
simulate snow cover in complex topography areas and also
the large internal variability of snow cover. ERA-Interim is
again very close to the observations for snow cover, likely
because of the assimilation of IMS data in this reanalysis,
a satellite product also used in the production of the NOAA
CDR dataset (Drusch et al., 2004; Robinson et al., 2012). The
more recent ECMWEF reanalysis of ERAS shows an over-
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estimation of snow cover that is comparable to the CMIP6
model ones. This behavior has already been described in Or-
solini et al. (2019), explaining this difference by the fact that
ERAS does not assimilate IMS data beyond 1500 ma.s.1.,
while Hersbach et al. (2020) suggests that the single-layer
snow scheme does not allow enough melting in mountainous
regions. The differences found over the three subdomains are
similar to those highlighted over the whole HMA (Fig. 2f-h).
Nevertheless, we note a precocious spring melt in the multi-
model mean and ERA-Interim compared to the NOAA CDR
observations and ERAS in HK region (Fig. 2f). The ESA CCI
product shows lower snow cover values compared to NOAA
CDR and ERA-Interim, with values around 30 % during the
winter in HMA, suggesting that model biases may be even
larger. The large difference in spatial resolution with the lat-
ter product may also play a role in this discrepancy, as valleys
and other aspects of fine-scale topography are not being well
resolved in the other products and thus lack a good represen-
tation of the spatial heterogeneity of snow cover compared
to the ESA CCI product. This suggests a general snow cover
overestimation in both model and reanalysis data based on
coarse resolution, which is especially pronounced over high
mountain areas (Fig. 2f, g). Nevertheless, the positive bias
of snow cover fraction simulated by the models over HMA
is mainly related to the overestimation of the snow cover
over TP, where the snow cover varies around 20 % for the
observations, while values above 60 % are found in the mul-
timodel mean, despite a wide dispersion among the models
(from 20 % to 90 %).

The strongest precipitation rates occur during the Asian
summer monsoon over the HM region (>2500m), with
precipitation rates reaching a monthly mean of 10mmd~!
(~ 300 mmmonth~!) on average in the multimodel mean,
while precipitation rates reach lower values than 2 mmd~!
during the winter (Fig. 2k). Other regions exhibit smaller pre-
cipitation amounts below 5mmd~! most of the year. In the
HK region, larger precipitation rates are found in late win-
ter and spring (Fig. 2j) mostly due to WDs, as explained in
Sect. 1. While the model spread generally encompasses the
observations for temperature and snow cover, APHRODITE
precipitation data are most of the time below the minimum
of the model values. This difference might be explained by
snow undercatch issues typically obtained with rain gauge
measurements (e.g., Jimeno-Séez et al., 2020), whereas mod-
els are expected to provide both solid and liquid precipita-
tion. In addition, rain gauge measurements are generally too
sparse to estimate the heterogeneous distribution of precip-
itation over complex topography areas. Over HK, a large
part of the precipitation falls as snow in winter, a period
when strong differences between satellite/rain gauge prod-
ucts (black curves) and models/reanalyses are also appear-
ing during February to May, whereas the precipitation is
closer between models and observations during the summer
(Fig. 2j). Nevertheless, GPCP data (dashed black line) are
slightly closer to the models, especially over the HM do-
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Figure 2. 1979-2014 climatology of the annual cycle of temperature (a—d), snow cover (e-h) and precipitation (i-1) averaged over HMA (a,
e, i) HK (b, f, j) HM (c, g, k) and TP (d, h, 1), excluding the surface area located below 2500 m a.s.l. (red contours in Fig. 1). The multimodel
mean (dark blue line) is shown with the 50 % confidence interval (CI, dark blue shading), the 90 % CI (light blue shading) and the minimum
and maximum (dashed blue lines) of the ensemble. The black curves correspond to the observational datasets: CRU, NOAA CDR and
APHRODITE, respectively, for temperature, snow cover and precipitation. The ERA-Interim and ERAS reanalyses are shown, respectively,
with the dashed and solid orange curves. GPCP and ESA CCI datasets are also shown for snow cover and precipitation respectively (dashed

black line). The ESA CCI covers only the 1982-2014 period.

main. ERAS has an early precipitation peak in June, while it
is found in July for the other products. Precipitation datasets
should be considered carefully knowing that there is no better
product than the other ones in this region, and the effective
values of precipitation rates are highly uncertain in this area
(Palazzi et al., 2013).

3.3 Spatial biases

The pattern of the temperature bias widely differs from one
model to another (Fig. 3). However, most of the models show
a cold bias, which is reflected by the multimodel mean reach-
ing an average bias of —1.9 [—8.2 to 2.9] °C. The cold bias
show common general features among the models, being
generally more pronounced at high elevation (Fig. 1a), in
particular over the HK region, as highlighted in Sect. 3.2.
The largest biases are found for the CNRM and IPSL mod-
els, with biases reaching almost —10 °C on average and ex-
ceeding —12 °C locally, especially over the western part of
the TP and in the Karakoram area (HK region). The other
models show slight positive or negative biases around +3 °C.
Some models show a positive bias at the edges of the plateau
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and over Tien Shan (e.g., CESM2-FV2 and MIROC-ES2L)
which contrasts with a cold bias on the southern flank of
the Himalayas. This is probably due to the low resolution of
these models which does not allow to catch the atmospheric
circulation over this high-elevation narrow area (Fig. 1b).
The cold bias found in a large number of models is more
pronounced in winter, a season during which it extends over
almost the entire TP, whereas it is limited to the HK region
in summer (not shown). Conversely, the warm bias found in
some models is reduced in winter and exacerbated in sum-
mer.

As for temperature, the snow cover shows a general over-
estimation in the multimodel mean that extends homoge-
neously over the whole TP with slightly higher values north-
west of TP and over HM (> 30 %) (Fig. B1). Surprisingly,
the multimodel mean shows a slight underestimation of snow
cover of about 10 % over the HK region, which seems con-
tradictory with the intense cold bias pointed out simultane-
ously in this area. Indeed, the CRU dataset may overestimate
temperature in this area due to a lack of observations, while
the low resolution of the NOAA CDR simple binary prod-
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Figure 3. Annual bias (model minus observation) computed over 1979-2014 for temperature, except the top left panel that shows the
climatology estimated from the CRU observation, used as the reference for the bias computation. The panel located at the right side of the
CRU observation shows the bias of the multimodel mean based on the 26 models shown in the figure. The black contour shows the political
frontiers and the bold black line the HMA domain located above 2500 m a.s.1., for which the spatial average of the bias is given in the bottom

left of each panel.

uct (grid cells with or without snow) might overestimate the
snow cover in this often snowy area. The ESA CCI prod-
uct shows a lower snow cover in general and in particular
in this region (not shown). It is therefore possible that in the
HK region the model biases actually reflect observation defi-
ciencies, even if other factors affecting the model skill could
be involved. The annual multimodel mean of snow cover is
overestimated by 12 % [—13 % to 43 %], corresponding to
a relative bias of 52 % [—53 % to 183 %] over HMA com-
pared to NOAA CDR and can reach locally an absolute dif-
ference of 40 %, while a minority of models show a slight un-
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derestimation of snow cover (e.g., MPI-ESM1-2-HR, MPI-
ESM1-2-LR, NorESM2-LM). The annual overestimation of
the snow cover in most models arises mainly from a overly
wide extension in the inner TP in winter (not shown). While
the excess of snow melts in summer in most of the mod-
els, leading to a moderate bias during this season (Fig. 2),
some models keep a persistent excess of snow even in sum-
mer (e.g., HlIdGEM3-GC31-LL, HadGEM3-GC31-MM and
IPSL-CM6A-LR), which partly explains the large dispersion
between the models in terms of annual biases.
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All models show higher precipitation rates in comparison
with APHRODITE (Fig. B2), as seen in the annual cycles
(Fig. 2). Indeed, the multimodel annual mean bias of precip-
itation over HMA is 1.5 [0.3 to 2.9] mmd~!, corresponding
to a relative bias of 143 % [31 % to 281 %]. The bias pat-
tern in terms of total precipitation is somehow proportional
to the climatological pattern of precipitation, with stronger
biases in the southeastern Himalayas, where high precipita-
tion rates are observed (Fig. B2). The quantification of the
bias should be considered carefully for precipitation, because
the APHRODITE dataset strongly underestimates the pre-
cipitation rates at high elevations (Immerzeel et al., 2015).
Anyway, the dry bias found in the southern flank of the Hi-
malayas, coupled with a positive bias of precipitation over
TP, suggests an overly coarse resolution to represent the oro-
graphic barrier that blocks the northward moisture flux, a
limitation especially pronounced during the Asian summer
monsoon that induces strong precipitation rates in the south
of HMA.

3.4 Spatial bias correlation

To investigate the potential links between the biases of the
different variables, the correlation patterns between the bi-
ases of temperature, snow cover, precipitation and surface
elevation are shown in (Fig. 4). For most of the models, a
significant negative correlation is found between the biases
of temperature and snow cover, highlighting the influence of
these two variables on each other. However, it is not possible
to deduce whether it is the snow cover bias that induces the
temperature bias or the opposite. The strongest correlations
between temperature and snow cover are found for the IPSL-
CM6A-LR and the MIROC-ES2L models, suggesting that
these biases are exacerbated by feedbacks between these two
variables, while lower correlations are found with precipita-
tion biases. On the contrary, some models (e.g., HoadGEM3-
GC31-MM) show a surprisingly positive correlation between
temperature and snow cover, suggesting that other processes
can play a role in the development of biases (aerosol deposi-
tion on snow, cloud cover, tropospheric biases, etc.).

The correlations between the biases of temperature and
precipitation are generally weaker but with negative and
significant values between —0.12 and —0.37 (except for
CanESMS, which has a positive correlation of 0.16). This
seems counterintuitive as we generally expect precipitation
rates to increase with temperature unless dynamical changes
of the atmosphere could induce an opposite signal at the re-
gional scale. However, the positive precipitation model bi-
ases are likely due to the underestimation of solid precip-
itation in the APHRODITE observation, which would sug-
gest an unrealistic excess of precipitation in the models.
Therefore, these negative correlations are potentially not re-
liable and have to be considered carefully. The comparison
with GPCP shows correlations between the biases of tem-
perature and precipitation that reach positive values for a
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higher number of models Fig. C1. These correlations would
likely be more positive if we used an observational refer-
ence dataset that was not affected by snow undercatch is-
sues. Nevertheless, the BCC-ESM1 and CAS-ESM2-0 mod-
els show a strong correlation between snow cover and precip-
itation biases (0.48 and 0.41, respectively). This link is par-
ticularly striking for CAS-ESM2-0, for which the biases of
snow cover and precipitation show similar patterns over the
TP and HM (Figs. B1 and B2), suggesting that snow cover
biases in that case are partly due to an excess of precipitation.

The temperature and snow cover biases correlations with
the surface elevation show a more uniform behavior among
the models. In general, an anticorrelation between temper-
ature bias and elevation is found, whereas snow cover cor-
relates positively with the elevation. The higher the eleva-
tion, the greater the biases for temperature and snow cover,
suggesting that the models have difficulty representing phys-
ical processes at high elevation. The link between precipi-
tation bias and elevation is less pronounced with fewer sig-
nificant correlations (e.g., BCC-ESM1, CNRM-CM6-1-HR,
HadGEM3-GC31-MM), which can either be positive or neg-
ative.

These spatial correlations are of course region and sea-
son dependent. For example, we observe stronger correla-
tions between precipitation and snow cover biases in win-
ter over TP, while the latter is stronger in summer over HK
for most of models (Figs. C2 and C3). This may be related
to an excess of moisture supply over TP in winter, due to
the lack of orographic barrier effect because of the coarse
resolution of the models, resulting in too much snow accu-
mulation, which is more likely to persist due to winter cold
temperatures over the TP. Concerning the excess of summer
precipitation in HK, this may be due to an overextension of
precipitation towards the west of the Himalayan mountain
range during the monsoon period. However, this last correla-
tion, supporting the idea that the excess snow cover may be
due to excess precipitation for some models, does not neces-
sarily explain the cold bias at the surface. For example, the
HadGEM3 models have strong significant correlations be-
tween snow cover and precipitation biases over the TP (0.63
and 0.66 annually) but do not show a significant surface cold
bias (—0.12 and —0.18 °C; Fig. C3). The relationship of the
biases with altitude is not always verified either, especially
for models showing warm biases such as the CESM2 family
of models over the TP in summer.

3.5 Metrics

Spatial RMSE and mean biases are computed over HMA for
the 26 models (Fig. 5). CESM2, CESM2-WACCM and MPI-
ESM1-2-HR show the lowest temperature RMSE (~ 2.5 °C),
with a mean bias smaller than 1 °C, while worse performing
models are CNRM-CM6-1, IPSL-CM6A-LR and CNRM-
CM6-1-HR with RMSE exceeding 7 °C. The best models for
temperature are not necessarily the best ones for snow cover
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Figure 4. Pattern correlations of the annual model biases. The first row shows the temperature bias normalized with the strongest temperature
bias found among the 26 models (CNRM-CM6-1-HR). The following rows show the pattern correlations computed between temperature and
snow cover biases (second row), temperature and precipitation biases (third row), snow cover and precipitation biases (fourth row). The fifth
to the seventh rows show the correlation between biases and surface elevation estimated from GMTED2010 for temperature, snow cover and
precipitation. All biases are annual and computed over 1979-2014. Bold characters highlight significant correlation (p value < 0.05).

and precipitation (e.g., HadGEM3-GC31-LL, HadGEM3-
GC31-MM, UKESM1-0-LL). RMSE for snow cover ranges
from about 10 % to 45 %, and most of the models show a
positive snow cover bias over HMA. RMSE for precipita-
tion ranges from over 1 to 3.5mmd~!, while mean biases are
all positive, ranging from about 0.5 mmd ™! to slightly over
2mmd~" (Fig. 5¢), as we already discussed in Sect. 3.3.

On the right panels of Fig. 5 (b, d, f), the RMSE and
mean bias are ranked by model resolution. Finer-resolution
models do not show better skill for temperature, snow cover
and precipitation, suggesting that GCM resolution is not
the more important criterion for climate modeling over this
region. This general assumption is not the case for all
model families. For example, MPI-ESM1-2-LR (1.9° x 1.9°)
and MPI-ESM1-2-HR (0.9° x 0.9°) do show slight improve-
ments for all variables with increasing resolution. However,
for CNRM-CM6-1 (1.4° x 1.4°) and its high-resolution ver-
sion CNRM-CM6-1-HR (0.5° x 0.5°), the increase in reso-
lution leads to a degradation for temperature and snow cover,
while there is a slight improvement for precipitation.

The Taylor diagram (Taylor, 2001) shown in Fig. 6 is used
to investigate the realism of the spatial variability simulated
in the models as compared to observational references. Over-
all, the models perform better for temperature than for pre-
cipitation, whereas the model skill is even smaller for snow
cover. The pattern correlation (PCC) ranges from 0.7 to 0.9
for temperature, whereas it takes lower values for precipita-
tion varying from 0.6 to 0.8 for most of the models, except
for HadGEM3-GC31-MM, for which it reaches 0.9 and for
five other models showing a lower PCC below 0.6. For snow
cover, the model PCC is even lower and also heterogeneous
among the models, varying from negative values (—0.17 for
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MIROC-ES2]) to a maximum of 0.8 (GFDL-CM4). Overall,
the spatial variance is higher for almost all the models as
compared to observations for both the temperature (the nor-
malized standard deviation reaching 1.5 for the worst model)
and the precipitation (the normalized standard deviation ex-
ceeding 4 for the worst model). This is the contrary for snow
cover, a variable for which the models show smaller spatial
heterogeneities in comparison to the observational reference,
with a normalized standard deviation generally lower than
1, and varying between 0.4 and 1.4 for all the models. The
larger temperature standard deviation found for the models is
partly explained by the general cold bias over HMA that en-
hances the temperature contrast between the high-elevation
areas and the surrounding plains. The excess of precipitation
found in the models over the area located under the influence
of the Asian monsoons also explains the high standard de-
viation found in the models for this variable. In contrast, the
low standard deviation found in the model for the snow cover
is likely related to the overly extended and overly homoge-
neous snow cover over TP and its surrounding mountains,
while the TP in observations is most often free of snow. An-
other interesting point is that both ERA-Interim and ERAS
do not perform much better than the CMIP6 models (except
ERA-Interim for temperature and snow cover likely due to
IMS snow cover assimilation over HMA), suggesting general
weaknesses in the models used commonly for climate mod-
eling and for the production of atmospheric reanalysis, while
the multimodel mean has intermediate performance among
the models.

Overall, it is challenging to discard any model from this
spatial analysis, as well as RMSE and bias metrics, because
of both a large heterogeneity of skill found among the mod-
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Figure 5. Annual spatial RMSE and bias computed over HMA with respect to CRU, NOAA CDR and APHRODITE, respectively, for
temperature, snow cover and precipitation (a, ¢, e). Models are ranked by increasing RMSE for temperature and the multimodel mean
appears in the first histogram. The approximate original model’s resolution is given, but all metrics are computed on a common 1° x 1° grid
after interpolation. Panels (b, d, f) are similar to (a, ¢, ) with models ranked as a function of their original mean lat/long resolution. Blue

and red crosses correspond respectively to RMSE and mean bias.

els and a skill that varies also from one variable to another for
the same model. This finding suggests that there is no reason
to exclude some models for climate analysis purposes in this
area in particular when looking at future projections. Never-
theless, to explore this question deeper, the potential relation-
ship between biases and trends is investigated in Sect. 4.2.

4 Historical trends analysis
Disentangling the trends related to internal variability from

the forced signals related to anthropogenic forcing is chal-
lenging. At midlatitudes, internal variability can contribute
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until 50 % to climate trends computed over 50 years (Deser
et al., 2020). However, this contribution decreases when con-
sidering areas closer to the tropics and when integrating cli-
mate signals over large domains (Hawkins et al., 2016). The
climate trends in HMA are explored over the period 1979—
2014 by comparing observational datasets and multimodel
mean computed with a single member for each model to
give the same weighting to each model (Fig. 7). This com-
parison should be considered carefully, since observational
datasets reflect the superposition of both the internal variabil-
ity and the forced signals whereas the internal variability is
partly filtered out when averaging the model outputs. How-
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Figure 6. Taylor diagram showing for the 26 models over HMA the 1979-2014 mean of the spatial pattern of temperature (a), precipi-
tation (b) and snow cover (c¢). The observational reference is shown with a black star corresponding to CRU (temperature), APHRODITE
(precipitation) and NOAA CDR (snow cover extent). ERA-Interim and ERAS are shown with the black circles filled and unfilled, respec-
tively. The red pentagons correspond to the multimodel mean. The radial distance from the origin is proportional to the area-weighted
standard deviation of the spatial pattern (normalized by the observation standard deviation). The area-weighted normalized centered RMSE
between the model and the reference is proportional to the distance from the black star (light gray semi-circles). The area-weighted pattern
correlation coefficient between the two fields is given by the azimuthal position.

ever, the 35-year period considered here is supposed to be
long enough to exclude a large part of the internal variability.
The spatial comparison between models and observations is
used in Sect. 4.1 to investigate forced signals and model de-
ficiencies at the regional scale.

The modulation of the trends by internal variability is ex-
plored in Sect. 4.2, where trends are spatially integrated sep-
arately for each ensemble member to investigate the contri-
bution of internal variability and to investigate the potential
impact of model biases on simulated trends.

4.1 Trends

Figure 7 shows a general positive trend for temperature
in observations and models during both seasons. Shading
highlights the significant trends (p value > 0.05), contours
are used for non-significant trends, and we consider that
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trends are robust when > 80 % of the models agree on its
sign (hatching). In winter observations, stronger temperature
trends are found over the TP with values ranging from 0.3
t0 0.6 °C decade ™! over 1979-2014, while weaker warming
occurred over the Indo-Gangetic Plain downward of HM,
with values not exceeding 0.3 °Cdecade™! (Fig. 7a). The
multimodel mean shows slightly lower values of tempera-
ture trends in winter than the CRU observations, except for
the northern HMA. Summer temperature trends show a sim-
ilar pattern as the winter ones but with the highest values
over the western part of TP, reaching 0.5 °C decade™! in the
model, while the CRU observations show a northward shift
of the positive trends close to the Tarim Basin. The temper-
ature change found in CMIP6 models and observations is
consistent with previous estimations (e.g., Wang et al., 2008;
Liu and Chen, 2000) and has also been highlighted in ERA-
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Interim and ERA reanalyses with slightly different patterns
(Fig. D1).

There are more discrepancies between models and ob-
servations for snow cover (Fig. 7e-h). The multimodel
mean shows a slight significant and robust decreasing
trend of snow cover in both winter and summer, reach-
ing —1 % decade™ to —2 % decade™" over most of HMA
(Fig. 7f, h), while observations show more pronounced trends
with a spatially heterogeneous pattern in winter (Fig. 7e)
and a significant decline in snow cover in summer over the
whole Himalayas, extending to HK and Tien Shan, with val-
ues exceeding —5 % decade™! (Fig. 7g). Meanwhile, the ob-
servation show slightly positive trends for the TP. However,
the snow cover trends observed in the NOAA CDR dataset
should be taken with caution, due to the poor resolution
(~200km), which is problematic for mountain areas (Bor-
mann et al., 2018).

Observed trends are generally less significant for precip-
itation than for temperature. The large interannual precip-
itation variability limits the possibility to detect long-term
trends for this variable. This also explains the discrepancy
between the observation and the multimodel mean for precip-
itation (Fig. 7i-1), with signals that show a larger amplitude
in the observation than in the multimodel mean where the in-
ternal variability has been filtered out by averaging several
model outputs. In the observations, the main precipitation
signal is a significant increase in HK during both seasons
(more pronounced in summer), which extends southward in
the Indo-Gangetic Plain during the summer, ranging from
0.1 to 0.5mmd~! decade™! (Fig. 7i, k). This pattern is not
found in the multimodel mean, whereas an increase in precip-
itation is simulated during the summer but shifted eastward
over HM in comparison with the observation, with values
between 0.1 and 0.3 mm d~! decade™! (Fig. 7j, 1). This sum-
mer signal is likely related to monsoon changes, with pat-
terns that differ however between models and observations.
During both seasons, the multimodel mean suggests a robust
and significant increase in precipitation over TP, with values
around 0.1 mmd~! decade™!. This signal is consistent with
the observation during the summer, albeit less pronounced
in the model with respect to the observation, whereas there
is no clear change of precipitation during the winter in the
observations. Nevertheless, caution is required when con-
sidering observations of precipitation that are generally un-
certain because of undercatch issues for solid precipitation
(see Sect. 2.2.3). The discrepancy between different obser-
vational datasets and reanalysis trends illustrated in Fig. D3
confirms the strong uncertainty typically found in precipita-
tion datasets. Nevertheless, a summer signal is clearly vis-
ible in both models and observations, potentially related to
monsoon changes, with an increase in precipitation rates over
wide areas of the western part of HMA and the Indian sub-
continent that is modulated by drying patterns located more
on the east, which spatially diverge among the different prod-
ucts.
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4.2 Trends versus bias

Figure 8 shows the ensemble trends versus the ensemble bi-
ases for each model. Most model spreads (vertical bars) gen-
erally overlap the range of the observed trends (black shad-
ing). This suggests that the forced plus the internal variability
estimated with the model ensemble is compatible with the
observed variability. A few model spreads stand outside of
this range and should be considered carefully. However, the
observed trends can also be affected by artifacts as discussed
in Sect. 4.1 and are not fully reliable either. In addition, some
models include only a limited number of members, some-
times a unique one (Table Al), so the ensemble for these
models does not cover the full range of plausible evolutions.
Some highly biased models fall within the range of observed
trends, whereas others show a combination of small biases
and unrealistic trends. This finding suggests that model bias
is not a robust criterion to discard models in trend analysis.

Nevertheless, even with a large spread, a dependency of
the simulated past trends on the model biases is found for
some variables and seasons, and in particular for winter tem-
perature, summer precipitation and snow cover during both
the winter and the summer. The low values of snow cover
in summer over HMA might explain the limited melting for
low biased models, whereas the models with large amounts
of snow cover persisting in summer show a decreasing trend
of snow cover with the warming (Fig. 8e). This is likely to re-
sult in an overestimation of summer melting rates. The mod-
els overestimating the snow cover during the winter are also
showing small decreasing trends of snow cover (Fig. 8b).
This is likely related to attenuated warming trends found in
cold-biased models during the winter (Fig. 8a), suggesting
a damping of the warming in cold models. During the sum-
mer, there is no clear relationship between bias and trends
of temperature (Fig. 8d), but the models simulating an ex-
cess of precipitation rates also show enhanced precipitation
increases (Fig. 8f). This might be explained by the non-linear
relationship between temperature and atmospheric moisture:
at fixed warming rates, the models showing a more active hy-
drological cycle also show a stronger precipitation increase.

Even with such a relationship between biases and trends,
the number of observations is too small and their uncertain-
ties too large to allow a robust selection of the models that
could be used in climate analysis. Nevertheless, with more
observations available, these results could help to select a
subset of models to reduce the spread in future projections
for example. Still, the relationship between models and bi-
ases is less clear when considering only the 10 models for
which the full set of projections is available (orange points).
We assume therefore that future trends shown in Sect. 5 are
not dependent on the model biases.

It should be noted that one model (CanESMS5) used for
projections stands out for temperature in both seasons, with
values reaching about 1.3 °C decade™! in summer, while for
the other models, summer trends range from about 0.2 to
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Figure 7. DJFMA (left) and JJAS (right) trends computed over 1979-2014 for temperature (a—d), snow cover (e=h) and precipitation (i—
I). CRU temperature, NOAA CDR snow cover and APHRODITE precipitation observation trends (DJFMA: a, e, i and JJAS: ¢, g, k) are
compared to the multimodel mean computed with the first realization for each model (DJFMA: b, f, j and JJIAS: d, h, 1). Contours are used
for non-significant trends, shading for significant trends (p value > 0.05) and hatching for points where > 80 % of the models agree on the

sign of the trend.

0.5°C decade™! (Fig. 8d). However, this does not justify dis-
carding this model because recent trends are not unrealistic
for other variables and seasons. Nevertheless, one can expect
that the upper limit of the temperature projection range will
be overestimated because of that model. Because this behav-
ior could affect the multimodel mean, we use the median of
the multimodel ensemble instead.

5 Projections

In this section, we use the 10 models for which the four
SSP scenarios based on different levels of anthropogenic
emissions (SSP1-2.6, SSP2-4.5, SSP3-7.0, and SSP5-8.5)
(O’Neill et al., 2016) are available (Table 1).

5.1 Projected changes over HMA

The 10 CMIP6 models project a warming over HMA at the
end of this century (2081-2100 with respect to the 1995—
2014 average) that ranges from 1.9 [1.2 to 2.7] °C for SSP1-
2.6 t0 6.5 [4.9 t0 9.0] °C for SSP5-8.5 (Table 2). This warm-
ing is expected to continue beyond 2100 under the SSP5-8.5
scenario (Fig. 9), while a stabilization of temperature is sim-
ulated under the scenario SSP1-2.6 between 2060 to 2080,
followed by a slight cooling. This warming is associated with
a snow cover extent decrease ranging from —4.4 % [—10.0 %
to —0.1 %] to —14.5 % [—27.4 % to —6.0 %] (Table 2). This
absolute change corresponds to a relative loss of —9.4 %
[—16.4 % to —5.0 %] to —32.2 % [—49.1 % to —25.0 %] with
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respect to the 1995-2014 average (Fig. 9b). These changes
are concomitant with a precipitation increase from 0.2 [0.0
to 0.5] to 0.6 [0.2 to 1.2]mmd~!, corresponding respec-
tively to a relative increase from 8.5 % [4.8 % to 18.2 %]
to 24.9 % [14.4 % to 48.1 %] with respect to the 1995-2014
average. As for temperature, snow cover and precipitation
are expected to stabilize under the SSP1-2.6 scenario, while
an acceleration of snow cover decrease and precipitation in-
crease is simulated under SSP5-8.5. SSP2-4.5 and SSP3-7.0
show intermediate pathways between SSP1-2.6 and SSP5-
8.5. NOAA CDR shows much greater interannual variability
compared to the models both in the historical period and the
projections; thus, it seems difficult to model the natural vari-
ability of snow cover.

The future warming over HMA is more pronounced in
winter than in summer (Fig. 10a—d). These seasonal con-
trasts are more pronounced in strong CO; emissions sce-
narios, with almost no differences for SSP1-2.6 (~0.1°C)
to about 1°C under SSP5-8.5 (5.8 °C in summer to 6.8 °C
in winter; Table 2). Enhanced winter warming is associated
with a strong decrease in snow cover by —15 % (Fig. 10e—
f) located over HK and northward (east side of Tien Shan),
HM and southeastern TP. This last reduction of snow cover
must be amplified by an early spring melt. The snow cover
decrease is smaller in summer and is mainly located in the
western part of TP. Snow cover extent is drastically reduced
in summer from about —30 % to more than —80 % locally
(Table E) and only in the areas where snow cover persists
during the summer. Precipitation is projected to increase both
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Figure 8. Seasonal (DJFMA and JJAS) HMA multimodel ensemble trends versus model biases over 1979-2014 for temperature (a, d),
snow cover (b, €) and precipitation (¢, f). Vertical (horizontal) bars correspond to the standard deviation of the trends (biases) of the ensemble
members for each model (the number of members differs among the models Table A1). Observation and reanalysis datasets are shown with
black symbols. The 10 models used for projections are shown in orange, while other models are shown in blue. The gray shading represents
the range of observation trends. The solid black line corresponds to a linear regression from the multimodel mean values (including all
models) with the p value shown in brackets following the equation at the bottom right of each panel. The light horizontal (vertical) dashed
lines correspond to a null trend (null bias with respect to the reference observation dataset).

in summer and winter. The precipitation increase in winter
in HK suggests an intensification of WDs, while the sum-
mer increase found over HM and TP corresponds to an in-
crease in monsoon-related precipitation (Fig. 10i-1). The rel-
ative increase in precipitation is slightly higher in summer
than in winter for the whole HMA domain, ranging from
6.4 % [0.7 % to 13.5 %] to 22.8 % [9.8 % to 45.8 %] in winter
and 9.1 % [5.7 % to 20.6 %] to 25.6 % [14.2 % to 50.0 %] in
summer, depending on the scenarios (Table E). The changes
simulated under the different scenarios show different ampli-
tudes but with similar patterns (Fig. 10).

5.2 Changes in the HMA region in the global context

HMA is projected to warm around 1.5 times faster than
the atmosphere at the global scale, with a quasi-linear rela-
tionship between HMA and global surface air temperature
(GSAT; Fig. 11a). This stronger signal over HMA is mainly
explained by the enhanced warming rates that occur over the
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continental areas with respect to oceanic regions, since the
warming rates affecting the NH continental surfaces and the
HMA are similar (Fig. 11b). Nevertheless, the warming rate
is stronger over HMA than over the remaining continental
areas located south of 60° N. This amplification with respect
to other tropical to midlatitude areas reaches 11 % and is sig-
nificant at the 5 % level, and was already noticed in CMIP5
(Rangwala et al., 2013). This is potentially related to feed-
backs involving snow cover changes, namely snow—albedo
feedback, and other processes specific to mountainous areas.
Mudryk et al. (2020) showed that the projected NH spring
snow cover extent decrease is proportional to the global tem-
perature change, the slope of the relationship being inde-
pendent of the scenario. Similarly, the HMA snow cover in
DJFMA follows a linear decrease of about 4 % per degree of
GSAT increase (Fig. 11d). This relationship does not show a
linear behavior in summer, with a curved relationship high-
lighting small snow cover decrease rates at high levels of
global warming (Fig. 11e). The summer curved relationship
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puted over 1995-2014) simulated in HMA over 1979-2014 (black
curves) and over 2015-2100 under four scenarios: SSP1-2.6 (dark
are computed with the first member for the 10 models for which the

future projections are available (Table 1). The thick vertical black
line delimits the historical and future periods. CRU, NOAA CDR

and APHRODITE observations dataset are shown for the histori-
the highest CO; emissions scenario (SSP5-8.5). The annual

blue), SSP2-4.5 (yellow), SSP3-7.0 (red) and SSP5-8.5 (dark red)
for temperature (a), snow cover (b) and precipitation (c). Medians
cal period in dashed lines, respectively, for temperature, snow cover
and precipitation. Shadings highlight the 90 % confidence interval,
corresponding to the 0.05 and 0.95 quantiles.

is explained by a fast retreat of snow cover at low elevation
under moderate warming, whereas some snow cover still per-
sists at very high elevation even under strong warming rates.
However, almost all the summer snow cover is vanishing in
precipitation increase also appears to behave linearly with
the GSAT increase, with an increase of precipitation slightly
higher than 6 % per degree of GSAT increase (Fig. 11f).

Figure 9. Annual yearly anomalies (with respect to the mean com-

Table 2. Annual and seasonal (DJFMA and JJAS) multimodel median anomalies averaged over 2081-2100 (with respect to 1995-2014 average) and their 90 % confidence interval (0.05
and 0.95 quantiles) for temperature, snow cover and precipitation over the full HMA domain and the subregions HK, HM and TP, under the four SSP scenarios: SSP1-2.6, SSP2-4.5,
SSP3-7.0 and SSP5-8.5.

Annual | DJFMA | JIAS
HMA HK HM TP | HMA HK HM TP | HMA HK HM TP
tas [°C] ssp126 1.9 1.9 19 1.9 1.9 18 19 1.9 18 18 15 1.8
[.227] [1.32.6] [1.025] [1.228] [1.02.7] [1.22.6] [0.92.6] [1.02.7] [1.13.0] [1.229] [1.025] [1.232]
ssp245 3.4 3.4 34 3.4 3.4 33 35 35 3.0 32 2.7 3.0
254.7] [2.64.7] [2443] 2548] [244.6] [2.44.6] [2545] [2545] [235.0] [245.0] [2.142] 2353]
ssp370 5.0 5.1 5.0 5.0 5.1 49 53 5.1 45 4.8 40 45
[3.87.3] (3.87.3] (3.76.8] [4075] 397.1] [3.773] [4.17.1] [4.17.0] [3375] 3277 [3.06.6] [3479]
ssp585 6.5 6.7 65 6.5 6.8 6.6 7.0 6.8 5.8 62 5.1 5.7
[4.99.0] 5.19.0] (4.6 8.6] [5.09.3] [4.98.9] (4.88.9] [5.09.0] [5.08.8] [459.1] (4.89.4] [3.88.1] [4.49.5]
sne [%] ssp126 —44 —4.2 —4.4 —4.5 -32 -1.9 -33 27 2.8 —4.9 23 -3.0
[-100-0.1] [-98-15]  [-10203]  [-10203] [-9.72.0] [-7.003]  [-11.42.0] [-8832] | [-146-02] [-166-03]  [-1460.1] [-16.2-04]
ssp245 -7.8 -13 -87 -1 —6.8 —4.3 -838 —5.6 —4.7 -8.1 —4.0 -5.0
[154-25]  [[147-35]  [168-30]  [-157-19] [-15300]  [-120-04]  [-197-15] [[1251.5] | [-21.2-08]  [-238-06]  [21.6-06]  [-24.4-1.1]
ssp370 —11.6 —11.1 —13.4 —11.4 -11.2 -75 -155 -9.0 —63 -11.3 -5.1 —6.7
[-229-48] [-218-61] [-255-64] [-235-40] | [-23.6-238] [-200-19] [-31.8—-43] [-193-17] | [-269-11] [-31.1-09] [-28.6-09] [-305-1.6]
ssp585 —145 —14.8 —16.4 -13.8 —14.6 -103 —19.4 -11.9 -72 —14.0 —54 -15
[274-60]  [264-86]  [306-70]  [27.7-53] | [-304-371  [-28.1-27]  [-388-55]  [-249-2.6] | [-29.1-14]  [-357-15]  [31.9-09]  [-320-2.0]
primmd=1]  sspl26 02 0.1 03 02 0.1 02 0.1 0.1 03 0.1 0.6 03
[0.00.5] [-0.10.3] (0.00.6] [0.00.4] [-0.10.3] [-0.20.5] [-0.20.3] [:0.00.2] [-0.10.9] [-0.10.5] [-0.1 1.6] [0.00.9]
ssp245 03 02 04 03 0.1 03 0.0 0.1 05 02 038 05
[0.10.6] [-0.10.5] (0.00.8] [0.10.5] [-0.10.4] [-0.20.7) [-0.30.4] [0.00.2] [0.11.1] [-0.20.6] [022.0] [0.11.1]
ssp370 04 04 0.6 04 02 04 0.0 02 0.6 03 13 0.6
[0.10.9] [-0.10.7) [0.11.5] [0.10.7] [0.00.5] [-0.10.9] [-0.20.4] [0.10.3] [-0.01.8] [-0.4 1.0] [0.13.9] [0.11.4]
ssp585 0.6 04 10 05 03 0.6 0.2 02 038 0.4 2.0 038
[0212] [-0.00.8] [0422] [0209] [0.00.7] [-0.11.2] [-0.20.8] [0.10.5] [0.12.2] [-0.3 1.1] [0.64.9] [021.8]

https://doi.org/10.5194/esd-12-1061-2021

Earth Syst. Dynam., 12, 1061-1098, 2021



M. Lalande et al.: Climate change in the High Mountain Asia in CMIP6

1079

Figure 10. Median of the model differences between the 2081-2100 and the 1995-2014 averages for temperature (a—d), snow cover (e=h)
and precipitation (i-1) under the SSP2-4.5 and SSP3-7.0 scenarios. The first realization is used for each model. The black contour corresponds
to the HMA domain (> 2500 m) for which the spatial average is shown in the lower left box.

6 Discussion

The cold bias over the TP and mountainous areas has been
a persistent issue in GCMs since the first AMIP experiments
(Mao and Robock, 1998). The mean cold bias found in our
study is coherent with previous CMIP5 studies as, for ex-
ample, Su et al. (2013) that estimated a cold bias of 1.1 to
2.5°C in winter and values not exceeding 1°C in summer.
Zhu and Yang (2020) showed an improvement from CMIP5
to CMIP6 with a mean bias reduction reaching 0.44 °C. How-
ever, the skill changes from CMIP5 to CMIP6 are contrasted
among the models. MPI-ESM-LR was the model performing
the best over HMA in terms of temperature RMSE in Ta-
ble 6 of Su et al. (2013), and it is still in the top three models
in our study in its high-resolution version, while CanESM?2
was in the top five models and dropped down to the five worst
models in our study. Even if these results are not directly
comparable because the studies do not focus on exactly the
same periods, methods and area, this still gives insight on the
fact that not all models improved or maintained their abil-
ity to simulate temperature over HMA. Deteriorations might
be due to some changes in the models. This is, for example,
the case for IPSL-CM6A-LR, which contains a new snow
scheme (Wang et al., 2013a) that improved snow cover rep-
resentation over most of NH but increased the biases over
HMA (Cheruy et al., 2020).

Indeed, cold bias might be related to a misrepresentation of
snow cover in some cases. As noted by Zhu and Yang (2020),
the average model temperature bias is more pronounced in
winter, suggesting a possible role of snow—albedo parame-
terizations. However, the bias correlation between tempera-
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ture, snow cover and precipitation (Fig. 4) indicates that the
temperature bias might not only be due to snow cover mis-
representation, in particular for some models that show low
correlations between temperature and snow cover (e.g., CAS-
ESM-2-0, CESM2), whereas some of them have a high cor-
relation with precipitation. However, all these variables are
connected, as an excess of precipitation can induce an over-
estimation of snow cover and generate a cold bias, but an ini-
tial cold bias in the atmosphere could also generate an over-
estimation of solid precipitation leading to an excess of snow
cover. Nevertheless, the correlation between snow cover bias
and precipitation bias is less obvious for most of the mod-
els. Exceptions are BCC-ESM1 and CAS-ESM2-0, where
these variable biases are highly correlated (0.48 and 0.41),
indicating in that case that precipitation might be partly the
cause of the temperature biases. However, models that dis-
play the strongest cold biases, such as CNRM-CM6-1-HR,
IPSL-CM6A-LR and CNRM-CM6-1, also show high anti-
correlation with snow cover bias (—0.39, —0.62 and —0.5,
respectively). This supports the recommendation by Zhu and
Yang (2020) to improve snow cover parameterizations in
models. In addition, as mentioned by Gu et al. (2012), the
lack of high-elevation observation stations in the CRU data
may also be partly responsible for the apparent cold bias of
the models. Direct comparison from CRU and models can
also amplify this bias, knowing that differences of elevation
can be noted between GCMs. Therefore, certain studies (e.g.,
Sheffield et al., 2006; Chen et al., 2017) correct temperatures
with a common lapse rate (e.g., 6.5 °C km™!) to bring them to
the same elevation. However, in our case, where we wanted
to correlate the model biases of different variables and see the
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Figure 11. Projected anomalies over HMA computed with respect to 1995-2014 averages for the 10 models under the SSP1-2.6 (dark blue),
SSP2-4.5 (yellow), SSP3-7.0 (red) and SSP5-8.5 (dark red) scenarios for annual temperature (a, b, ¢), seasonal snow cover (d, e) and annual
precipitation (f) as a function of temperature integrated globally (a, d, e, f) and over NH continental surfaces including (b) and excluding (c)
boreal areas (latitude > 60° N). Each point on the scatter plots corresponds to a 20-year average computed with 10-year steps from 2015
to 2095. The Global Land Data Assimilation System (GLDAS) Land/Sea Mask Dataset at 1° resolution (https://ldas.gsfc.nasa.gov/gldas/
vegetation-class-mask, last access: 6 October 2020) is used to mask the continental data in the different models. The dashed line corresponds
to the line of equation y = x and the solid black line to a linear regression detailed at the top right of each panel. In the first row (a—c), a
significance Wald test is done to test if the observed trend is significantly different from the equation y = x (p value is shown in brackets).

impact of original model resolution, this method would have
introduced additional uncertainties due to spatially heteroge-
neous lapse rates over this region and partially corrected the
biases due to model resolution, making it difficult to compare
the variables with each other.

Other variables such as cloud cover and aerosols might
also be important factors involved in model biases. Indeed,
the aerosol effect on snow cover is often investigated. It in-
duces a reduction of the seasonal snow cover duration of a
few days, in particular over HMA (Ménégoz et al., 2014),
but regarding the large snow cover biases in models, it might
be a second-order issue for highest biased models. However,
the spatial imprint of aerosol forcing seems highly corre-
lated with snow cover biases (see Usha et al., 2020 Fig. 7d
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and Fig. B1 of this paper). Usha et al. (2020) conclude that
snow darkening due to aerosols increases the surface tem-
perature by 1.33 £ 1.2 K, which results in the reduction of
snow cover fraction by 7+ 11 %. Therefore, a misrepresen-
tation in aerosols deposition on snow might amplify snow
cover biases and/or be the main cause for some models, while
the multimodel mean absolute snow cover bias is estimated
to 12% [—13 % to 43 %] in this study. Zhou and Li (2002)
and Yu et al. (2004) conjectured that a poor representation
of cloud properties might lead to insufficient plateau heating,
resulting in a cold bias in the TP. The problem could also
arise from a misrepresentation of processes in the boundary
layer. Indeed, De Wekker and Kossmann (2015) and Serafin
et al. (2020) expose the lack of constraints for processes in
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the planetary boundary layer over complex terrain, in addi-
tion to the limited applicability of existing turbulence theory
with frequent violation of its basic assumptions (e.g., station-
arity and isotropy of small-scale turbulence) over mountain-
ous areas. Further theoretical and observation work is thus
needed to improve model parameterizations over these re-
gions. Chen et al. (2017) focused on the surface energy bud-
get from 28 CMIP5 models and suggested that improvements
in the parameterization of the snow cover area and the bound-
ary layer processes should allow reducing the cold bias over
the TP. Further research is required to advance scientific un-
derstanding about the origins of systematic model biases in
the HMA region.

Some models also show temperature biases in the tro-
posphere at a global scale (not shown) that might am-
plify and/or even trigger surface biases in HMA. Salunke
et al. (2019) also highlighted that many models still strug-
gle to capture the large-scale atmospheric circulation, such
as the location and intensity of upper-level Asian anticy-
clone and middle troposphere temperature maximum over
the TP, which have large implications on the TP as well as
on the Indian summer monsoon. Wrong atmospheric circu-
lation, as the position of jets, could also feed the observed
biases in models over HMA. Further analyses in higher atmo-
spheres and circulation must be done to quantify this impact
on present biases.

The obvious link between topography, snow cover bias and
to a lesser extent the temperature bias (Fig. 4) indicates also
the inability of GCMs to simulate key variables over com-
plex topography. Furthermore, increasing the model resolu-
tion does not result in a systematic reduction of model bi-
ases (Fig. 5b, d, f) because resolutions of 50 km or higher are
still too coarse to represent adequately all the physical pro-
cesses peculiar to the complex topography of the HMA re-
gion. Hence, the development of subgrid-scale parameteriza-
tions appears essential to better simulate the climate of these
regions. As an example, the snow cover extent parameteriza-
tion is often too simple in actual GCMs. Many GCMs either
use a simple linear relationship with snow water equivalent
(SWE), as in the ERA-Interim reanalysis, or take also into
account a dependency to the snow density as implemented
in ERAS and IPSL-CM6A-LR, for example. However, many
models do not include any representation of subgrid-scale
processes driven by the local topography, an essential fea-
ture for complex topography areas. This idea has been ex-
plored a few decades ago (e.g., Walland and Simmonds,
1996; Roesch et al., 2001) and more recently in Swenson
and Lawrence (2012) who considered satellite observations
to develop a subgrid-scale representation of snow cover with
a dependency on the local topography. Such approaches are
however challenged by the lack of spatialized observation of
SWE over mountainous areas at a global scale.

Regarding the disparity in observed past snow cover
trends, it has to be noted that the NOAA CDR product is
a binary product at coarse resolution (~200km) based on
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satellite observations, and new satellites have allowed more
accurate observation of HMA over the past decades (e.g.,
Meteosat-5; Helfrich et al., 2007), in addition to a change
from manual to automatic charts and increasing observa-
tional resolution from IMS (see Sect. 2.2.2). Trends apparent
in the NOAA CDR, therefore, need to be taken with caution,
above all for mountain regions (Bormann et al., 2018). Fig-
ure D2 compares the trends from NOAA CDR, ERA-Interim
and ERAS, and shows spatial discrepancies. However, ERA-
Interim as ERAS trends can also be affected by changes in
observational assimilation as, for example, the inclusion of
IMS snow assimilation in 2004 (Drusch et al., 2004; Hers-
bach et al., 2020). It is therefore not easy to conclude whether
the observed trends are due to a part of internal variability,
which would not be found in the multimodel mean, or to arti-
facts of the observation products themselves. Past studies on
snow cover trends show contradictory results depending on
the study zone, methods and period (e.g., Dahe et al., 2006;
Pu et al., 2007; Immerzeel et al., 2009; Shen et al., 2015;
Notarnicola, 2020). More recently, Li et al. (2018) showed
a slight snow cover decrease of about 1.1 % during 2001-
2014 over TP with high-resolution MODIS product, which
seems to be in closer agreement with the large-scale multi-
model mean snow cover trends displayed in Fig. 7f, h.

The low resolution of the NOAA CDR snow cover product
and the fact that it only provides binary values might also im-
pact the spatial distribution of biases by overestimating snow
cover where large snow amounts can be found and underes-
timate it where low values of snow cover are found. How-
ever, this effect should mostly be reduced by spatial aver-
ages. The recently published ESA CCI snow cover product
at a better temporal and spatial resolution, even if not exactly
on the same period, suggests that snow cover biases in mod-
els can even be higher over HMA. Generally, the complex
and highly variable snow cover behavior calls for better spa-
tiotemporal resolution than currently available from present-
day snow cover products based on both observations, reanal-
yses or models and thus hampers reliable trend detection.

Precipitation is particularly uncertain over HMA. It is well
known that most of the observational datasets underestimate
solid precipitation (Palazzi et al., 2013; Sanjay et al., 2017;
Sun et al., 2018) due to gauge undercatch. An additional is-
sue is the scarce observational network in this region. Using
glacier mass balances to infer the high-altitude precipitation
in the upper Indus Basin, Immerzeel et al. (2015) suggest
an underestimation of precipitation reaching a factor of 2 to
10 in observational datasets. Most studies comparing models
and reanalyses with observational datasets also account for
large differences from about 100 % to 200 % (e.g., Palazzi
et al., 2013; Su et al., 2013; Salunke et al., 2019). GPCP
is in closer agreement with CMIP6 models, which could be
explained by a better representation of solid precipitation.
Overall, it is challenging to estimate model biases, even if the
coarse GCM resolutions might underestimate the orographic
barrier effect of high mountains leading to a potential excess
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of water vapor transport toward the TP (Lin et al., 2018).
Hence, all models and analyses regarding precipitation need
to be considered with caution.

On one hand, a general increase of precipitation and a gen-
eral decrease of snow cover is expected over most of HMA
as a response to anthropogenic forcings in future projections
(Sabin et al., 2020). On the other hand, past precipitation
trends are heterogeneous depending on the location, the sea-
son and the period (Yoon et al., 2019), a result also found
for snow cover (e.g., Li et al., 2018). A snow cover decrease
located mainly in the west border of HK and in the south-
east of TP including HM in winter is expected in future pro-
jections (Fig. 10e, f), whereas small changes are expected
for this variable in the center of the HK region, in particular
over the Karakoram, even under high CO, scenarios emis-
sions. The glacier growth occurring in this area over the last
decades, defined as the Karakoram anomaly (e.g., Brun et al.,
2017), might be associated with an intensification of WDs
(Krishnan et al., 2019; Sabin et al., 2020), a finding con-
firmed in our study with the increase in winter precipitation
found in the projections (Fig. 101, j) from 5.6 % [—1.9 % to
18.1 %] to 19.9 % [5.3 % to 54.1 %] depending on the SSPs
(Table E). Indeed, the increase in temperature might be off-
set by the increase of winter snowfall over the Karakoram
slowing down the decrease of snow cover in this area. Con-
cerning the summer precipitation, a declining trend of the
Indian summer monsoon precipitation during the post-1950
period has been reported (Krishnan et al., 2013, 2016; Sabin
et al., 2020), while CMIP6 analyses show the opposite under
future warming pathways (Katzenberger et al., 2021) with
an intensification of precipitation by most of CMIP6 models,
that our results also confirm with a precipitation increase over
most of TP and HM (Fig. 101, j) with a relative increase over
HM of 7.9 % [5.3 % to 19.9 %] to 28.5 % [13.9 % to 78.7 %]
(Table E). The apparent contradiction between past and fu-
ture trends is likely related to aerosol forcing which shows
a strong variability both spatially and temporally. Das et al.
(2020) suggest an ongoing decrease of the black and organic
carbon atmospheric loads associated with an increase in sul-
fate concentration over the Indian subcontinent. This leads
to a general increase in the aerosol depth that counteracts
the warming related to greenhouse gases (GHGs) through a
scattering of the solar radiation but with a more heteroge-
neous spatial pattern that modulates precipitation changes at
the local scale. If the aerosol forcing plays a major role at
present and over the near future, the GHG forcing is expected
to dominate at the end of the 21st century, leading to a general
intensification of the hydrological cycle and a strengthening
of the Indian summer monsoon.

Recent studies suggest an overestimation of the warming
rates in CMIP6 models (Forster et al., 2020). This could be
partly related to an overestimation of the climate sensitiv-
ity in this new model generation, probably related to cloud
and cloud—aerosol schemes (Meehl et al., 2020). This ques-
tion is challenged by the cooling effect of the aerosols that
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is expected to decrease in relation to the ongoing improve-
ments of air quality, potentially increasing the warming rates
at the regional scale (Turnock et al., 2020). An open ques-
tion is the possibility to exclude models that simulate past
trends incompatible with the observed ones, a way to reduce
the uncertainties in future projections by excluding, in par-
ticular, the models that go beyond or below realistic warm-
ing rates (e.g., Ribes et al., 2021). This approach is rele-
vant at the global scale, but more challenging at the regional
scale, where multi-decadal trends can originate from internal
variability (Hawkins et al., 2016), a spatial scale for which
aerosol signals might also play a major signal, in particular
over polluted areas. In any case, the models considered in
the present study show ensemble trends that encompass the
observed past trends of temperature, precipitation and snow
cover over 1979-2014, except for one model for the temper-
ature (Fig. 8a, d). It is important to remember that even some
of the strongly biased models are able to reproduce the past
trends, suggesting that a simple bias analysis would not be
sufficient to select a subset of CMIP models for climate ap-
plications. This result might justify keeping all models for
projections supposing that their biases are stationary, a hy-
pothesis that has already been shown in a modeling study
(Krinner et al., 2020).

7 Conclusions

In this study, we assessed the performance of 26 CMIP6
GCMs over HMA for the historical period 1979-2014 and
the future projections from 10 of them under the four Shared
Socioeconomic Pathways (SSP1-2.6, SSP2-4.5, SSP3-7.0
and SSP5-8.5) through three variables: near-surface air tem-
perature, snow cover extent and total precipitation. Cold bias
over HMA is still present in this latest generation of GCMs
with an average annual underestimation of —1.9 [—8.2 to
2.9]°C compared to the CRU dataset, associated with an av-
erage snow cover overestimation of 12 % [—13 % to 43 %],
corresponding to a relative bias of 52 % [—53 % to 183 %]
compared to the NOAA CDR satellite observation. The re-
cently published ESA CCI snow cover product at a better
temporal and spatial resolution shows lower snow cover val-
ues compared to NOAA CDR, suggesting that model biases
may be even larger. The temperature and snow cover model
biases are more pronounced in winter. Precipitation is also
overestimated by 1.5 [0.3 to 2.9 mm d~! (relative bias of
143 % [31 % to 281 %]) but this later difference might mostly
reflect the undercatch of solid precipitation in APHRODITE.

For most models, the cold surface bias is associated with
an overestimation of snow cover, but this is not the case for
all models. The snow cover bias originates from precipita-
tion biases in some models, with large amounts of snowfall
significantly affecting the snow cover. Therefore, the source
of biases might strongly differ from one model to another.
The study of temperature, snow cover and precipitation can

https://doi.org/10.5194/esd-12-1061-2021



M. Lalande et al.: Climate change in the High Mountain Asia in CMIP6

only partly explain these biases which might be affected by
other factors including cloud cover, aerosols and atmospheric
circulation. Some models also show temperature biases in
the troposphere that might trigger or amplify surface biases.
Hence, further analyses focusing on the higher atmosphere
are required. All models also show a significant correlation
between snow cover bias and surface elevation (and to a
lesser extent between temperature bias and elevation), un-
derlining the challenge to correctly simulate snow cover at
high elevation. Besides, best performing models for temper-
ature are not necessarily the same for the other variables and
increasing the model resolution does not show any clear im-
provement over this region, suggesting that further work on
theory and model parameterization is essential. In addition,
a dependency of the simulated past trends to the model bi-
ases is found for some variables and seasons; however, some
highly biased models fall within the range of observed trends,
suggesting that model bias is not a robust criterion to discard
models in trend analysis.

The 10 models, used with future scenarios, project a HMA
median warming at the end of this century (2081-2100 with
respect to the 1995-2014 average) that ranges from 1.9 [1.2
to 2.7] °C for SSP1-2.6 to 6.5 [4.9 to 9.0] °C for SSP5-8.5.
The overall warming is associated with a relative median
snow cover decrease from —9.4 % [—16.4 % to —5.0 %] to
—32.2% [—49.1 % to —25.0 %] and a relative median pre-
cipitation increase from 8.5 % [4.8 % to 18.2 %] to 24.9 %
[14.4 % to 48.1 %] by the end of the century. The warming
over HMA is projected to be 11 % stronger than over the
mean of NH continental surfaces, excluding the Arctic do-
main. The HMA projected temperature, snow cover and pre-
cipitation show a linear relationship with the GSAT increase,
except for summer snow cover that shows slower melt rates
for high temperature levels.

Further work is required to build realistic climate models
over HMA domain. This task is challenging because it re-
quires model parameterizations adapted to high-elevation ar-
eas that might require high resolution. These models should
be able also to simulate the response of the climate system to
GHGs and to the regional imprint of the aerosol forcing, an
essential feature in this strongly polluted area. Finally, such
models should be also global, since the HMA area is a ma-
jor piece of the climate system with climate teleconnections
found all over the world.
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Appendix A: Members for trend analysis

Table A1. Details of the members used from CMIP6 models for trends analyses for each variable.

CMIP6 institute CMIP6 model Members for trend analysis
tas snc pr
BCC Eggggx]}MR rl-3ilplfl (3)
CAS CAS-ESM2-0 rl-4ilplfl (4)
CESM2 rl-11ilp1fl (11)
NCAR CESM2-FV2

CESM2-WACCM
CESM2-WACCM-FV2

r1-3ilplfl (3)

CNRM-CM6-1 r1-30i1p1£2 (30) r1-29i1p1f2 (29)
CNRM-CERFACS CNRM-CM6-1-HR rlilplf2 (1)
CNRM-ESM2-1 r1-5,7-11ilp1f2 (10) r1-6,8-11ilp1f2 (10) r1-5,7-11ilp1£2 (10)
CCCma CanESMS5 r1-40i1p2f1 (40)
NOAA-GFDL GFDL-CM4 rlilplfl (1)
GISS-E2-1-G r1-10i1p1f1-2 (20)
_ %
NASA-GISS GISS-E2-1-H r1-Silplfl, r1-10i1p1£2 (15)
HadGEM3-GC31-LL .
MOHC HadGEMA-GO3 MM r1-4ilplf3 (4)
IPSL IPSL-CM6A-LR r1-32i1p1fl (32)
MIROC-ES2L r1-10i1p1f2 (10)
MIROC MIROC6 r1-50i1p1fl (50)
MPI-ESM1-2-HR .
MPI-M MPLESMI2.LR r1-10ilpIfl (10)
MRI MRI-ESM2-0 r1-5ilplfl (5)
NCC NorESM2-LM r1-3ilplfl (3)
SNU SAMO-UNICON rlilplfl (1)
AS-RCEC TaiESM1 rlilpIfl (1)
MOHC UKESM1-0-LL r1-4,8-12,16-19i1p1f2 (13)  r1-4,8-10,16-19i1p1f2 (11)  r1-4,8-12,16-19i1p1f2 (13)

* The variations between f1 and f2 are restricted to the stratosphere, but in the troposphere, there are no detectable changes, and thus for tropospheric fields, f1 and 2 simulations
can be combined for a larger (20-member) ensemble (https://data.giss.nasa.gov/modelE/cmip6/, last access: 4 October 2021).
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Appendix B: Snow cover and precipitation biases

Figure B1. Same as Fig. 3 but for snow cover extent.
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Figure B2. Same as Fig. 3 but for total precipitation.
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Appendix C: Spatial bias correlation

Figure C1. Same as Fig. 4 but with GPCP total precipitation observations instead of APHRODITE.

Figure C2. Same as Fig. 4 but for HK regional and seasonal analysis.
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Figure C3. Same as Fig. 4 but for TP regional and seasonal analysis.
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Appendix D: Comparison of observations and
reanalyses trends

Figure D1. Same as Fig. 7 but for observations and reanalyses comparison with only near-surface air temperature.

Figure D2. Same as Fig. 7 but for observations and reanalyses comparison with only snow cover extent.

Figure D3. Same as Fig. 7 but for observations and reanalyses comparison with only total precipitation.
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Appendix E: Projected relative changes over HMA
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Code availability. All scripts to produce the figures and results
are available at https://github.com/mickaellalande/CMIP6_HMA _
paper/tree/v1.0 (https://doi.org/10.5281/zenodo.5500285, Lalande,
2021). We use Python (Oliphant, 2007; Millman and Aivazis,
2011) version 3.8.5 and xarray (Hoyer and Hamman, 2017) version
0.16.0 to manipulate NetCDF files. Interpolations are performed us-
ing XESMF version 0.3.0 (https://doi.org/10.5281/zenodo.3700105,
Zhuang et al., 2020a). For statistical purposes, Scipy (Vir-
tanen et al., 2020) version 1.5.2 is used. All graphics are
made using Proplot version 0.6.4 based on Matplotlib (Hunter,
2007) version 3.2.2 and Cartopy version 0.18.0. The Tay-
lor diagrams were made thanks to the Python implementa-
tion of Yannick Copin (https://gist.github.com/ycopin/3342888;
https://doi.org/10.5281/zenodo.5548061, Copin, 2012).

Data availability. The datasets from CMIP6 simulations are avail-
able via the CMIP6 search interface: https://esgf-node.llnl.gov/
search/cmip6/ (WCRP, 2021). CRU TS version 4.00 is available
at https://doi.org/10.5285/edf8febfdaad48abb2cbaf7d7e846a86
(University of East Anglia Climatic Research Unit et al.,
2017). NOAA CDR of NH snow cover extent version 1 is
available at  https://doi.org/10.7289/V5N014G9  (Robinson
et al., 2012). The ESA CCI snow product is available at
https://doi.org/10.5285/5484dc1392bc43c1ace73ba38a22ac56

(Naegeli et al., 2021), and the cloud gap filter used in this study
can be provided upon request. The APHRODITE products are
available  here:  http://aphrodite.st.hirosaki-u.ac.jp/download/
(APHRODITE’s Water Resources, 2021). GPCP CDR version 2.3
(monthly) is available at https://doi.org/10.7289/V56971M6
(Adler et al., 2016). GMTED2010 can be found here:
https://www.temis.nl/data/gmted2010/index.php (TEMIS, 2021).
The GLDAS Land/Sea Mask Dataset at 1° can be found here:
https://ldas.gsfc.nasa.gov/gldas/vegetation-class-mask (NASA,
2021). We also used the ERA-Interim and ERAS reanalyses data
that are publicly available at https://www.ecmwf.int/en/forecasts/
datasets/reanalysis-datasets/era-interim (ECMWEF, 2020b) and
https://doi.org/10.24381/cds.adbb2d47 (Hersbach et al., 2018).
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3.3 Perspectives

Les résultats de cette étude doivent étre interprétés avec précaution, et ce pour plusieurs raisons :
(1) le nombre de modeéles disponibles utilisés pour analyser les projections est relativement faible;
(2) les biais de certains modeles sont importants; (3) le manque d'observations dans cette région em-
péche de faire des évaluations précises de la performance des modeéles; (4) la résolution des GCMs est
encore assez grossiére pour représenter les changements locaux; (5) les forcages des aérosols sont
extrémement incertains dans les modéles CMIP6, tandis qu'ils peuvent jouer un réle majeur dans les
régions polluées comme I'Asie du Sud (Wang et al., 2021d); (6) la réponse des modéles CMIP6 aux

forcages de GES montre une dispersion importante (Meehl et al., 2020).

La sensibilité climatique a I'équilibre
(ECS) des modeéles CMIP6 est en effet
plus importante (1,8 a 5,7 °C) que celle
des exercices précédents (Meehl et al,,
2020). Son estimation a l'aide d'observa-
tions est moins incertaine : a l'aide de
multiples lignes d'évidence, Sherwood
et al. (2020) estiment I'ECS entre 2,6 et
3,9 °C (fourchette de 66 %) et 2,3 a
4,5 °C en passant des tests de robus-
tesse; les fourchettes des percentiles 5-
95 % sont de 2,3-4,7 °C (délimitées par
2,0-5,7 °C bien que ces derniéeres valeurs
doivent étre considérées avec plus de
prudence).

Dans notre étude, nous avons décidé
de conserver tous les modéles. Néan-
moins, certaines études suggerent que
les modéles ayant des sensibilités cli-
matiques élevées ne seraient pas réa-

Sensibilité climatique (ECS)

La « sensibilité climatique a I'équilibre » (en anglais
equilibrium climate sensitivity ou ECS) est 'augmenta-
tion de la température moyenne globale de l'air pres
de la surface atteinte a I'équilibre aprés une aug-
mentation du forcage radiatif d’environ 3,8 W m?,
ce qui correspond a un doublement de la concen-
tration atmosphérique de CO, de 280 ppm (valeur
définie comme le niveau préindustriel) a 560 ppm.

La «réponse climatique transitoire » (en anglais tran-
sient climate response ou TCR), est définie comme la
hausse de température au moment ou la concen-
tration atmosphérique en CO, a doublé en suivant
une hausse annuelle de 1 % de celle-ci, soit 70 ans
apres le début de la hausse. La TCR mesure ainsi
le réchauffement lorsque le bilan énergétique de la
planéte n'est pas encore équilibré.

D'aprés les analyses du laboratoire de surveillance
mondiale de la NOAA, la moyenne mondiale du CO,

listes par rapport aux observations (ex., atmosphérique était de 414,72 ppm en 2021,

Scafetta, 2022). Toutefois, il est encore

tot pour assurément discréditer ces mo-
déles. Bonnet et al. (2021) suggérent par exemple que la variabilité interne de l'océan Atlantique a
pu atténuer 'ampleur du réchauffement climatique au cours de la période historique. Certaines mé-
thodes de sélection de modéle et/ou de corrections de biais pourraient étre appliquées pour réduire
les incertitudes des projections en HMA. Comme nous I'avons montré, ce n'est pas parce qu'un mo-
déle est biaisé sur la période passée qu'il ne simule pas de bonnes tendances et que sa sensibilité
climatique serait «irréaliste » sur la période future. Par conséquent, de plus en plus d'études utilisent
des contraintes observationnelles (dont la sensibilité climatique) pour sélectionner des modéles et/ou
leur appliquer des poids différents lors du calcul de la moyenne multimodeéle (ex., Arias et al., 2021;
Sanderson et al., 2021; Wootten et al., 2023).

Se pose également la question de la représentativité des modeles au sein d'une méme famille.
En effet, plusieurs modeéles analysés dans notre étude sont développés par les mémes centres de
modélisation et/ou ont des composantes communes. Or, ces similitudes se retrouvent dans 'analyse
des résultats (ex., tous les modéles du CNRM présentent un biais froid important). Il pourrait étre
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envisagé de ne sélectionner qu'un modele par groupe de modélisation et/ou appliquer des moyennes
pondérées en fonctions de différents critéres (indépendance, performance, etc.) pour éviter que les
résultats ne soient trop impactés par la sur ou sous-représentativité d'un groupe de modele au sein
de la moyenne d’ensemble (ex., Wootten et al., 2023).

Les paragraphes suivants présentent des études postérieures a notre article et précisent l'estima-
tion des changements climatiques en HMA.

Chen et al. (2022b) obtiennent des résultats similaires a notre étude avec un réchauffement moyen
annuel entre 1,8 °C (SSP1-2.6) et 5,4 °C (SSP5-8.5) d'ici la fin du 21¢ siecle (2075-2099) par rapport a I'état
climatique de référence 1980-2010. Peng et al. (2022) se basent sur une sélection des meilleurs modeles
et appliquent une correction statistique pour contraindre la température hivernale projetée dans les
modeéles CMIP6 et montrent que dans le scénario SSP5-8.5, 'augmentation de la température hiver-
nale pourrait atteindre jusqu'a 10 °C en Himalaya, ce qui pourrait déstabiliser fortement les glaciers
de la région. Par ailleurs, il existe actuellement de multiples méthodes de projection contraintes avec
des observations, telles que celles basées sur les contraintes émergentes (ex., Tokarska et al., 2020)
ou sur la pondération des modéles (ex., Liang et al., 2020). Ces nouvelles méthodes seront donc utiles
pour préciser les changements en HMA.

En outre, le réchauffement en HMA n’est pas uniforme avec l'altitude. (ex., Zhu and Fan, 2022).
Zhang et al. (2022d) montrent une intensification de ce réchauffement jusqu’a une altitude d'environ
5000-5200 m, oU le réchauffement ralentit ensuite légérement, tandis que I'augmentation des préci-
pitations croit de maniere monotone avec l'altitude.

En termes de biais, Chen et al. (2022a) montrent la plus-value des modéles a haute résolution High-
ResMIP par rapport aux modeles a basse résolution dans leurs capacités a simuler les précipitations
en HMA; ils permettent de réduire de maniére significative le biais humide sur le TP. Wu et al. (2022b)
pointent des biais dans les températures de surface de I'océan tropical dans le modele atmosphérique
communautaire NCAR qui pourraient contribuer au biais froid en HMA. Zhang et al. (2022c) montrent
que les erreurs cumulées des précipitations et des températures des mois précédents I'hiver sont
cruciales pour expliquer les erreurs des modeles CMIP6 en termes de tendances et de maxima sai-
sonniers du couvert neigeux.

Une autre source d'incertitude est I'évolution des moussons asiatiques. Lorsque les moussons
d'Asie du Sud et du Sud-Est se sont affaiblies au cours de la seconde moitié du XX¢ siécle en réponse au
forcage anthropique des aérosols, on attend a plus long terme une augmentation de ces précipitations
de moussons (ex., Arias et al., 2021). Une question a I'heure actuelle est de savoir si cette augmenta-
tion sera plutdt due a une intensification de la circulation atmosphérique liée aux moussons ou alors
au fait qu'un air plus chaud peut transporter davantage d’'humidité (jusqu’a environ 7 % par degré de
réchauffement). Wu et al. (2022a) suggerent que l'intensité (dynamique) de la mousson d'été d’Asie du
Sud devrait diminuer, tandis que celle de la mousson d'été d'Asie de I'Est devrait augmenter jusqu‘a la
fin du XXI¢ siecle, d0 au fait que le réchauffement de la haute troposphére sur les océans environnants
est plus important que celui observé sur le TP, tandis que le réchauffement prés de la surface sur les
océans environnants est plus faible que celui relevé sur le TP. Il semble donc que 'augmentation des
précipitations en HMA sera une combinaison d'effets dynamiques et thermodynamiques contrastés
en fonction des saisons et des régions.

Les études CORDEX pourront également préciser les enjeux des changements climatiques a une
échelle plus fine et faire émerger des signaux locaux qui ne peuvent étre décrits avec les modeéles
globaux du fait de leurs résolutions grossieres.

Les résultats présentés dans ce chapitre concernent une petite partie des changements attendus
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en HMA. D'autres changements sont susceptibles d’avoir des impacts importants en HMA en termes
de ressources en eau et de risques naturels (ex., Pritchard, 2019; Miles et al., 2021; Ashraf et al., 2027;
Sharma et al., 2021; Zheng et al., 2021; Li et al., 2022a; Zhang et al., 2022e) ou de pratiques agricoles (ex.,
Datta and Beheran, 2022) par exemple, notamment une augmentation des événements climatiques
extrémes, des changements de fréquence et d'intensité des régimes de temps (ex., Kim and Bae, 2021),
un déclin des glaciers et du permafrost (ex., Bolch et al., 2012; Kaab et al., 2012; Brun et al., 2017; Forsythe
et al., 2017; Beveridge et al., 2018; Shean et al., 2020; Azam et al., 2021; Bhattacharya et al., 2021; Xu and
Wu, 2021; Zhang et al., 2022a), des changements de biodiversité (ex., Meng et al., 2021; Usman et al.,
2021), entre autres. Notre étude s'intégre dans une dynamique internationale qui a pour objectif de
mieux comprendre, caractériser et documenter les changements climatiques passés et a venir dans
la région HMA.

Le Chapitre 4 explore davantage les possibles causes des biais du modéle de I'Institut Pierre Simon
Laplace (IPSL) qui présente une forte sous-estimation de la température de surface associée a une
surestimation de la couverture de neige en HMA (Sect. 3.2.2).

3.4 Annexes

3.4.1 Ou en sommes-nous du réchauffement climatique actuel a I'échelle glo-
bale?

Nous nous trouvons actuellement a un niveau de réchauffement global d’environ 1,2 °C (en 2022)
par rapport a la température moyenne de la période préindustrielle (1850-1900), ce qui a déja des
impacts sur le systéme climatique et nos sociétés (intensification des vagues de chaleur, augmentation
du niveau des mers, acidification des océans, augmentation des inondations et des précipitations
extrémes, entre autres) (IPCC, 2022).

Avec I'effondrement des codts des énergies renouvelables et des options d'électrification dans tous
les secteurs, en plus d'une série de politiques climatiques déja en place, les projections a tres fortes
émissions de GES, telles que la trajectoire SSP5-8.5, sont de plus en plus improbables (Hausfather and
Peters, 2020). Pourtant, pour que les pays atteignent l'objectif a long terme de I'Accord de Paris —
consistant a maintenir le réchauffement a un niveau « bien inférieur » a 2 °C et a se résoudre a pour-
suivre les efforts pour limiter le réchauffement a 1,5 °C — des mesures d'atténuations substantielles
sont nécessaires des maintenant, et bien au-dela des engagements pris au moment de I'Accord de
Paris (Rogelj et al., 2016).

Le Pacte de Glasgow pour le climat adopté lors de la COP26, qui constitue un changement d'orien-
tation majeur par rapport a I’Accord de Paris, souligne encore plus clairement I'importance de I'objectif
des 1,5 °C. Les politiques énergétiques actuelles, telles qu'elles sont résumées dans le scénario des po-
litiques déclarées de 'Agence internationale de I'énergie (qui ne tient compte que des politiques éner-
gétiques existantes et des mesures en cours d'élaboration) impliquent un réchauffement de 2,6 °C
(1,9 °Ca 3,7 °C) d'ici a 2100 (Rogelj et al., 2016). Cela s'aligne sur le scénario intermédiaire SSP2-4.5. Des
projections trés similaires sont obtenues par le Programme des Nations Unies pour I'Environnement
(en anglais United Nations Environment Program ou UNEP) et par le Climate Action Tracker (CAT)® pour
leurs estimations respectives des « politiques actuelles » (Fig. 3.7).

Les quantifications des engagements pris avant la COP26 de 2021 laissaient entrevoir moins de 50 %
de chances de maintenir le réchauffement en dessous de 2 °C, cependant Meinshausen et al. (2022)

6. https://climateactiontracker.org/global/cat-thermometer/ (consulté le 27/09/2022).
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montrent que le réchauffement peut étre maintenu juste en dessous de 2 °C si tous les engagements
conditionnels et inconditionnels sont mis en ceuvre intégralement et dans les délais. Plusieurs rap-
ports récents font état des connaissances vis-a-vis du climat et des politiques post-COP26 (ex., Boehm
et al., 2022; UNEP, 2022).

Comme le rappelle I''PCC (2022) : chaque dixieme de degré compte et peut nous éviter d'impor-
tantes conséquences socio-économiques, en plus de diminuer le risque de dépasser certains points
de bascule du systeme climatique (Armstrong McKay et al., 2022).

Policies
& action

long-term targets and 2030 NDC targets*

2030 Optimistic scenario
targets Best case scenario and assumes full
only implementation of all announced targets

('\ Policies & action
Real world action based on current policies
2030 targets only
Full implementation of 2030 NDC targets*
Pledges & targets
+4°C Fullimplementation of submitted and binding

+3°C Pledges & including net zero targets, LTSs and NDCs*
— targets Optimistic * If 2030 NDC targets are weaker than projected emissions levels
+2.4°c scenario under policies & action, we use levels from policy & action
+2.1°C +2.4°C
+2°C +1 soc
. +1.5°C
+1.5°C . . .
1.5°C PARIS AGREEMENT GOAL CAT warmi ng proJectK) ns
| S — Global temperature
1.2°C Warming H
12y increase by 2100
November 2021 Update
PRE-INDUSTRIAL AVERAGE
Global mean .
temperature %lémg%e
increase Tracker

by 2100

Figure 3.7 - Les températures indiquées sur le thermomeétre Climate Action Tracker (CAT) sont des estimations du
réchauffement médian en 2100. Cela signifie qu'il y a 50 % de chances que la température calculée soit dépassée
si I'on suit la trajectoire d'émissions donnée. Par exemple, il y a 50 % de chances que le réchauffement associé a
notre scénario « engagements et objectifs » dépasse 2,1 °C en 2100. Source : Climate Action Tracker (2021). The CAT
Thermometer. November 2021. Available at: https://climateactiontracker.org/global/cat-thermometer/
Copyright © 2021 by Climate Analytics and NewClimate Institute. All rights reserved.

102


https://climateactiontracker.org/global/cat-thermometer/

Chapitre

Description et évaluation du modele de
I'TPSL en HMA

« Tous les modéles sont faux, mais certains sont utiles. »

George Box

Ce chapitre décrit le modéle de I'Institut Pierre Simon Laplace (IPSL) ainsi que ses performances au
niveau de la région HMA dans sa version CMIP6 (IPSL-CM6A-LR). La Section 4.1 présente le modéle IPSL-
CMB6A et les principaux développements effectués entre les versions CMIP5 et CMIP6. La Section 4.2
explore plusieurs sources potentielles du biais froid mis en évidence au niveau de la région HMA dans
le Chap. 3. L'influence de la résolution et du relief sous-maille sur ce biais froid sont analysés dans la
Sect. 4.3. Enfin, une discussion et la conclusion sont présentées dans la Sect. 4.4.

4.1 Modeéle de climat de I'lPSL

4.1.1 Présentation du modéle

La plateforme de modélisation climatique de I'Institut Pierre-Simon Laplace (IPSL) est un ensemble
de composantes qui simulent les différentes parties du systéme climatique (Fig. 4.1). Ces composantes
peuvent étre utilisées séparément ou couplées ensemble dans une grande variété de configurations
possibles permettant d'aborder une multitude de questions scientifiques.

Les composantes du modéle de I'lPSL sont :

— le modeéle de circulation atmosphérique LMDZ

— le modeéle de surfaces continentales ORCHIDEE

— le modeéle de chimie atmosphérique troposphérique INCA et stratosphérique REPROBUS

— le modele de circulation océanique NEMO incluant la dynamique océanique (OPA), la glace de

mer (LIM) et la biogéochimie marine (PISCES)

Les interactions entre les composantes sont décrites sur la Fig. 4.1. Le systeme est congu pour étre
évolutif etintégrer ou activer de nouvelles composantes, par exemple les calottes de glace. Le coupleur
OASIS gére les échanges entre I'atmospheére et I'océan. Ce manuscrit se focalise principalement sur
les composantes atmosphériques (LMDZ) et de surface (ORCHIDEE).
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Figure 4.1 - Représentation schématique des différentes composantes du modéle de climat du systeme Terre de
I'lPSL et des interactions entre les différentes composantes.

4.1.2 Version IPSL-CM6A-LR (CMIP6)

Le modéle global IPSL-CM6A-LR est développé a I'lPSL pour étudier la variabilité du climat et sa
réponse aux forcages naturels et anthropiques dans le cadre de la sixieme phase du projet de com-
paraison des modeles couplés (CMIP6). IPSL-CM6A-LR est composé de la version 6A-LR du modéle
atmosphérique LMDZ (Hourdin et al., 2020), de la version 3.6 du modeéle océanique NEMO et de la
version 2.0 du modeéle de surface terrestre ORCHIDEE. Les composantes LMDZ et ORCHIDEE sont dé-
crites ci-dessous. Plus de détails sur ces composantes sont disponibles dans Boucher et al. (2020) et sur
I'interface ES-DOC : https://explore.es-doc.org/cmip6/models/ipsl/ipsl-cmba-1r (consulté le
26/12/2022).

Composante atmosphérique : LMDZ6

Le modeéle de circulation générale d'atmosphére LMDZ6A-LR est basé sur une formulation en dif-
férences finies des équations primitives de la météorologie (Sadourny and Laval, 1984), sur une grille
distribuée en longitude-latitude avec une résolution horizontale potentiellement variable permettant
un zoom sur une région d'intérét (le Z de LMDZ signifiant Zoom). La vapeur d'eau, ainsi que les hy-
dromeétéores et les traceurs chimiques sont advectés avec un schéma en volume fini du second ordre
(Hourdin and Armengaud, 1999; Van Leer, 1977). Selon la verticale, le modéle utilise une coordonnée
dite hybride sigma-pression.

L'IPSL a participé a CMIP5 avec deux versions utilisant des physiques différentes : une version
« physique standard » (composante atmosphérique LMDZs5A utilisée dans IPSL-CM5A) et une version
«nouvelle physique » (NP) (LMDZ5B utilisée dans IPSL-CM5B et IPSL-CM6A) basée sur une refonte des
paramétrisations de la turbulence, de la convection et des nuages qui sont a la base de la version 6A
(Hourdin et al., 2013, 2020).

Le schéma radiatif est celui développé par le Centre Européen des prévisions météorologiques a
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moyen terme (en anglais European Centre for Medium-Range Weather Forecasts ou ECMWF). La version
LMDZ6A comprend le code du Rapid Radiative Transfer Model (RRTM) pour le rayonnement infrarouge
thermique et une version améliorée a six bandes du schéma de Fouquart and Bonnel (1980) pour le
rayonnement solaire.

La version 6A-LR est basée sur une grille horizontale réguliére avec 144 points régulierement espa-
cés en longitude et 142 en latitude, ce qui correspond a une résolution d'environ 2,5° x 1,3°. Le modéle
comporte 79 couches verticales qui s'étendent jusqu'a 8o km d'altitude. Il inclut une représentation
des ondes de gravité générées par les montagnes et les masses d'air (Lott and Guez, 2013). Le modéle
simule une oscillation quasi-biennale (QBO) " dont la période est semblable a celle observée. La source
de vapeur d'eau dans la stratosphere due a I'oxydation du méthane n'est pas activée. Le pas de temps
de la physique du modele est de 15 minutes dans la version 6A-LR et de 3,75 minutes dans la version
6A-HR (configurations HighResMIP). Le pas de temps de la dynamique est 7 fois plus petit que celui de
la physique.

Composant de la surface terrestre : ORCHIDEE

ORCHIDEE est un modéle global intégrant les processus physiques de surface et ses interactions
avec la biosphere, capable de simuler les flux d'eau, d’énergie et de carbone entre la surface et I'atmo-
sphére2. Il est composé de 3 modules principaux : (1) SECHIBA qui traite des bilans d’eau et d'énergie,
(2) STOMATE qui traite de la végétation et du cycle du carbone dans le sol, et (3) LP) DGVM qui s'occupe
de la distribution de la végétation (prescrite ou modélisée). Le modele, initialement décrit dans Krin-
ner et al. (2005) et utilisé dans IPSL-CMs, a été considérablement amélioré dans sa version 2.0 incluse
dans IPSL-CM6A-LR. Les caractéristiques principales de la version d'ORCHIDEE de IPSL-CM6A-LR sont
décrites ci-dessous. Une description plus compléte est disponible dans Boucher et al. (2020) et sur le
site du modeéle : https://orchidee.ipsl.fr/ (consulté le 26/12/2022).

L'hétérogénéité de la végétation en surface est décrite avec 15 types fonctionnels de plantes (en
anglais plant functional types ou PFTs) (Prentice et al., 1992b) au sein de chaque maille du modele. Tous
les PFTs partagent les mémes équations mais avec des parametres différents. L'évolution annuelle
des cartes de PFTs est dérivée des cartes d'occupation des sols a 300 m de résolution issues du projet
ESA CCI Land Cover-Medium Resolution, qui ont été interprétées en termes de PFTs selon I'approche
présentée dans Lurton et al. (2020) 3. Dans chaque maille du modeéle, les PFTs sont regroupés en trois
tuiles de sol en fonction de leur comportement physiologique : la végétation haute (foréts; 8 PFTs), la
végétation basse (herbes et cultures; 6 PFTs), et le sol nu (1 PFT). Un bilan hydrologique est calculé sé-
parément pour chaque tuile, afin d'empécher les foréts d'épuiser toute 'humidité du sol. En revanche,
un seul bilan énergétique (et un seul bilan de neige) est calculé pour chaque maille du modeéle.

Le calcul de I'ensemble des bilans d'énergie et d'eau en surface, ainsi que les flux de carbone
des plantes et du sol, est réalisé avec le méme pas de temps que la physique atmosphérique (i.e.,
15 min), tandis que certains processus « lents » (distribution du carbone dans les différents réservoirs
des plantes et dynamique du carbone de la litiere et du sol) sont calculés avec un pas de temps quo-
tidien. Le schéma de routage du ruissellement vers les fleuves puis I'océan est basé sur un pas de
temps quotidien également (Ngo-Duc et al., 2007).

1. L'oscillation quasi biennale (en anglais Quasi-biennial Oscillation ou QBO) est un changement oscillatoire de la direction
des vents dans la stratosphere équatoriale, jusqu’a environ 12 degrés de I'équateur, ayant une période entre 24 et 30 mois; 28
mois en moyenne.

2. ORCHIDEE est en réalité un modele 1D (a I'exception du routage 3D), qui peut étre utilisé facilement en configuration 1D,
régionale ou globale.

3. Plus de détails : https://orchidas.lsce.ipsl.fr/dev/lccci/ (consulté le 26/04/2023)
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Le schéma d’hydrologie du sol est distribué sur 11 couches (contre 2 couches dans IPSL-CM5) et le
gel du sol est maintenant pris en compte, méme si la libération/consommation de chaleur latente as-
sociée au gel/dégel de I'eau n'a pas été prise en compte dans cette version du modeéle. Le schéma de
neige a une couche de IPSL-CM5 a été remplacé par un schéma a trois couches de complexité intermé-
diaire décrit par Wang et al. (2013a) et inspiré de Boone and Etchevers (2001) (Fig. 4.2). Ce dernier prend
en compte les processus tels que le tassement de la neige et son vieillissement, ainsi que la percolation
de l'eau en son sein et son regel. L'albédo de la surface est calculé comme la moyenne pondérée de
I'albédo de la surface sans neige et de I'albédo de la surface couverte de neige. La couverture neigeuse
est calculée avec la paramétrisation Niu and Yang (2007) avec la longueur de la rugosité du sol fixée a
0,01 m, la densité de la neige fraiche a 50 kg m~3 et le facteur de fonte & 1. Un schéma d'albédo et de
neige différent est utilisé pour les zones non biologiques (ex, pour la glace, les lacs, etc.), mais il n'est
pas présenté ici car les glaciers et les lacs ne sont pas inclus dans les zones terrestres dans la version
CMIP6 d’'ORCHIDEE. Plus de détails sur le calcul de l'albédo et la fraction de la couverture neigeuse est
décritici:https://orchidas.1lsce.ipsl.fr/dev/albedo/ (consulté le 17/04/2023).

Performances générales du modéle IPSL-CM6A-LR

Dans I'ensemble, les performances du modéle IPSL-CM6A-LR sont nettement améliorées par rap-
port a IPSL-CM5A-LR et IPSL-CM5A-MR, ce qui en fait 'un des modeles de référence dans la base de
données CMIP6. Cependant, certains biais régionaux systématiques et certaines lacunes persistent,
comme par exemple la double ITCZ4, une fréquence irréaliste des blocages hivernaux aux latitudes
moyennes et des biais dynamiques dans I'ENSO 5 (Boucher et al., 2020).

4.1.3 Biais froid du modele IPSL-CM6A-LR6 en HMA

Certains changements effectués dans le modéle IPSL-CM6A-LR, dont en particulier Iimplémenta-
tion du nouveau modele de neige dans ORCHIDEE, ont exacerbé un biais froid dans la région HMA
(Chap. 3). Cette section introduit les changements effectués entre CMIP5 et CMIP6 au niveau du mo-
dele de neige dans ORCHIDEE, et avance différentes hypothéses qui pourraient étre l'origine de ce
biais froid en HMA dans IPSL-CM6A-LR, dont en particulier un biais froid troposphérique dans le mo-
déle atmosphérique LMDZ.

Impact du nouveau modéle de neige

Comme indiqué dans la Sect. 4.1.2, le schéma de neige a une couche de IPSL-CM5 a été remplacé
par un schéma a trois couches de complexité intermédiaire décrit par Wang et al. (2013a). Une para-
métrisation révisée de l'albédo de la végétation et de la neige a également été introduite avec des pa-
rametres optimisés a I'aide des données d'albédo du capteur MODIS. Ces développements ont permis
d'améliorer la représentation de la neige a I'échelle globale. En effet, la version CMIP5 comportait une
importante sous-estimation de la couverture de neige a I'échelle de tout 'hémisphére Nord (de l'ordre
de 20 a 30 %; Fig. 4.3 gauche), tandis que la nouvelle version a permis de réduire ces biais annuels
moyens sur I'ensemble de 'hémisphére Nord a moins d'une dizaine de pour cent, excepté dans la ré-
gion HMA ou une importante surestimation de la couverture persiste (> 50 %; Fig. 4.3 droite).

4. L'ITCZ est la zone de convergence intertropicale. Cette zone se situe au niveau de |'équateur, |a ou arrive le maximum de
rayonnement solaire. C'est a cet endroit que se trouve l'origine de la convection atmosphérique la plus importante sur Terre.

5. ElI Nifio — Oscillation australe (en anglais E/ Nifio — Southern Oscillation ou ENSO), est un phénomeéne climatique et océa-
nographique reliant le phénomeéne climatique El Nifio et I'oscillation australe de la pression atmosphérique. L'ENSO a des ré-
percussions sur le climat a I'échelle de la planéte.
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Figure 4.2 - Le module de sol couplé avec (a) un schéma de neige a une couche (ORCHIDEE CMIP5) et (b) un
schéma de neige a trois couches (ORCHIDEE CMIP6). Figure de Wang et al. (2013a).

Les causes de la surestimation de couverture de neige en HMA dans IPSL-CM6A ne sont pas com-
pletement connues, méme si plusieurs explications sont possibles, comme par exemple : (1) une mau-
vaise représentation de l'albédo de la neige dans la région HMA et de sa sensibilité au dépot d'aérosols
qui n'est pas pris en compte dans la version actuelle du modéle; (2) une mauvaise prise en compte
du relief sous-maille entrainant des flux d’humidité atmosphérique trop importants aux abords du
TP; (3) des biais troposphériques affectant la surface; (4) une mauvaise représentation de la couver-
ture de neige; (5) un mauvais bilan d'énergie de surface (que cela provienne de processus de surface
ou d'interactions avec I'atmosphére, comme par exemple, une mauvaise représentation des nuages
ou de l'effet radiatif des aérosols); ou encore (6) une mauvaise prise en compte des processus de la
couche limite en région de montagne.

Les aspects d'albédo ont été mis de cO6té dans cette thése car ils sont abordés en paralléle par

107



Figure 4.3 - Biais annuel moyen de la fraction de neige pour les configurations APChoi (gauche) et 6Actrl (droite)
par rapport aux données NOAA CDR. APChoi correspond a la configuration IPSL-CM5A utilisée pour CMIPs, et
6Actrl correspond a la configuration IPSL-CM6A utilisée pour CMIP6. Figure de Cheruy et al. (2020).

Sujith Krishnakumar © dans le cadre d'un contrat postdoctoral a l'université de Milan (Italie), visant a
inclure une dépendance de l'albédo de la neige au dépdt d'aérosols dans ORCHIDEE. Au niveau des
précipitations neigeuses, de la quantité de neige, des bilans d'énergie de surface et des processus liés a
la couche limite en région de montagne, le manque d'observations et/ou de connaissances théoriques
limite les analyses possibles dans cette région (Dozier et al., 2016; Lundquist et al., 2019; Serafin et al.,
2020; Xin et al., 2022). Ce chapitre se focalise sur le réle de la topographie et du couplage surface-
atmospheére dans l'apparition du biais froid en HMA dans le modeéle IPSL-CM6A-LR (Sect. 4.2).

Biais froid troposphérique

Le modéle de I'lPSL est caractérisé par un biais froid troposphérique global qui perdure depuis
CMIPs (Fig. 4.4). En effet, une sous-estimation de la température atteignant -3 a -4 °C est simulée dans
les versions IPSL-CM5A-LR et IPSL-CM6A-LR (et dans une moindre mesure dans IPSL-CM5A-MR). Cette
anomalie s'étend de la surface jusqu’a environ 200 hPa autour des latitudes 30-50° N et S, et s'intensifie
vers les pdles a l'altitude de 200 hPa. Au niveau de la circulation atmosphérique, les biais des vents
zonaux observés dans IPSL-CM5A-LR et MR sont réduits d’environ 2 m s~! dans la version IPSL-CM6A-
LR, et ne semblent donc pas directement corrélés avec le biais froid troposphérique.

Dans les versions précédentes de LMD?Z, il a été démontré que ce biais froid troposphérique était en
partie d0 a une humidité spécifique surestimée conduisant a un refroidissement radiatif vers 'espace
surestimé (Hourdin et al., 2006). Le biais froid de la troposphére aux moyennes latitudes est réduit avec
I'augmentation de la résolution horizontale ainsi que I'amélioration du positionnement latitudinal des
jets zonaux (Hourdin et al., 2020).

Ce biais troposphérique souléve cependant plusieurs questions dans la région HMA : joue-t-il un
role dans I'apparition du biais froid observé en surface, qu'il en soit a l'origine ou un effet amplifica-
teur? Et a linverse, est-ce que le biais froid de surface en HMA influence le biais froid troposphérique
a I'échelle locale et/ou globale?

4.2 Analyse du biais froid dans le modéle de I'lPSL en HMA

Cette section est dédiée a I'analyse de l'influence de la topographie et du réle du couplage surface-
atmosphére dans l'apparition du biais froid en HMA dans IPSL-CM6A-LR. La Section 4.2.1 présente
une analyse de plusieurs expériences de sensibilité permettant d'étudier l'influence des couplages

6. sujith.krishnakumar@unimib.it
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Figure 4.4 - Moyennes annuelles zonales de la température de l'air (ligne du haut, en °C) et composante du vent
zonal (ligne du bas, en m s pour IPSL-CM5A-LR (colonne de gauche), IPSL-CM5A-MR (colonne du milieu) et
IPSL-CM6A-LR (colonne de droite). Les contours noirs montrent la climatologie de la réanalyse ERA-Interim (Dee
et al., 201), et le biais du modéle par rapport a ERA-Interim est représenté par |'échelle de couleurs. La pression
sur I'axe vertical est exprimée en Pa. Figure de Boucher et al. (2020).

surface-atmosphére-océan sur les biais simulés en HMA, et I'impact de la résolution. L'effet du biais
troposphérique sur la surface (et inversement) est ensuite abordé dans la Sect. 4.2.2. L'impact du
fichier de topographie utilisé dans LMDZ est analysé dans la Sect. 4.2.3.

4.2.1 Expériences historical, AMIP, land-hist et HighResMIP

Afin d'étudier l'influence des différents couplages dans l'apparition du biais froid et de I'exces
de couverture de neige en HMA, plusieurs expériences CMIP6 sont analysées : (1) historical (océan-
atmosphére-surface couplés); (2) AMIP (atmospheére-surface couplées forcées par les SSTs); (3) land-
hist (surface forcée par des observations atmosphériques); et (4) HighResMIP (similaire a AMIP mais a
plus haute résolution et avec un protocole légérement différent) (Haarsma et al., 2016).

Toutes les analyses ci-dessous sont effectuées entre 1982 et 2014 afin de couvrir la période du
jeu de données Snow CCl AVHRR. La version 4.04 des données du CRU est utilisée et ne présente
aucune différence notable avec la version 4.00 utilisée dans le Chap. 3. Les mois d'octobre 1994 a
janvier 1995 ne sont pas pris en compte dans le jeu de données Snow CCl AVHRR du fait de données
mangquantes.

Couverture de neige

La Figure 4.5 montre les biais annuels de couverture de neige dans les 4 expériences décrites ci-
dessus. Le panel (a) montre le biais de couverture de neige de la moyenne d'ensemble de I'expérience
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historical7. Dans cette expérience, la couverture de neige est fortement (> 50 %) surestimée aux abords
du TP par rapport au produit Snow CCl AVHRR. L'expérience AMIP (panel b) montre une trés légére
réduction des biais de couverture de neige par rapport a I'expérience historical (de 'ordre de 5 a 10 %
en moyenne). L'expérience land-hist (panel c) montre un biais de couverture de neige quasiment nul
sur I'ensemble de la région HMA, et I'expérience HighResMIP (panel d) montre une réduction notable
du biais de couverture de neige, entre 10 et 20 %, par rapport aux expériences historical et AMIP.

Figure 4.5 - Biais annuels moyens de la couverture de neige des expériences : (a) historical, (b) AMIP, (c) land-hist
et (d) HighResMIP du modele IPSL-CM6A comparé aux observations Snow CCl AVHRR sur la période 1982-2014
en HMA. Snow CCl AVHRR et HighResMIP ont été regrillés bilinéairement vers la grille LR (144 x 142). Les chiffres
entre parentheses (suivant le nom des expériences) représentent le nombre de membres utilisé pour calculer les
moyennes d'ensemble. Les rectangles noirs représentent les zones HK, TP et HM (définies dans le Chap 3). =

Les faibles différences entre les expériences historical et AMIP, suggérent que I'impact de I'océan est
mineur dans 'apparition des biais de couverture de neige observés. En revanche, le biais quasiment
nul de I'expérience land-hist indique que le couplage surface-atmospheére joue un role primordial dans
I'apparition du biais de couverture de neige en HMA. Cependant, il faut prendre ce dernier résultat
avec précaution, a cause des larges incertitudes liées aux jeux de forcage dans les régions monta-
gneuses (en particulier pour les précipitations; voir Sect. 2.3.2). Immerzeel et al. (2015) montrent que
de nombreux jeux d'observations tendent a sous-estimer les précipitations (en particulier neigeuses)
avec un facteur qui peut atteindre localement 2 a 10 en HMA. En outre, Gao et al. (2020) montrent
qu'en raison de grandes incertitudes dans les ensembles de données de forcage atmosphériques sur
les régions montagneuses (en particulier pour les précipitations), des biais importants liés a la neige
sont présents. La performance des modeéles de surface forcés avec de tels ensembles de données at-

7. Les biais sont présents pour I'ensemble des membres sans différence notable, montrant que les biais observés ne pro-
viennent pas de la variabilité interne, mais bien de biais inhérents au modéle (non montré).
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mosphériques est donc limitée sur les zones montagneuses en termes de couverture neigeuse.

Il est donc délicat d'interpréter les simulations /land-hist comme une référence en termes de cou-
verture de neige dans les régions montagneuses. Sachant que les expériences land-hist utilisent prin-
cipalement le forcage Global Soil Wetness Project® (GSWP3; Tier 1) qui est basé sur la réanalyse 20th
Century Reanalysis (20CR) (van den Hurk et al., 2016). D'autres forcages ont été utilisés dans les expé-
riences LS3MIP (Tier 2), dont en particulier pour les expériences Land-Hist-cruNcep, Land-Hist-princeton
et Land-Hist-wfdei. La Figure 4.31 montre la couverture de neige pour I'expérience Land-Hist-cruNcep qui
repose sur un forcage corrigé avec des stations météorologiques (CRU). La couverture de neige simu-
lée est légeérement supérieure avec le forcage CRU-NCEP par rapport au forcage GSWP3, néanmoins
dans I'ensemble, les résultats restent similaires.

La réduction du biais de couverture de neige de l'expérience HighResMIP peut quant a elle étre en
partie expliquée par une réduction du biais troposphérique et par une meilleure représentation du
relief. Ces points seront davantage discutés dans les Sections 4.2.2 et 4.3.

Température de l'air proche de la surface

La Figure 4.6 montre de fortes sous-estimations de la température de surface des expériences
historical, AMIP et HighResMIP par rapport aux données du CRU, atteignant pres de -20 °C localement
en moyenne annuelle. La répartition et I'intensité de ces biais sont semblables a ceux de la couverture
de neige. Les biais de température de surface sont quasiment nuls pour I'expérience land-hist car les
températures sont celles du forcage atmosphérique qui se base sur les données du CRU.

Cycles annuels

La Figure 4.7 représente les cycles annuels de la température de surface, de la couverture de neige
et des précipitations dans les 3 sous-régions : Hindu Kush-Karakoram (HK; 70-81° E; 31-40° N), Hima-
laya (HM; 79-98° E; 26-31° N) et Plateau Tibétain (TP; 81-104°E; 31-39° N) en utilisant les points de grille
dans chaque sous-région supérieurs a 2 500 m d'altitude (comme défini dans le Chap. 3).

Les biais de couverture de neige sont importants toute I'année dans les expériences historical,
AMIP et HighResMIP par rapport aux observations (> 30 % en moyenne dans la majeure partie des
sous-régions). La Iégere réduction du biais de couverture de neige de I'expérience AMIP par rapport a
historical est principalement visible en été dans les régions HK et TP (panels d et f). Pour I'expérience
HighResMIP, la réduction du biais de couverture de neige par rapport aux expériences historical et AMIP
se produit principalement en hiver dans les sous-régions HM et TP (et en moindre mesure en HK toute
I'année) (panels d-f). L'expérience land-hist sous-estime la couverture de neige de quelques pour cent
dans quasiment toutes les sous-régions tout au long de I'année par rapport aux observations (pro-
bablement di a une sous-estimation des précipitations neigeuses dans le forcage atmosphérique,
comme discuté précédemment). Les valeurs de couverture de neige plus importantes dans les don-
nées d'observations NOAA CDR par rapport a Snow CCl AVHRR sont certainement dues au caractéere
binaire du produit NOAA CDR et a sa basse résolution ne permettant pas de capturer les hétérogé-
néités spatiales de la couverture de neige de fine échelle (comme discuté dans la Sect. 2.3.3).

En moyenne, les biais de température de surface se chiffrent autour de -10 °C pour les 3 zones HK,
HM et TP, et pour toutes les expériences, sauf land-hist (panels a-c). Les différences de température
de surface entre les expériences AMIP et HighResMIP sont faibles (inférieures a 1 °C en moyenne et

8. Détails : https://doi.org/10.20783/DIAS.501 ou https://www.isimip.org/gettingstarted/
input-data-bias-adjustment/details/4/
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Figure 4.6 - Comme la Fig. 4.5, mais pour la température de l'air proche de la surface comparée aux observations
CRU. =

de l'ordre de 1 °C pendant la période de fonte sur le TP). Ces faibles différences contrastent avec les
écarts notables de couverture de neige entre ces deux expériences (panels d-f). La période au-dessus
de o °C pour les expériences historical, AMIP et HighResMIP n'est que de quelques mois (autour de juillet-
ao(t pour les zones HM et TP, et n'est jamais atteinte pour la région HK), tandis que les données du
CRU montrent une plage de température positive d’avril a octobre (panels a-c). Cela peut expliquer
en partie pourquoi la neige s'accumule de maniére excessive en HMA dans les expériences historical,
AMIP et HighResMIP.

En termes de précipitations, celles-ci sont de maniere générale plus importantes dans les expé-
riences historical, AMIP et HighResMIP par rapport aux observations APHRODITE et GPCP, avec néan-
moins des comportements contrastés d’'une région a l'autre (panels g-i). Dans la région HK, I'excés de
précipitations est principalement observé en hiver atteignant des différences de 2 & 4 mm j! (soit 2
a 3 fois supérieures par rapport aux observations), tandis qu’en été le modeéle simule des précipita-
tions proches des observations, ce qui est symptomatique de la sous-estimation des précipitations
neigeuses dans les jeux de données APHRODITE et GPCP. Les précipitations de ces expériences sont
également plus importantes dans la région HM par rapport aux observations pour toutes les saisons
(panel h). Par ailleurs, GPCP estime des précipitations plus importantes que APHRODITE pendant le
pic de mousson (7,5 et 5 mm j~! respectivement). Dans cette région, HighResMIP simule les taux de
précipitations les plus élevés, atteignant prés de 12,5 mm j~!, tandis que les expériences historical et
AMIP montrent des valeurs similaires autour de 8 mm j~! avec des pics un peu décalés entre juin et
septembre. L'accord entre modeéles et jeux d'observations est meilleur sur le TP (panel i), avec néan-
moins des différences plus importantes au printemps (de I'ordre de 1 mm j~!, ce qui est assez consé-
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qguent étant donné que les précipitations observées sont quasi nulles). La réanalyse ERA-Interim est
de maniére générale plus proche des précipitations simulées par les expériences historical, AMIP et
HighResMIP dans toutes les régions 9. Le forcage de I'expérience land-hist est similaire aux valeurs de
GPCP.

Figure 4.7 - Cycles annuels moyens (1982-2014) de la température de surface (17 ligne), de la couverture de neige
(2¢ ligne) et des précipitations (3¢ ligne) dans les sous-régions (> 2 500 m) HK (colonne de gauche), HM (colonne
centrale) et TP (colonne de droite) des expériences historical (bleu), AMIP (orange), land-hist (vert) et HighResMIP
(rose) du modele IPSL-CM6A comparé aux observations listées en légende. Les données d'observations et I'expé-
rience HighResMIP ont été regrillées bilinéairement vers la grille LR (144 x 142). Pour les précipitations, les courbes
en pointillées représentent seulement la part pluvieuse, tandis que les traits pleins représentent la précipitation
totale (neige et pluie). La moyenne d’ensemble est utilisée pour les expériences historical et AMIP. =

Les biais spatiaux de précipitations indiquent que le fort exceés de précipitations observé dans la
région HM (Fig. 4.7h) est en partie compensé par un déficit de précipitations aux flancs de la chaine
himalayenne (Fig. 4.36). Cela peut expliquer en partie I'excés de couverture de neige observé sur le
TP étant donné que les précipitations tendent a tomber davantage sur le plateau que sur le flanc
des montagnes (atteignant des biais relatifs de précipitations de plus de 300 % aux abords du TP;
Fig. 4.37). Il faut tout de méme rester prudent sur ces estimations du fait des fortes incertitudes liées
aux observations des précipitations (Sect. 2.3.2). En outre, la comparaison des précipitations simulées
avec le produit GPCP montre des biais relatifs de précipitations réduits (entre 50 et 300 %) par rapport
a APHRODITE (Fig. 4.38) et ceux-ci restent en grande partie inférieurs a + 50 % comparés a ERA-Interim
(Fig. 4.39).

9. ERA-Interim est connu pour ses taux de précipitations plus importantes que les autres jeux de données (Palazzi et al.,
2013).
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Enfin, 'expérience highResMIP montre que les liens entre les biais de température, de précipitations
et de couverture de neige peuvent étre plus complexes qu'ils n'y paraissent. En effet, la réduction du
biais froid en surface de I'expérience highResMIP est du méme ordre de grandeur que celle de I'expé-
rience AMIP (de 1 a 3 °C; ce qui est faible devant 'ampleur du biais de l'ordre de -10 °C par rapport
aux observations du CRU toute l'année; Fig. 4.7a-c). Dans le méme temps, les précipitations de l'ex-
périence HighResMIP augmentent significativement dans la région HM (Fig. 4.7h) et diminuent dans
la région HK (panel g) par rapport aux expériences historical et AMIP. Cela peut en partie expliquer la
légére diminution de couverture de neige (~5 a 10 %) dans la région HK de I'expérience highResMIP (pa-
nel d). Néanmoins, cela est moins évident pour expliquer la forte diminution de la couverture de neige
dans la région HM atteignant plus de -20 % en hiver (panel e), concomitante avec 'augmentation des
précipitations dans I'expérience highResMIP (par rapport a 'expérience historical). Cela suggeére que la
diminution du biais de couverture de neige dans I'expérience highResMIP n'est pas uniquement reliée
aux précipitations et a la température. Cette diminution pourrait étre en partie due a une meilleure
représentation du relief (ce qui sera davantage exploré dans la Sect. 4.3).

4.2.2 Influence du biais froid troposphérique

Un biais froid troposphérique est présent dans le modéle de I'lPSL dans les expériences CMIPs5 et
CMIP®, et semble s'atténuer en augmentant la résolution d'une configuration donnée (Fig. 4.4). Cette
section a pour objectif d'approfondir Iimpact de ce biais atmosphérique sur les biais de surface décrits
dans la section précédente.

Expériences historical, AMIP et HighResMIP

La Fig. 4.8 montre les biais zonaux de température de l'air des expériences historical, AMIP et High-
ResMIP du modele IPSL-CM6A par rapport a ERA-Interim. Le biais froid troposphérique varie de -2 a
-4 °C en forme de «V » entre 9oo et 200 hPa avec des valeurs atteignant pres de -7 °C au péle Sud
et -5 °C au pdle Nord (autour de 200 hPa). A l'inverse, un biais chaud de 3 & 5 °C est présent dans la
stratosphére (au-dessus de 200 hPa) et de 1 a 3 °C en surface autour des poles. Le biais froid tropo-
sphérique est amplifié au-dessus du TP, dépassant -5 °C proche de la surface (autour de 500 hPa entre
30-40° N) et s'étendant jusqu’a 300 hPa (panel b). Cette amplification est principalement restreinte a
la région HMA et n'est peu visible si I'on exclut cette région (panel c). Par ailleurs, cette amplification
se propage davantage zonalement dans I'hémisphére Nord (s'étendant de I'océan Pacifique jusqu’en
Europe; Fig. 4.42). La Fig. 4.42 montre également une amplification du biais froid troposphérique au-
dessus des Rocheuses en Amérique du Nord. Des biais similaires sont présents dans I'expérience AMIP
avec une amplitude Iégerement plus faible (de I'ordre de moins d'un degré; Fig. 4.8d-f). Les différences
les plus notables sont visibles pour I'expérience HighResMIP avec un biais froid limité a des valeurs de
-1a -3 °C a I'échelle globale et de -3 a -4 °C au-dessus de la région HMA (panels g-i). Le biais froid
troposphérique est accentué en hiver (non montré).

La présence de montagnes semble donc amplifier localement les biais froids troposphériques, ce
qui pourrait en partie s'expliquer par la présence des biais froids de surface et I'excés de couverture
de neige simulés dans ces régions (Sect. 4.2.1). Une hypothése est que le biais froid troposphérique
induit davantage de précipitations neigeuses et moins de fonte, résultant en un excés de couverture
de neige et amplifiant & son tour le biais froid troposphérique. A l'inverse, il est possible que des biais
reliés a des processus de surface (non visibles dans les expériences land-hist du fait de l'incertitude
liés aux jeux de forcages sur les régions de montagne) entrainent un excées de couverture de neige

14



Figure 4.8 - Biais zonaux annuels moyens de la température de l'air du modéle IPSL-CM6A (membre r1i1p1f1)
par rapport a ERA-Interim (interpolé bilinéairement sur la grille LR du modéle et linéairement sur ses niveaux
verticaux) sur la période 1982-2014. Les colonnes de gauche a droite représentent respectivement les régions :
globale, HMA (60-100° E) et globale en excluant la région HMA. Les expériences historical, AMIP et HighResMIP
sont représentées de la premiére a la derniére ligne. Les zones blanches représentent la valeur de la pression
de surface minimale sur toute la période afin de masquer les zones de montagne (seulement appliquées pour la
région HMA). Les contours noirs représentent la climatologie de la température de l'air du modeéle. =

affectant le biais froid troposphérique.

Les sections suivantes ont pour but de tester ces différentes hypothéses en s'affranchissant (ou en
réduisant) l'influence de la surface sur le biais froid troposphérique, et inversement.

Impact de la surface : expérience sans neige

Cette section a pour objectif de tester I'influence des biais de surface sur le biais froid troposphé-
rique dans le modéle de I'lPSL. Pour ce faire, une expérience de sensibilité est réalisée en prescrivant

15


https://github.com/mickaellalande/PhD/blob/master/local/PhD_manuscript/ch4/ta-global.ipynb

la couverture de neige a zéro, et est comparée a une expérience de référence°.

Le modéle ORCHIDEE version 2.0 couplé au modéle atmosphérique LMDZ6A est utilisé dans la
configuration LMDZOR_v6.1.11". Les mémes forcages que CMIP6 sont utilisés, a 'exception prés que
ceux-ci sont prescrits de maniére « climatologique », c'est a dire que les forcages sont identiques
chaque année avec un cycle annuel basé sur la climatologie des années 1979-2008 (expériences AMIP
clim_360d). Ces expériences permettent de s'affranchir au maximum de la variabilité interne du sys-
téme climatique et tester l'influence des changements effectués dans le modele. La comparaison aux
observations est donc qualitative, dés lors que I'on ne s'attend pas a avoir une correspondance exacte
entre les simulations et les jeux d'observations sur une période donnée. Les simulations sont réali-
sées sur une période de 10 ans (1980-1989; années arbitraires du fait du forcage climatologique), et
la premiére année est exclue de I'analyse pour laisser au modele le temps de s'ajuster (appelée pé-
riode de spin-up en anglais). Les expériences ont été réalisées sur le supercalculateur Jean-Zay avec la
résolution standard LR du modeéle (144x142x79) 2.

La Figure 4.9 représente I'impact du retrait de la couverture de neige sur les températures de sur-
face par rapport a I'expérience de référence (qui présente des biais de couverture de neige et de
température de surface similaires a la Fig. 4.5b). Le retrait de la couverture de neige a un impact
important sur tout I'némisphére Nord principalement en hiver, générant des biais chauds de tempé-
rature de surface de I'ordre de plus de 10 °C (non montré). Sur la région HMA, ce retrait entraine une
augmentation de la température de surface en moyenne annuelle entre 5 et 10 °C en particulier a
I'Ouest (Fig. 4.9e). Cependant, malgré le retrait complet de la couverture de neige, un léger biais froid
persiste par rapport aux observations du CRU (autour de -3 et -5 °C; panel d).

Dans l'expérience sans neige, le biais froid troposphérique est réduit d'environ 0,5 °C en moyenne
annuelle sur 'ensemble de 'hémisphere Nord jusqu’en haut de la troposphere (Fig. 4.10). Cette réduc-
tion atteint plus de 1,5 °C proche de la surface aux hautes latitudes, et entre 1 et 1,5 °C au-dessus de la
région HMA (de 500 a 200 hPa entre 30 et 40° N; panel h). La réduction du biais froid troposphérique
dans I'expérience sans neige reste néanmoins limitée devant 'amplitude de ce biais qui varie entre -2
et -3 °C, et atteint -5 °C au-dessus de la région HMA dans I'expérience de référence (panels a-f).

Ces résultats mettent en évidence l'indépendance du biais froid troposphérique des biais de sur-
face. En revanche, les biais de surface peuvent amplifier ce biais troposphérique, via des rétroactions
positives. A l'inverse, nous pouvons noter que le biais froid de surface est influencé par le biais froid
troposphérique dans la région HMA. En effet, un biais froid de quelques degrés en surface persiste
méme sans neige en surface (Fig. 4.9d). La section suivante explore la question : dans quelle mesure
le biais froid troposphérique est-il a l'origine du biais froid de surface et de la surestimation de cou-
verture de neige dans la région HMA?

Réduction du biais troposphérique : expériences guidées

Dans cette section nous discutons de l'influence du biais froid troposphérique sur le biais froid en
surface et la surestimation de la couverture de neige en HMA. Pour cela, la fonctionnalité de « guidage »
du modele LMDZ est utilisée, qui permet de rappeler certaines variables atmosphériques vers des

10. Cette simulation sans neige est identifiée sous le nom de « LMDZOR-STD-SL12 » et inclut le fichier de relief GMTED2010
qui est décrit dans la Sect. 4.2.3. Le détail de la mise en place de chaque simulation est davantage décrit dans le Google Doc
suivant: https://docs.google.com/document/d/1gK69TtH3feRFu4qOMjmuouC8xG6Gcth6Qe9cbeY5vIM/edit?usp=sharing

11. Révisions SVN : ORCHIDEE 6592; LMDZ 3643; et LMDZOR_v6.1.11 4914.

12. 71 MPI et 5 OMP ont été utilisés pour la parallélisation (correspondant a 356 coeurs). La durée moyenne des simula-
tions était de 1 h 38 min par année simulée (pic a 1 h 40 min); comptabilisant un total de 5 832,17 h CPU pour les 10 ans de
simulation. Les temps des simulations sont reportés dans ce Google Sheet : https://docs.google.com/spreadsheets/d/
1R7e4xe9GWELXUOOM5_j jCP265Fn4t2THLSeHRfuRQ6g/edit?usp=sharing.
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Figure 4.9 - Climatologies annuelles de la température de surface des expériences LMDZOR_v6.1.11 clim_360d (a)
de référence et (c) sans neige sur la période 1981-1989, et (b, c) leurs différences par rapport aux observations
du CRU TS v4.04 (moyenne sur la période du forcage climatologique 1979-2008) (f). (e) Différences entre les deux
expériences. =

observations (ou des réanalyses), afin de corriger par exemple la circulation atmosphérique tout en
laissant une certaine liberté a la physique du modéle. Cette fonctionnalité est notamment utilisée
pour corriger les composantes méridionales et zonales du vent dans toute I'atmosphere. Il est plus
délicat de modifier d'autres variables, comme la température ou I'numidité, car la correction de ces
derniéres variables peut perturber la physique du modéle, en induisant notamment des incohérences
physiques entre les différentes variables.

Le guidage dans LMDZ fonctionne de la maniére suivante : on ajoute a un certain champ u du
modele une relaxation vers un état de « guidage » u, suivant I'équation 5.14 :

du:—a-(u—ug), (4.1)
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Figure 4.10 - Biais zonaux annuels moyens de la température de l'air des expériences LMDZOR_v6.1.11 clim_360d
(a-c) de référence et (d-f) sans neige comparées a la réanalyse ERA-Interim sur la période 1981-1989 (interpolé bi-
linéairement sur la grille LR du modele et linéairement sur ses niveaux verticaux). (g-i) Différences entre les deux
expériences. Les colonnes de gauche a droite représentent respectivement les régions : globale, HMA (60-100° E)
et globale en excluant la région HMA. Les zones blanches représentent la valeur de la pression de surface mini-
male sur toute la période afin de masquer les zones de montagne. Les contours noirs représentent la climatologie
de la température de I'air du modeéle. =

avec a = dt/t ou t est le temps de relaxation. Le guidage peut également étre atténué proche de
la surface suivant I'équations.15 :

(4.2)

0.05

ol o est la coordonnée hybride sigma-pression normalisée par la pression de surface ™. Pour da-
vantage d'explications sur les fonctionnalités du guidage dans LMDZ, se référer a cette note technique:
https://1mdz.1lmd. jussieu.fr/le-coin-des-developpeurs/notes-techniques/ressources/guidage_
LMDZ . pdf (consulté le 27/12/2022).

Les simulations réalisées dans cette section utilisent la configuration LMDZOR_v6.1.11 présentée
précédemment, mais avec des expériences « amip_nudge », C'est a dire en guidant le modele vers des

13. Voir cette page pour plus de détails sur la discrétisation verticale du modéle LMDZ : https://1mdz-forge.1lmd. jussieu.
fr/mediawiki/LMDZPedia/index.php/The_vertical_discretization_in_LMDZ (consulté le 27/12/2022).
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« observations ». Nous utilisons la réanalyse ERA-Interim (Dee et al., 2011) pour effectuer le guidage.
Dés lors que la circulation atmosphérique est pilotée, il est attendu que les simulations aient une
variabilité proche des observations. Les simulations sont donc réalisées sur une période plus courte
de 2004 a 2008 (5 ans), en laissant a nouveau la premiere année comme période d'ajustement du
modéle. L'objectif est de chercher un compromis entre un guidage suffisamment fort pour réduire au
maximum le biais froid troposphérique tout en perturbant le moins possible la physique du modele.
Les expériences sont présentées sur le Tableau 4.1.

Expériences Guidage Guidage Guidage

LMpDZORnudge vent s tempégrature couchi limite Notebook
STD-NYo7 3h — Oui Référence
6h-STD-NYo7 6h — Oui =
5d-STD-NYo7 5j — Oui =
uvt-STD-NYo7 3h 3h Oui =
uvt-noBL-STD-NYo7 3h 3h Non =
uvt-1dall-noBL-STD-NYo7 1] 1] Non =
uvt-6h-10d-noBL-STD-NYo7 6 h 10 j Non =

Table 4.1 - Description des expériences guidées de la configuration LMDZOR_v6.1.11 réalisées dans la Sect. 4.2.2
sur la période 2004-2008.

Les deux premiéres expériences LMDZORNudge-6h-STD-NYo7 et LMDZORnudge-5d-STD-NYo7 ont
pour objectif de tester l'influence de la fréquence du guidage en vent4. Les deux expériences sui-
vantes LMDZORnudge-uvt-STD-NYo7 et LMDZORnudge-uvt-noBL-STD-NYo07 testent l'impact du gui-
dage en vent et en température tout en relachant ou non le guidage proche de la surface. Les deux
derniéres expériences LMDZORnudge-uvt-1dall-noBL-STD-NYo7 et LMDZORnudge-uvt-6h-10d-noBL-
STD-NYo7 présentent des compromis entre la fréquence du guidage en vent et en température dans
I'objectif de réduire au maximum le biais troposphérique sans trop détériorer les biais de surface a
I'échelle globale.

La Figure 4.11 représente les biais de température de surface annuels moyens des différentes expé-
riences sur la période 2005-2008 par rapport aux observations du CRU. Les panels (a) et (b) montrent
que le guidage du vent seul n'est pas suffisant pour réduire le biais froid de surface global sur I'hémi-
sphére Nord. Par ailleurs, le biais froid est amplifié lorsque le guidage en vent est relaché de6 h a5,
passant de -0,95 a -1,49 °C en moyenne annuelle sur 'hémisphére Nord (excluant les zones de forts
biais). Les biais froids de surface de ces expériences guidées en vent ne différent pas radicalement
des biais froids observés dans I'expérience historical (sans guidage; Fig. 4.33). Le biais froid tropo-
sphérique de I'expérience LMDZORnudge-6h-STD-NYo07 est également |égérement réduit par rapport
aux expériences LMDZORnudge-5dh-STD-NYo7 et historical, mais reste tout de méme de l'ordre de
-2 °C et amplifié a -3 °C au-dessus de la région HMA (Fig. 4.12a, b et Fig. 4.8b). Le guidage en vent
permet de Iégerement réduire le biais froid troposphérique et les biais de surface, mais ces amélio-
rations restent limitées par rapport aux expériences non guidées. La circulation atmosphérique n'est
donc pas directement a l'origine du biais froid troposphérique et des biais de surface, mais est un
facteur amplificateur.

L'expérience LMDZORnudge-uvt-STD-NYo7 applique le méme guidage que I'expérience LMDZORnudge-
6h-STD-NYo7 mais en incluant également le guidage de la température de I'air. Le biais de température
de surface annuel moyen de 'expérience LMDZORNnudge-uvt-STD-NY07 est réduit a 0,44 °C (Fig. 4.1¢).
Le guidage en température a 3 ou 6 h permet de s'affranchir du biais froid troposphérique (Fig. 4.12¢).

14. Sachant qu'une fréquence de guidage entre 3 et 6 h ne présente aucune différence notable, tout comme inclure ou non
le guidage dans la couche limite lorsque seul le vent est guidé (non montré).
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Figure 4.11 - Biais annuels moyens de la température de surface des expériences guidées LMDZORnudge : (a)
6h-STD-NYo7, (b) 5d-STD-NYo07, (c) uvt-STD-NYo7, (d) uvt-noBL-STD-NYo7, (e) uvt-1dall-noBL-STD-NYo7 et (f) uvt-
6h-10d-noBL-STD-NYo7 comparées aux observations CRU (regrillées bilinéairement vers la grille du modéle) sur
la période 2005-2008. Les biais moyens annuels et RMSEs sont notés en bas a droite de chaque panel et corres-
pondent a des moyennes spatiales de 20 a 80° N en excluant les zones de biais importants en HMA (25-40° N,
70-105° E), au Groenland (> 60° N, 60-20 °W) et au Nord-Est de la Russie (> 60° N, 120-150° E). =

La persistance (en partie) du biais froid de surface dans la région HMA dans cette expérience suggeére
que ce biais a une certaine indépendance du biais froid troposphérique. Néanmoins, sa forte réduc-
tion avec le guidage en température montre que le biais froid troposphérique a un effet amplificateur
important sur ce biais de surface.

L'expérience LMDZORNudge-uvt-noBL-STD-NYo7 relache le guidage proche de la surface. Cela au-
torise le modele « d'exprimer » sa physique dans les premiéres couches de I'atmosphére tout en
corrigeant le biais froid troposphérique (Fig. 4.12d). Dans cette expérience, le léger biais chaud de
LMDZORnudge-uvt-noBL-STD-NYo7 simulé dans I'némisphére Nord est presque doublé a 0,72 °C, et
le biais froid en HMA est également [égérement amplifié (Fig. 4.11d). De maniére générale, le relache-
ment du guidage dans les premieres couches de I'atmosphére a pour effet d'amplifier les biais chauds
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Figure 4.12 - Biais zonaux annuels moyens de la température de l'air sur la région HMA (60-100° E) des expériences
guidées LMDZORnudge : (a) 6h-STD-NYo7, (b) 5d-STD-NYo7, (c) uvt-STD-NYo07, (d) uvt-noBL-STD-NYo07, (e) uvt-1dall-
noBL-STD-NYo7 et (f) uvt-6h-10d-noBL-STD-NYo7 comparées a la réanalyse ERA-Interim sur la période 2005-2008
(interpolé bilinéairement sur la grille LR du modéle et linéairement sur ses niveaux verticaux). Les zones blanches
représentent la valeur de la pression de surface minimale sur toute la période afin de masquer les zones de
montagne. Les contours noirs représentent la climatologie de la température de I'air du modéle. =

et froids simulés en surface.

Les expériences LMDZORnudge-uvt-1dall-noBL-STD-NYo7 et LMDZORnudge-uvt-6h-10d-noBL-STD-
NYo7 conservent le relachement du guidage proche de la surface, et réduisent respectivement la fré-
guence du guidage en vent et en température a 1 j pour la premiere expérience, eta 6 h enventet10j
en température pour la deuxiéme expérience. Le relachement du guidage a pour effet de laisser réap-
paraitre de légers biais froids troposphériques : entre -0.5 et -1 °C pour I'expérience LMDZORnudge-
uvt-1dall-noBL-STD-NYo7 et entre -1 et -2 °C pour l'expérience LMDZORnudge-uvt-6h-10d-noBL-STD-
NYo7 (Fig. 4.12e et f). Pour ces deux expériences, le biais froid de surface a I'échelle de 'némisphére
Nord se chiffre a 0,69 °C et -0,13 °C en moyenne annuelle respectivement (Fig. 4.11e et f). Le passage du
guidage de la température de 1a 10 jours (augmentant le biais froid troposphérique) semble avoir un
effet refroidissant sur 'ensemble de 'hémisphere Nord (incluant la région HMA). Il semble donc pos-
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sible que le biais froid troposphérique ait un effet refroidissant sur 'ensemble de la surface terrestre,
etgu'il soit a l'origine des biais froids simulés en surface des expériences LMDZORnudge-6h-STD-NYo7
et LMDZORnudge-5d-STD-NYo7 (Fig. 4.11a et b). Il est donc possible qu'un biais chaud de surface soit
présent dans le modele LMDZOR_v6.1.11 sur I'ensemble de I'hémisphére Nord (comme simulé dans
I'expérience LMDZORNudge-uvt-noBL-STD-NYo7; Fig. 4.11d) et soit en partie masqué par lI'influence du
biais froid troposphérique.

Figure 4.13 - Comme la Fig. 4.11 mais pour la couverture de neige comparée au produit Snow CCI MODIS. Les biais
moyens et RMSEs sont calculés selon le méme masque que pour la température de surface. =

La Figure 4.13 montre les biais annuels moyens de couverture de neige par rapport au produit
Snow CCl MODIS. Les deux premiéres expériences LMDZORnudge-6h-STD-NYo7 et LMDZORnudge-
5d-STD-NYo7 montrent une trés légere surestimation de la couverture de neige de 'ordrede1a2%a
I'échelle de tout I'hémisphére Nord (en excluant les mémes zones que pour la température de surface;
panels a et b). L'expérience LMDZORnudge-uvt-STD-NYo7 montre la plus forte réduction du biais de
la couverture de neige sur la région HMA (tout comme pour la température de surface). Ce biais de
couverture de neige est, de la méme maniére que pour la température, amplifié en relachant le gui-
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dage dans la couche limite (LMDZORNnudge-uvt-noBL-STD-NYo07; panel d). Le |éger biais chaud observé
sur le reste de I'némisphére Nord (Fig. 4.13¢ et d) est associé a une légeére sous-estimation de couver-
ture de neige de -1,02 % (Fig. 4.11c et d). Les expériences LMDZORnudge-uvt-1dall-noBL-STD-NYo7 et
LMDZORnudge-uvt-6h-10d-noBL-STD-NYo7 montrent les biais annuels de couverture de neige les plus
faibles a I'échelle de I'némisphére Nord, mais laissent a nouveau apparaitre une surestimation de la
couverture de neige plus importante sur la région HMA (Fig. 4.13e et f).

Ces différentes expériences guidées montrent clairement un lien étroit entre le biais froid tropo-
sphérique et les biais observés en surface. Néanmoins, le biais froid troposphérique ne semble pas
étre |le seul responsable du biais froid simulé en surface dans la région HMA, du fait de sa persistance
dans les expériences fortement guidées en température et en vent (LMDZORnudge-uvt-STD-NYo7 et
LMDZORnNnudge-uvt-noBL-STD-NYo7; Fig. 4.11c et d). Par ailleurs, I'intensification des biais de surface
dans l'expérience LMDZORnudge-uvt-noBL-STD-NYo07, en relachant le guidage dans la couche limite,
montre le réle amplificateur du couplage surface-atmospheére. Le biais froid troposphérique tend a
refroidir 'ensemble des surfaces continentales de I'hémisphére Nord (Fig. 4.11e et f). En outre, la ré-
duction du biais froid troposphérique laisse apparaitre un biais globalement chaud sur I'ensemble de
I'némisphére Nord, a I'exception de la région HMA et du Groenland (Fig. 4.11c-e). L'origine des biais
reste plus incertaine pour les autres régions de montagnes (ex., les Rocheuses) étant donné que des
biais chauds et froids sont simulés dans les différentes expériences.

4.2.3 Impact de la topographie de surface

Du fait des gradients thermiques verticaux dans 'atmospheére, une mauvaise représentation du re-
lief peut entrainer des biais importants en surface. Les données d‘altitude de la surface actuellement
utilisées dans LMDZ ont été créées a l'origine par le Centre d'océanographie numérique de la flotte
de la marine américaine dans les années 1960 et 1970, dans un fichier a 10 minutes d'arc de résolution
(soit environ 18,5 km a I'équateur) et a été mis a jour jusqu’en décembre 1984 (Meteorology and Ocea-
nography Center, 1980). Du fait de son ancienneté, ce fichier présente de fortes différences d'altitude
localement par rapport a des produits de topographie plus récents, pouvant atteindre jusqu'a plus de
500 m de différence (dont en particulier dans la région HMA) (Sepulchre, 2018).

Figure 4.14 - (a) Topographie par défaut dans LMDZOR6A (Meteorology and Oceanography Center, 1980), et (b)
GMDTED2o010 (Danielson and Gesch, 2011) a la résolution LR standard du modele (144 x 142). (c) Différence entre
les deux jeux de données sur la région HMA. =

La Figure 4.14 montre les différences d'altitudes entre le produit originel utilisé dans LMDZOR_v6.1.11
(ci-aprés LMDZOR6A) (Meteorology and Oceanography Center, 1980) et un autre produit plus récent
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basé sur GMTED2010 (Danielson and Gesch, 2011) agrégé a 0,0625° de résolution '> montrant de bonnes
performances sur la région HMA (Grohmann, 2016). Le produit d'altitude par défaut de LMDZOR6A sur-
estime les altitudes jusqu’a plus de 500 m localement et entre 200 et 400 m sur une grande partie du
TP. A linverse, une sous-estimation de l'altitude est observée & I'Est du TP de quelques centaines de
métres également. Etant donné que les gradients de température peuvent varier entre 4 et 7 °C km~!
en Himalaya (Kattel et al., 2013), ce biais est susceptible d'entrainer des différences de quelques degrés
sur une grande partie de la région HMA.

Figure 4.15 - Comme la Fig. 4.9 mais pour les expériences avec la topographie (a) par défaut dans LMDZOR6A
(Meteorology and Oceanography Center, 1980) et (c) GMDTED2010 (Danielson and Gesch, 2011). =

Afin de tester I'influence de ces différences de topographie sur la température de surface en HMA,
des expériences climatologiques (identiques a la Sect. 4.2.2) ont été réalisées avec et sans le nouveau
fichier de relief. La Figure 4.15 montre les différences de température de surface entre les deux expé-
riences comparées au CRU. La simulation avec le nouveau fichier de relief GMTED2010 présente des
températures légerement plus chaudes (d'environ +2 a +5 °C) sur une grande partie du TP, corres-

15. https://www.temis.nl/data/gmted2010/ (consulté le 01/11/2022)
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pondant aux zones ou les altitudes sont surestimées dans le fichier de topographie originel (Fig. 4.14).
Néanmoins, I'impact sur la température de surface reste limité et ne se traduit pas par une augmenta-
tion généralisée de la température a I'échelle de toute la région HMA. Des biais froids importants sont
toujours présents sur tout le pourtour du TP et dans I'Ouest de la région HMA (dépassant localement
les -10 °C; Fig. 4.15d).

L'impact du changement de fichier de topographie sur la couverture de neige est également faible,
avecune réduction observée surla méme zone que pour la température (globalement <10 %; Fig. 4.16).
Les forts biais annuels de couverture de neige (> 50 %) restent toujours présents avec le nouveau fi-
chier de relief. Peu de différences sont constatées au niveau des précipitations et du biais froid tro-
posphérique (non montré). L'implémentation du nouveau fichier de topographie GMTED2010 a un
impact localisé dans les zones de fortes différences de topographie par rapport a I'ancien fichier de
topographie, mais n'a qu‘un faible impact sur les principaux biais de surface simulés en HMA.

Figure 4.16 - Comme la Fig. 4.15 mais pour la couverture de neige comparée aux données Snow CCl AVHRR. =
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4.3 Sensibilité des biais alarésolution et au relief sous-maille

La présence de montagnes influence de multiples variables, telles que : les précipitations, la tem-
pérature, la couverture de neige ou encore la circulation atmosphérique. En outre, bien représenter le
relief dans les modéles est indispensable pour correctement simuler toutes ces grandeurs. Or, les mo-
deles de climat globaux ont aujourd’hui des résolutions de I'ordre de la centaine de kilomeétres (voire
50 km pour leurs versions a haute résolution) et ils supposent une altitude moyenne dans chaque
maille. Cela peut étre approprié pour des zones suffisamment plates, mais n'est pas adéquat pour re-
présenter le relief sous-maille des régions montagneuses. Afin de prendre en compte ce relief inférieur
a la taille d'une maille, LMDZ utilise des caractéristiques de topographie sous-maille (ex., écart-type
de la topographie) pour le calcul de la paramétrisation de la trainée orographique introduite par Lott
and Miller (1997) et permet de générer des ondes de gravité .

Cependant, I'influence de la topographie sous-maille peut avoir de multiples impacts encore non
pris en compte par LMDZ et ORCHIDEE. La question abordée dans cette section est donc : dans quelle
mesure la topographie sous-maille et la résolution du modéle peuvent impacter d'autres variables
telles que les précipitations ou la couverture de neige par exemple?

4.3.1 Topographie sous-maille

La Fig. 4.17 représente la topographie, son écart-type et les climatologies hivernales (DJF) 1982-2014
de la couverture de neige, des précipitations et de la température de surface pour les expériences
historical et HighResMIP (Sect. 4.2.1) comparées a des observations autour de I'Everest. Dans la version
IPSL-CM6A-LR (2,5° x 1.25°), le relief augmente de maniére monotone depuis la plaine indo-gangétique
vers le TP de quelques centaines de meétres a plus de 4 000 m (d). Au sein des mailles ou la variation de
la topographie est maximale (autour de 28° N; g), les altitudes moyennes ne dépassent pas 4 0oo m,
alors que s'y trouvent les plus hauts sommets de la chaine himalayenne (dont I'Everest culminant a
8849 m'7;f). Dans cette sous-région, les précipitations hivernales maximales de I'expérience historical
se localisent sur les premiers points de grille ayant une altitude supérieure a 2 000 m et pénétrent en
partie sur le TP (m). La couverture de neige atteint 100 % la ou les précipitations sont maximales et
est supérieure a 50 % sur TP (j). Les observations satellites Snow CCl AVHRR montrent des maximums
de couvert neigeux trés localisé sur les hauts sommets, tandis que le TP est quasiment entierement
découvert de neige (l). Les températures hivernales les plus froides (< -20 °C) sont concomitantes avec
les points de grille montrant une forte surestimation de la couverture neigeuse (p) tandis que les
températures n‘excedent pas les -15 °C dans les observations du CRU (r).

La version HR (HighResMIP; 0.5° x 0.5°) représente mieux la barriére orographique de la chaine
himalayenne (e) et les précipitations sont davantage localisées sur le flanc des montagnes (n), tandis
que le TP est plus sec (< 0.2 mm j~!), une caractéristique que l'on retrouve dans les observations
APHRODITE (o). Le taux de précipitations est plus élevé dans les modéles, atteignant plus de 5 mm j!
localement comparé & moins de 2 mm j~! pour APHRODITE dans cette sous-région en hiver, ce qui est
probablement expliqué en partie par la sous-captation des précipitations neigeuses et le manque de
stations météorologiques en haute altitude dans APHRODITE. Malgré cela, un excés de précipitations
dans les deux versions du modéle ne peut pas étre exclu. Avec une résolution plus fine dans le modeéle,
le couvert neigeux est davantage centré sur la chaine himalayenne tandis que le TP reste peu enneigé,
comme dans les observations (k). Les températures sont systématiquement sous-estimées dans le

16. Ce schéma utilise des champs lissés des parametres liés a la topographie via 'application d'une moyenne glissante sur 9
points de grille effectuée dans la subroutine MVAg du fichier grid_noro_m.Fgo.
17. 27°59'18" N, 86° 55" 31" E
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Figure 4.17 - Topographie de surface de la région HMA (17 ligne) et zoom autour de la région de I'Everest (2¢ ligne;
zone représentée par le rectangle noir sur la 17 ligne) de la version IPSL-CM6A-LR (colonne de gauche), IPSL-
CM6A-HR (colonne centrale) et du produit GMTED2010 & 0,0625° de résolution (colonne de droite). Ecart-type de la
topographie autour de I'Everest (3¢ ligne). Les altitudes et écart-types sont générés a partir du fichier GMTED2010
(0,0625°) via la routine grid_noro_m.Fgo de LMDZ (ne correspondant pas exactement a la topographie utilisée
dans CMIP6; voir Sect 4.2.3). A partir de la ligne 4 sont représentés : la climatologie hivernale (DJF; 1982-2014)
des expériences historical (moyenne d'ensemble; colonne de gauche) et HighResMIP (membre r1i1pif1; colonne
centrale) (Sect. 4.2.1), et d'observations (colonne de droite). Les lignes 4 a 6 représentent respectivement : la
couverture de neige, les précipitations totales et la température de surface zoomées autour de I'Everest. Les
observations utilisées ces 3 dernieres variables sont respectivement : Snow CCl AVHRR (interpolé et agrégé a
0.1°; 1), APHRODITE (0.5°; 0) et CRU (0.5°; r). =
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modele par rapport aux données du CRU, en particulier dans les zones ou la couverture de neige est
surestimée (q).

L'augmentation de la résolution spatiale montre un clair avantage en termes de localisation des
précipitations, de la couverture de neige et de la représentation du relief. Néanmoins, I'amplitude
des biais de surface restent importante (méme si ces derniers sont plus localisés autour des hauts
sommets). La basse résolution du modéle IPSL-CM6A-LR ne permet pas de représenter explicitement
la « barriére orographique » de la chalne himalayenne. La paramétrisation de la trainée orographique
a I'échelle sous-maille de Lott and Miller (1997), n‘est pas adaptée pour prendre en compte ce type de
relief sous-maille de « petite échelle » (i.e., de I'ordre de quelques km; Zhou et al., 2018; Wang et al.,
20200).

Par conséquent, plusieurs hypothéses peuvent étre avancées pour expliquer les biais positifs de
I'enneigement en HMA dans le modeéle IPSL-CM6A : (1) La non représentation du relief sous-maille de
« petite échelle » induit des précipitations trop importantes sur le TP (car le freinage orographique des
masses d'airs au-dessus des montagnes est sous-estimé). (2) L'excés de précipitations dans le modéle
génere des quantités de neige au sol trop importantes. (3) Le biais froid troposphérique favorise les
précipitations neigeuses et limite la fonte. (4) La maniére de simuler la neige dans les régions monta-
gneuses n'est pas adéquate.

Du fait du peu d'observations dans la région HMA et des incertitudes liées aux précipitations et a
la quantité de neige en région de montagne, nous allons nous concentrer sur le point (4) dans la suite
de ce manuscrit.

Figure 4.18 - Représentation 3D de la topographie de surface autour de I'Everest (1 ligne) de la version IPSL-
CMB6A-LR (gauche), IPSL-CM6A-HR (centre) et du produit GMTED2010 a 0,0625° de résolution (droite). 2¢ ligne :
couverture de neige hivernale (DJF; 1982-2014) des expériences historical (moyenne d’ensemble; gauche) et High-
ResMIP (membre r1i1p1fi;centre) (Sect. 4.2.1), et du produit Snow CCl AVHRR (droite) projetées sur la topographie
haute résolution GMTED2010. L'axe x représente les longitudes, I'axe y les latitudes et I'axe z l'altitude. =

Afin d'illustrer ce dernier point, la Fig. 4.18 représente le relief 3D et la couverture de neige (projetée
sur le relief a haute résolution) des modeles IPSL-CM6A-LR et IPSL-CM6A-HR comparés aux produits
GMTED2010 (0,0625°) et Snow CClI AVHRR (agrégé a 0,1° de résolution) autour de la région de I'Everest.
Les mailles atteignant 100 % de couverture neigeuse dans le modéle de I'lPSL se localisent principale-
ment au niveau des reliefs les plus élevés. L'altitude moyenne des mailles du modéle a ces endroits-la
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se trouve généralement au-dessus de lisotherme o °C, favorisant I'accumulation de neige sur l'en-
semble de la maille. En réalité, la neige s'accumule davantage sur les hauts sommets et moins dans
les vallées. Le méme phénomeéne est observé sur la plupart de la région HMA, en particulier a 'Ouest
dans la région de I'Hindu Kush-Karakoram qui est davantage enneigée, mais ou les vallées restent
découvertes de neige la plupart de I'année (non montré).

4.3.2 Influence de la résolution sur les biais globaux de la couverture de neige
dans les régions montagneuses

Cette section étudie I'influence de la résolution sur les biais de couverture de neige a I'échelle glo-
bale et leurs liens avec la topographie sous-maille. Pour cela, des simulations réalisées par les équipes
de I'lPSL sont analysées, utilisant le nouveau coeur dynamique de LMDZ : DYNAMICO (basé sur une grille
icosaédrique) ™. Ces simulations ont été réalisées aux résolutions spatiales horizontales de ~200 km
(LR), 100 km (MR), 50 km (HR) et 25 km (VHR).

La Figure 4.19 montre les biais annuels de couverture de neige de I'expérience HR comparés aux
observations Snow CCl AVHRR sur la période 1982-2013, ainsi que la topographie et I'écart-type du
produit GMTED2010 a 0,5° de résolution spatiale. Dans cette nouvelle version du modeéle, les biais de
couverture de neige sont toujours présents et sont supérieurs a 50 % autour des zones montagneuses
de la région HMA (ou l'écart-type de la topographie atteint ses valeurs les plus importantes). De la
méme maniére, des surestimations de couverture de neige sont observées dans les autres régions
montagneuses des Rocheuses, des Andes et des Alpes. Cela suggere un lien entre la surestimation
de la couverture de neige et la présence de montagnes (méme s'il faut rester prudent quant a cette
derniére interprétation du fait des biais froids troposphériques abordés dans la Sect. 4.2.2).

Afin de vérifier I'hypothése du lien entre les biais de couverture de neige et la variation de la to-
pographie, la Figure 4.20 montre les biais de couverture de neige sur les régions montagneuses HMA
(20-55° N, 60-116° E), Europe centrale (EU; 30-80° N, 0-20° E), Amérique du Nord (US; 20-70° N, 85-
165° W) et Amérique du Sud (SA; 10-60° S, 60-80° W) pour les expériences MR, HR et VHR (régions
polaires > 60° N exclues du fait de la non disponibilité des données Snow CClI AVHRR pendant la nuit
polaire). Quelle que soit la résolution, la surestimation de couverture de neige annuelle atteint plus
de 50 % en HMA et est localisée sur des régions de plus en plus étroites en augmentant la résolution
(panels d, h et I). La corrélation du biais de couverture de neige avec I'écart-type de la topographie
dans la région HMA est maximale a 50 km de résolution avec une valeur de 0,48 (panel h) et baisse
a 0,43 a 25 km de résolution (panel I). Les biais de couverture de neige atteignent plus de 30 % dans
les autres régions montagneuses et la corrélation avec la variation de la topographie est plus faible
dans les Andes (0,31 a la résolution HR; panel e) et maximale dans les Alpes (0,63 a la résolution HR;
panel g).

La variation de la topographie semble donc expliquer une part non négligeable de la surestimation
de la couverture de neige dans toutes les régions et quelle que soit la résolution du modeéle. Il faut
rester tout de méme prudent vis-a-vis de ces derniers résultats étant donné que : (1) Snow CCl AVHRR
estime des valeurs plus faibles de I'étendue du couvert neigeux que Snow CCI MODIS (particulierement
dans les autres régions montagneuses qu'HMA; Fig. 4.29 en Annexe 4.5.1), ce qui pourrait conduire
a une surestimation du biais positif de neige. (2) Les biais froids dans la moyenne troposphére sont

18. Ces simulations utilisent les versions LMDZ : branches/IPSL-CM6A-MR, rev 3855, physique v6.2 et ORCHIDEE : bran-
ches/ORCHIDEE_Quest/ORCHIDEE, rev 7086 (https://forge.ipsl. jussieu.fr/igcmg/wiki/IPSLCM6/IPSL-CMBA-ATM-1CO;
consulté le 08/11/2022).

19. Le biais froid troposphérique est toujours présent dans ces versions du modéle. =
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Figure 4.19 - (a) Biais annuel moyen de la couverture de neige de IPSL-CM6A-ATM-ICO (50 km de résolution)
comparé aux observations Snow CCI AVHRR sur la période 1982-2013. (b) Altitude et (c) écart-type de la topographie
du produit GMTED2010 a 0,5° de résolution spatiale. =

toujours présents dans ces simulations (avec des valeurs similaires a la Fig. 4.8 pour les versions LR et
HR, et |égérement inférieures a -1/-2 °C dans la simulation VHR; non montré) et peut donc contribuer
aux biais de surface simulés (cf. Sect. 4.2.2).

4.3.3 Probléme de la neige permanente

Toutes les expériences précédentes comportent des points de grille ayant une couverture de neige
persistante a 100 % et ce quelle que soit la saison, en particulier en HMA (ex., Fig. 4.23). Cette persis-
tance de neige a I'échelle de mailles entiéres est questionnable. Malgré tout, ces régions comportent
en réalité des glaciers, il est donc en quelque sorte bon signe que le modele soit capable de simuler
des conditions favorables a la formation de glaciers (méme si ceux-ci ne s'étendent pas a I'échelle
d'une maille entiére).

La Figure 4.21a-c montre la moyenne annuelle et saisonniere (DJF et JJA) de la couverture de neige
de I'expérience de référence décrite dans la Sect. 4.2.2 sur la période 1981-1989 en HMA, qui est symp-
tomatique de cette persistance de neige sur le pourtour du TP en été. Les panels d-f représentent les
profils verticaux de température au point de grille : 34,23° N - 80° E (représenté par une croix sur les
panels a-c) comparés a ERA-Interim. Ces profils montrent a nouveau le biais froid troposphérique déja
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Figure 4.20 - Biais annuels moyens de la couverture de neige des simulations IPSL-CM6A-ATM-ICO aux résolutions
de 100 km (panneaux du haut; MR), 50 km (panneaux du milieu; HR) et 25 km (panneaux du bas; VHR) par rapport
aux observations Snow CCl AVHRR sur la période 1982-2013. Les quatre régions montagneuses : Amérique du Sud
(SA; 10-60° S, 60-80° W), Amérique du Nord (US; 20-70° N, 85-165° W), HMA (20-55° N, 60-116° E) et Europe centrale
(EU; 30-80° N, 0-20° E) sont représentées sur les panneaux (a, e, i), (b, f, j), (d, h, I), et (¢, g k) respectivement
(régions polaires > 60° N exclues). Le coefficient de corrélation entre les biais spatiaux de couverture de neige et
I'écart-type de la topographie est affiché dans le coin inférieur gauche de chaque panneau (rstq). =
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décrit précédemment, et mettent en évidence I'amplification du biais froid en surface qui crée un phé-
nomeéne d'inversion thermique persistant en été. ERA-Interim montre une légere inversion thermique
en hiver (e) mais retrouve une température plus chaude en surface en été dépassant les o °C, tandis
que la température de surface dans le modeéle reste en dessous de -15 °C (f). Il peut étre supposé
que la couverture de neige permanente dans le modéle contribue a générer cette situation d'inver-
sion thermique (et inversement) favorisant la persistance du biais froid et ne permettant pas ou peu
d'échange avec I'atmosphére libre.

Figure 4.21 - Biais annuels (a) et saisonniers (DJF; b et JJA; ¢) moyens de la couverture de neige de I'expérience
climatologique LMDZOR-STD-REF comparés aux observations Snow CCl AVHRR sur la période 1981-1989. La croix
noire (34,23° N - 80° E) correspond a la position des profils verticaux de température du modele (bleu) et d'ERA-
Interim (regrillé bilinéairement vers la grille du modéle; orange) aux mémes saisons que pour les biais (d-f). Les
niveaux de pression en ordonnée sont exprimés en hPa. Les rectangles de couleurs sur les panels a-c corres-
pondent aux points de grille illustrés sur la Fig. 4.22. =

La Figure 4.22 montre des séries temporelles de I'expérience LMDZOR-STD-REF sur la période 1980-
1983 (incluant la premiére année de spin-up) de plusieurs variables liées a la neige sur les points de
grille colorés de la Fig. 4.21 (bleu : 5,5° N-77,5° E; orange : 29,15° N-82,5° E; vert : 29,15° N-85,0° E; rose :
38° N-97,5° E). Le panel a montré que dés la premiere année, le modéle atteint 100 % de couverture
neigeuse sur les points de grille vert (en Himalaya) et bleu (dans le Karakoram), et celle-ci persiste des
la deuxiéme année a 100 % quelle que soit la saison, tandis que pour les deux autres points de grille
(orange et rose) la couverture de neige atteint une valeur maximale en hiver et diminue en été.

La persistance de la couverture de neige sur les deux premiers points de grille se caractérise par
une accumulation croissante de neige sur toute la maille, atteignant 3 m en équivalent en eau (valeur
maximale fixée par le modele) au bout de la 2¢ année pour le point de grille en Himalaya et apres la
4¢ année pour le point de grille dans le Karakoram (correspondant a prés de 6 m de hauteur neige en
moyenne sur chaque maille; panels b et c). La densité de la neige sur ces points de grille atteint des
valeurs de prés de 500 kg m~3, ce qui se rapproche de la densité de névé (qui se situe environ entre
500 et 9oo kg m~3; 917 kg m~3 étant ensuite la densité de la glace). Pour les autres points de grille
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(orange et rose), la densité varie principalement entre 50 et 600 kg m=3.

L'accumulation excessive de neige des points de grille vert et bleu est caractérisée par des tempé-
ratures de l'air en surface inférieures a o °C toute I'année (f) et des taux de fonte « naturels » nuls a
partir de la deuxieme année (e). Une fonte artificielle est générée dés lors que la masse de la neige
atteint la valeur critique de 3 000 kg m~?2 (soit 3 m d'équivalent en eau; courbe verte en pointillée sur
le panel e). Les précipitations neigeuses étant plus faibles dans la région du Karakoram (~2,5 mmd=1;
courbe bleue sur le panel g) qu’en Himalaya pendant la période de mousson en été (> 10 mm d~;
courbe verte), le point de grille bleu met plus de temps avant d'atteindre le seuil maximal de neige au
sein de la maille que le point de grille vert.

Figure 4.22 - Séries temporelles de (a) la couverture de neige, (b) la SWE, (c) la hauteur de neige, (d) sa densité,
(e) le taux de fonte de la neige (traits pleins) et le taux de fonte « artificiel » d0 a un seuil maximal de neige dans
le modéle (traits pointillés), (f) température de l'air proche de la surface, (g) taux de chutes de neige et (h) de
pluie, et (i) taux de sublimation de la neige pour I'expérience climatologique LMDZOR-STD-REF des points de
grille représentés sur la Fig. 4.21 sur la période 1980-1984 (incluant la premiére année de spin-up). Sur le panel a
est représenté : la couverture de neige simulée (trait plein) et observée Snow CCl AVHRR (traits pointillés). =

Les points de grille bleu et vert sont symptomatiques du manque de prise en compte de la topogra-
phie sous-maille dans le modéle, que ce soit pour les précipitations, la température, le bilan d'énergie
de surface, ou encore I'étendue du couvert neigeux. En effet, lorsque les précipitations neigeuses et
I'accumulation de neige se concentrent sur les hauts sommets dans la réalité, le manque de prise
en compte de la topographie sous-maille dans le modéle entraine une distribution homogéne de la
neige sur I'ensemble de la maille. Cela entraine une surestimation de 'albédo (du fait du fort pouvoir
réfléchissant de la neige par rapport aux autres surfaces; non montré), induisant elle-méme un biais
froid en surface qui alimente a son tour le biais positif de neige. Le fait d'avoir seulement une altitude
moyenne prise en compte dans le calcul des précipitations neigeuses entraine également une sur ou
sous-estimation de la quantité de neige en fonction de la position de I'altitude moyenne par rapport
a l'isotherme o °C. Les deux points de grille adjacents en Himalaya (orange et vert) illustrent cela, avec
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trés peu de précipitations neigeuses sur le point de grille a plus faible altitude (orange), tandis que
les précipitations sont quasi exclusivement neigeuses sur le point de grille a plus haute altitude (vert;
panels g et h).

En outre, il est crucial de davantage prendre en compte la topographie sous-maille dans les pa-
ramétrisations de LMDZ, que ce soit pour le calcul de la phase des précipitations, du bilan d'énergie
de surface, ou encore de la couverture de neige elle-méme, entre autres. La région HMA est égale-
ment caractérisée par la présence de glaciers, il est donc attendu qu'une grande quantité de neige
s'accumule sur des surfaces trés limitées par rapport a la taille des mailles du modéle. Un couplage
entre la neige et un modele simplifié de glacier pourrait permettre d'améliorer la représentation de
la distribution entre surfaces enneigées et surfaces englacées au sein des mailles du modéle, ce qui
permettrait ainsi d'éviter une accumulation excessive de neige.

4.4 Discussion et conclusion

Dans ce chapitre, nous avons exploré quelques possibles causes du biais froid et de 'excés de
neige en HMA dans la version CMIP6 du modéle de I'lPSL. L'analyse des expériences historical, AMIP,
land-hist et HighResMIP a permis de discuter les problemes physiques et dynamiques conduisant a ces
biais (Sect. 4.2.1). Des expériences de sensibilité complémentaires ont été réalisées afin de distinguer
les processus de surface de ceux qui concernent la moyenne troposphére dans la mise en place de ces
biais (Sect. 4.2.2), ainsi que leurs liens avec la topographie de surface (Sect. 4.2.3). Enfin la sensibilité
des biais de surface a la résolution du modele et au relief a I'échelle sous-maille a été explorée dans
la Sect. 4.3.

Les expériences historical et AMIP ont démontré une influence minime du couplage avec I'océan
dans l'apparition des biais de surface en HMA (Fig. 4.5a et b). A linverse, 'absence de ces biais dans
I'expérience land-hist suggere que le couplage entre les surfaces continentales et 'atmosphere joue
un réle prépondérant dans I'apparition des biais de surface (Fig. 4.5¢). Néanmoins, l'incertitude inhé-
rente des observations en montagne, particulierement marquée pour les précipitations, rend délicate
I'interprétation de ces résultats. En outre, Gao et al. (2020) montrent par exemple que des erreurs
lies aux jeux de données de forcage atmosphérique en HMA (ex., températures de surface et préci-
pitations) peuvent conduire a des sous-estimations de la fraction de la couverture neigeuse simulée
dans les modéles de surface. L'expérience HighResMIP montre quant a elle une réduction de |'étendue
concernée par ces biais de surface par rapport aux expériences historical et AMIP (Fig. 4.5d). Toutefois,
I'amplitude de ces biais reste similaire (méme si plus localisés; Fig. 4.20).

La Section 4.2.2 montre que les biais de surface sont influencés par le biais froid en moyenne
troposphére, un biais caractéristique du modele de I'lPSL que I'on retrouve en particulier dans la région
HMA. Néanmoins, une certaine indépendance entre ces biais de surface et de moyenne troposphére
est constatée en HMA (Fig. 4.11¢). Cela est moins clair pour les autres régions montagneuses, des lors
que le guidage en température et en vent permet de s'affranchir (en partie ou complétement) des
biais de surface. Par ailleurs, le guidage de ces variables entraine un Iéger biais chaud sur 'ensemble
de I'némisphere Nord (entre 0,5 et 1 °C) qui pourrait toutefois masquer en partie des biais sur ces
autres régions montagneuses. La réduction progressive de la fréquence du guidage troposphérique
en température, laisse réapparaitre un léger biais froid troposphérique (Fig. 4.12e et f) et réduit le biais
chaud de surface observé dans I'hémisphére Nord. Il est donc possible que le modéle IPSL-CM6A ait
un biais chaud de surface compensé par un biais froid dans la moyenne troposphére. A l'inverse,
I'expérience de sensibilité « sans neige » (Sect. 4.2.2) démontre que le biais en moyenne tropospheére
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est peu influencé par les processus de surface.

Les biais simulés en surface dans le modéele LMDOZR pourraient également provenir d'autres pro-
cessus non abordés dans ce chapitre, tels gu'une mauvaise représentation de la couverture nuageuse
et/ou de l'effet radiatif des aérosols, entre autres. Peings et al. (2011) montrent que l'impact de la neige
sur le bilan radiatif est trés fort dans la région HMA. En décomposant le bilan d'énergie de surface
de 28 AGCMs CMIPs, Chen et al. (2017) montrent que le fort biais négatif induit par I'albédo de sur-
face associé a une couverture neigeuse excessive et les flux de chaleur de surface sont fortement
anti-corrélés, et conduit finalement a une contribution relativement faible au biais froid. Tandis que,
des flux turbulents de surface plus faibles entrainent une température plus froide dans la basse tro-
posphére et un contenu en vapeur d'eau plus faible, qui a leur tour provoquent un rayonnement de
grande longueur d'onde descendant négatif dans le ciel dégagé et un biais froid. De plus, plusieurs
études montrent que la couverture nuageuse simulée dans les modéles CMIP6 comporte encore des
biais importants dans la région HMA (Vignesh et al., 2020; Zhao et al., 2021, 2022).

Une autre question non abordée est le fait que le modéle ORCHIDEE ne prend pas en compte expli-
citement les interactions neige/végétation ce qui pourrait contribuer aux biais simulés de couverture
de neige. Néanmoins la faible présence de zones de végétation dense en HMA devrait limiter cet ef-
fet (voir Fig. 4.51 en Annexe 4.5.6). Ces questions — non abordées dans ce manuscrit — devront étre
davantage développées dans de futures études.

Des erreurs d'altitude ont été mises en évidence dans le fichier original d'élévation de LMDZ (attei-
gnant plus de 500 m sur certains points de grille sur le TP; Sect. 4.2.3), mais ces différences n'expliquent
gu'une faible fraction des biais de surface du modéle en HMA (Fig. 4.15).

Une corrélation spatiale entre I'excés de couverture de neige simulé dans le modéle et I'écart-type
de la topographie (de I'ordre de 0,5) a été mise en évidence sur plusieurs régions montagneuses dans
la Sect. 4.3. Méme s'il faut rester prudent devant ces résultats au regard des expériences de sensibilité
de la Sect. 4.2.2, il semble assez naturel que la couverture de neige ne se répartit pas de la méme ma-
niére entre les régions plates et montagneuses. Or, le modeéle de I'lPSL considére des mailles avec une
altitude moyenne et une répartition de la couverture de neige au sein de ces mailles sans distinction
entre les régions montagneuses ou non. En réalité, une accumulation de neige plus importante est
attendue sur les sommets que dans les vallées, entrainant une couverture de neige plus faible dans
les régions montagneuses que dans les zones plates (pour une méme quantité moyenne de neige au
sein d'une maille; cf. Chap. 5).

Le manque de trainée orographique du relief sous-maille de « petite échelle » (<10 km), entraine un
excés de précipitations sur le TP (Zhou et al., 2018; Wang et al., 2020c). L'augmentation de la résolution
permet une meilleure représentation du relief réduisant le flux d’humidité excessif atteignant le TP
(ex., Fig. 4.17n), néanmoins un taux excessif de précipitations est toujours simulé aux abords du TP
entrainant une couverture de neige trop importante.

Il est nécessaire de développer des paramétrisations sous-mailles pour prendre en compte l'effet
de la topographie sous-maille sur la répartition spatiale des précipitations, la couverture neigeuse et
I'ensemble des variables en surface ou proches de la surface dans les régions montagneuses. Du fait
de leur complexité, ces régions sont moins étudiées et observées, et les théories actuelles sont moins
adaptées pour ces régions (ex., Serafin et al., 2020). Etant donné l'importance du réle des régions de
montagne dans le systéeme climatique (impliquant des rétroactions globales et locales) et vu 'ampleur
des enjeux socio-environnementaux au sein de ces régions, notamment en termes de ressources en
eau, il est crucial d'améliorer la représentation du climat de montagne dans les modéles actuels.

Le chapitre suivant est une contribution a cet effort. Il décrit une nouvelle paramétrisation du calcul
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de la fraction de neige dans les régions montagneuses qui est testée et validée dans le modele de
I'PSL.

4.5 Annexes

Ces annexes comprennent des figures liées a la couverture de neige (Sect. 4.5.1), la température de
surface (Sect. 4.5.2) et aux précipitations (Sect. 4.5.3). Chacune de ces sections présente les climatolo-
gies et des différences entre plusieurs jeux de données et des expériences historical, AMIP, land-hist et
HighResMIP complémentaires aux figures déja montrées dans ce chapitre. La Section 4.5.4 montre une
section méridionale a 34° N du biais froid troposphérique dans I'expérience historical. La Section 4.5.5
détaille les biais saisonniers de la température de surface et de la couverture de neige des expériences
guidées de la Sect. 4.2.2. Il s'ensuit une carte de la répartition des types de végétation sur le plateau
Tibétain.
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4.5.1 Couverture de neige

Climatologies : historical, NOAA CDR et Snow CCl AVHRR (mensuel global)

Figure 4.23 - Couverture de neige moyenne mensuelle de 'expérience historical du modéle IPSL-CM6A-LR sur la
période 1982-2014 (moyenne des 32 membres). =
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Figure 4.24 - Comme la Fig. 4.23 pour les observations NOAA CDR (regrillées bilinéairement vers la grille LR
144 X 142). =

Figure 4.25 - Comme la Fig. 4.23 pour les observations Snow CCI AVHRR (regrillées bilinéairement vers la grille LR
144 X 142). Les données ne sont pas disponibles sur une partie du cercle polaire pendant la nuit polaire (e, g, i). =
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Biais : historical, land-hist et HighResMIP versus Snow CCl AVHRR (mensuel global)

Figure 4.26 - Biais mensuels de la couverture de neige de 'expérience historical (moyenne d’ensemble) comparés
aux observations Snow CCl AVHRR (regrillées vers la grille LR) sur la période 1982-2014. Les données ne sont pas
disponibles sur une partie du cercle polaire pendant la nuit polaire (e, g, i) et sur le Groenland. =
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Figure 4.27 - Comme la Fig. 4.26 mais pour I'expérience land-hist. =

Figure 4.28 - Comme la Fig. 4.26 mais pour I'expérience HighResMIP (regrillé vers la grille LR). =
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Comparaisons : Snow CCl AVHRR, Snow CCI MODIS et NOAA CDR (mensuel global)

Figure 4.29 - Comparaison de la couverture de neige mensuelle des produits d'observations Snow CCl AVHRR et
Snow CCI MODIS (regrillés vers la grille LR) sur la période 2001-2012. Les données ne sont pas disponibles sur une
partie du cercle polaire pendant la nuit polaire (e, g, i). =

Figure 4.30 - Comparaison de la couverture de neige mensuelle des produits d'observations NOAA CDR et
Snow CCl MODIS (regrillés vers la grille LR) sur la période 2001-2012. Les données ne sont pas disponibles sur
une partie du cercle polaire pendant la nuit polaire (e, g, i). =
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Comparaison des forcages land-hist (annuel HMA)

Figure 4.31 - Comparaison de la climatologie annuelle de la couverture de neige des expériences land-hist avec
le forcage (a) par défaut et (b) CRU-NCEP, et leurs biais par rapport aux observations (c, d) NOAA CDR et (e, f)
Snow CCl AVHRR (regrillés vers la grille LR) sur la période 1982-2014 en HMA. =
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4.5.2 Température de surface

Climatologies : CRU (mensuel global)

Figure 4.32 - Température de l'air proche de la surface moyenne mensuelle des observations CRU sur la période
1982-2014. =

Biais : historical et HighResMIP versus CRU (mensuel global)
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Figure 4.33 - Biais mensuels de la température de l'air proche de la surface de I'expérience historical (moyenne
d’ensemble) comparés aux observations CRU (regrillés vers la grille LR) sur la période 1982-2014. =

Figure 4.34 - Comme la Fig. 4.33 mais pour I'expérience HighResMIP (regrillés vers la grille LR). =
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4.5.3 Précipitations

Climatologies: historical, AMIP, land-hist, HighResMIP, APHRODITE et ERA-Interim (annuel HMA)

Figure 4.35 - Climatologies des précipitations totales des expériences (a) historical, (b) AMIP, (c) land-hist et (d) High-
ResMIP du modele IPSL-CM6A comparées aux observations (e) APHRODITE et (f) ERA-Interim sur la période 1982-
2014 en HMA. Les données d'observations et de I'expérience HighResMIP ont été regrillées avec une interpolation
bilinéaire vers la grille LR (144 x 142). Les chiffres entre parenthéses suivant le nom de I'expérience représentent
le nombre de membres utilisés pour obtenir la moyenne d’ensemble. =
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Biais (totaux et relatifs) : historical, AMIP, land-hist et HighResMIP versus APHRODITE, GPCP et
ERA-Interim (annuel HMA)

Figure 4.36 - Biais moyens des précipitations totales des expériences (a) historical, (b) AMIP, (c) land-hist et (d) High-
ResMIP du modele IPSL-CM6A comparés a APHRODITE sur la période 1981-2014 en HMA. Les données d'observa-
tions et de l'expérience HighResMIP ont été regrillées avec une interpolation bilinéaire vers la grille LR (144 x 142).
Les chiffres entre parenthéses suivant le nom de I'expérience représentent le nombre de membres utilisés pour
obtenir la moyenne d’ensemble. Les rectangles noirs représentent les zones HK, TP et HM. =
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Figure 4.37 - Comme la Fig. 4.36 mais pour les biais relatifs par rapport a APHRODITE. =

Figure 4.38 - Comme la Fig. 4.36 mais pour les biais relatifs par rapport a GPCP. =
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Figure 4.39 - Comme la Fig. 4.36 mais pour les biais relatifs par rapport a ERA Interim. =

Biais : historical et HighResMIP versus GPCP (mensuel global)
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Figure 4.40 - Biais mensuels des précipitations totales de l'expérience historical du modele IPSL-CM6A-LR
(moyenne d’ensemble) comparés aux observations GPCP (regrillés vers la grille LR) sur la période 1982-2014. =

Figure 4.41 - Comme la Fig. 4.40 mais pour I'expérience HighResMIP. =
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4.5.4 Biais froid troposphérique : historical versus ERA-Interim (section méri-
dionale)

Figure 4.42 - Section méridionale a 34° N de la température annuelle moyenne de l'air sur la période 1982-2014
de (a) I'expérience historical (membre r1i1p1f1), (b) ERA-Interim et (c) leurs différences. Les zones blanches repré-
sentent la valeur de la pression de surface minimale sur toute la période 1982-2014. =
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4.5.5 Expériences guidées (LMDZORNudge; Sect. 4.2.2)

Biais saisonniers de la température de surface

Figure 4.43 - Comme la Fig. 4.1 mais pour I'automne (SON). =
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Figure 4.44 - Comme la Fig. 4.11 mais pour I'hiver (DJF). =
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Figure 4.45 - Comme la Fig. 4.11 mais pour le printemps (MAM). =
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Figure 4.46 - Comme la Fig. 4.1 mais pour I'été (JJA). =
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Biais saisonniers de la couverture de neige

Figure 4.47 - Comme la Fig. 4.13 mais pour I'automne (SON). =
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Figure 4.48 - Comme la Fig. 4.13 mais pour I'hiver (DJF). =
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Figure 4.49 - Comme la Fig. 4.13 mais pour le printemps (MAM). =
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Figure 4.50 - Comme la Fig. 4.13 mais pour I'été (JJA). =
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4.5.6 Répartition des types de végétation sur le plateau Tibétain.

Figure 4.51 - Répartition des types de végétation sur le plateau Tibétain. Figure de Liu and Lu (2022)
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Chapitre

Parameétrisation de la couverture de

neige en région de montagne

Ce chapitre est consacré au calcul de la fraction de la couverture neigeuse dans les régions monta-
gneuses (Lalande et al., in prep). Pour cela, plusieurs paramétrisations de couverture de neige prenant
en compte la variabilité sous-maille de la topographie sont testées et calibrées sur la région HMA a
I'aide d'une réanalyse de neige (Sect. 5.4). Ces paramétrisations sont ensuite intégrées dans le schéma
de surface ORCHIDEE du modeéle de I'|PSL et évaluées dans des simulations globales couplées au mo-
dele d'atmosphére LMDZ (Sect. 5.5). Au préalable, le contexte et un bref résumé en francais de cette
étude sont présentés ci-dessous. Une annexe est présente en fin de chapitre décrivant I'implémenta-
tion des paramétrisations de couverture de neige dans le modéle ORCHIDEE.

Contexte et bref résumé en francais

Dans les modeles de climat, I'évolution de la fraction du couvert neigeux (en anglais Snow Cover
Fraction ou SCF) est souvent décrite par une variable diagnostique, c'est-a-dire qu'elle n'est pas direc-
tement produite par le modele mais est dérivée d'autres variables. Les premiéres relations décrivant
la SCF ont été développées avec une dépendance a la hauteur de neige ou a I'équivalent en eau de la
neige (en anglais Swon Water Equivalent ou SWE), comme par exemple I'Eq. 5.1 utilisée dans le modéle
NCAR LSM1.0 (Niu and Yang, 2007) :

. SD
SCF_mln(l,m), (5.1)

ou SD est la hauteur de neige en métre. Cette relation traduit le fait que la couverture de neige au
sein d'une maille augmente de maniére linéaire jusqu'a atteindre 100 % pour une hauteur moyenne
sur 'ensemble de la maille de 5 cm de neige (Fig. 5.1a trait fin noir). D'autres formulations non linéaires
sont données par les équations suivantes 5.2 et 5.3 (Fig. 5.1a courbes en pointillées et épaisses noires
respectivement), incluant également la rugosité de surface zog (€N métre) :

sD
SCF=—— .
1020 +SD 52)
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SCF = tanh( ) (5.3)

.520g

Figure 5.1 - (a) SCF calculée a partir des équations : 5.1 (NCAR LSM1.0; courbe fine), 5.2 (CLM et BATS; courbe
pointillée) et 5.3 (Yang et al. (1997); courbe épaisse). (b) SCF calculée a partir de I'Eq. 5.6 pour différentes valeurs
de densité de la neige (p,e = 100 kg m~3 et m = 1.6). La ligne épaisse (psyow = 100 kg m~3) est équivalente &
I'Eq. 5.3. Figure de Niu and Yang (2007).

Ces paramétrisations sont limitées a une trajectoire commune entre les phases d’accumulation et
de fonte. Or, Niu and Yang (2007) ont montré a l'aide d'observations mensuelles de SCF AVHRR et de
hauteur de neige du CMC (Canadian Meteorological Centre) a 1° x 1° de résolution spatiale que les
courbes SCF / SD tendent a s'aplatir au cours de la saison (i.e., pour une méme hauteur de neige, la
couverture de neige recouvre une fraction plus importante de la surface en période d'accumulation,
tandis qu’elle concerne une surface plus petite en période de fonte; Fig. 5.2). Niu and Yang (2007) pro-
posent de simuler cet effet en incluant une dépendance a la densité de la neige ps;0. (EQ. 5.6)

SD
SCF = tanh (5.4)

2.520g (psnow/pnew)m '

ou p,.y est la densité de la neige fraiche et m est un facteur de fonte.

Cette paramétrisation, représentée sur la Fig. 5.1b pour différentes valeurs de densités, permet de
mieux reproduire les observations du couvert neigeux (Fig. 5.2). Par ailleurs, Niu and Yang (2007) sé-
parent les points de grille ayant un écart-type de la topographie inférieur (croix foncées) et supérieur
(triangles clairs) a 150 m, et montrent qu'il y a peu de différences dans I'évolution de la couverture de
neige entre ces deux zones. D'un autre cbté, plusieurs études montrent que I'évolution de la couver-
ture de neige varie en fonction de différentes zones (ex., Roesch et al., 2001; Liston, 2004; Swenson
and Lawrence, 2012). En outre, Roesch et al. (2001) différencient les zones plates sans forét, les zones
de montagnes et les zones de foréts pour le calcul de SCF. En effet, de multiples facteurs influencent
la relation SCF / SD comme le type de surface, sa topographie, la région climatique ou encore des
spécificités locales de la physique de la neige (Liston, 2004). Avec des observations de plus fine échelle
spatiale et temporelle, Swenson and Lawrence (2012) montrent une différence notable de I'évolution
de la couverture de neige entre les régions avec et sans montagnes (Fig. 5.3).
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Figure 5.2 - Relation entre la SCF AVHRR (en %) et la hauteur de neige CMC (en m) dans des mailles de 1° x 1°
des principaux bassins fluviaux d’Amérique du Nord, notamment le Mackenzie, le Yukon, le Churchill, le Fraser,
le Saint-Laurent, le Columbia, le Colorado et le Mississippi, d'octobre a mai. Les croix plus foncées correspondent
aux mailles de 1° x 1° oui I'écart type de la topographie est inférieur a 150 m (oypo <150 M), et les triangles plus
clairs correspondent aux mailles de 1° X 1° 0U 0tp, > 150 M. Les courbes noires ajustées sont calculées a partir

de I'EQ. 5.6 avec les densités de neige moyennes indiquées au-dessus de chaque panel, et p;e,, = 100 kg m™3 et
m = 1.6. Figure de Niu and Yang (2007).

A partir de ce constat, nous avons évalué plusieurs paramétrisations de SCF prenant en compte la
variabilité de la topographie sous-maille dans la région HMA. Or, il existe peu d'observations dispo-
nibles mesurant la hauteur de neige ou la SWE dans les régions montagneuses’, et en particulier en
HMA. Alternativement, des réanalyses peuvent fournir des estimations de variables liées a la neige en
combinant a la fois des observations et des modéles. La réanalyse High Mountain Asia Snow Reanaly-
sis (HMASR; Liu et al., 2021b) fournit des estimations telles que la SCF, la SWE et la SD, entre autres,
produites a partir de forcages météorologiques corrigés et ramenés a 500 m de résolution, combi-
nés avec des observations satellites Landsat et MODIS (Margulis et al., 2019). Dans un premier temps,
nous avons considéré des observations locales de hauteur de neige en HMA pour évaluer la réanalyse
HMASR dans cette région. Nous avons ensuite utilisé ce produit pour analyser la relation entre SCF et
SD a la fois dans les zones plates et dans les zones montagneuses. Des résultats similaires a Swenson
and Lawrence (2012) sont obtenus, avec des différences notables de I'évolution du couvert neigeux
entre les régions a faible et forte variabilités de topographie. Dans un deuxiéme temps, 5 paramé-
trisations de SCF sont évaluées et calibrées avec la réanalyse HMASR dans la région HMA. Ensuite,
3 d'entre elles sont implémentées dans la composante de surface ORCHIDEE du modele de I'IPSL et
testées dans des configurations globales couplées a LMDZ afin d'évaluer leurs plus-values a I'échelle
globale.

1. Les récents produits satellitaires mesurant la SWE ou la SD masquent les zones de topographie complexe du fait d'incerti-
tudes trop importantes sur ces régions (ex., Luojus et al., 2020, 2021). Mesurer la SWE dans les régions montagneuses fait partie
des grands challenges scientifiques des prochaines décennies (Dozier et al., 2016; Bormann et al., 2018).

163



Figure 5.3 - Histogrammes 2D de la hauteur de neige relative (i.e., SD divisée par la hauteur maximale de chaque
saison de neige) et de la SCF journaliéres dérivées des produits SNODAS (Snow Data Assimilation System) et
MODIS respectivement, a de 1 km de résolution spatiale. Les contours représentent le logarithme du nombre
de points. Histogrammes basés sur tous les points (haut). Histogrammes basés sur les points ayant une faible
variation de topographie (o4, <200 m; milieu). Histogrammes basés sur les points ayant une forte variation de
topographie (o1opo = 200 M; bas). Figure de Swenson and Lawrence (2012).
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Reducing the High Mountain Asia cold bias in GCMs by adapting
snow cover parameterization to complex topography areas
(Lalande et al., in prep)

Abstract

In this study, we focus on the influence of topography in 5 snow cover fraction (SCF) paramete-
rizations. We first evaluate the SCF parameterizations with respect to the High Mountain Asia Snow
Reanalysis (HMASR). Then, we implement them in the ORCHIDEE land surface model (LSM) of the
Institut Pierre Simon Laplace (IPSL) GCM and address their performance in global land-atmosphere
coupled simulations. HMASR reveals that the SCF evolution with respect to SD strongly differs bet-
ween flat and mountainous areas, leading to large snow cover overestimations in parameterizations
not taking into account a dependency on the topography. Furthermore, the HMASR SCF / SD evolution
follows a hysteresis with a rapid snow cover increase during accumulation and a slower retreat of pat-
chy snow occurring during ablation periods, discarding parameterizations not considering this effect.
The application in global simulations shows contrasting results depending on the location, especially
because the snow biases are also explained by several other processes. Nevertheless, the snow co-
ver overestimation in mountain areas is reduced on average by about 5 to 10 % in the experiments
considering a dependency on the subgrid topography in their SCF parameterizations compared to the
other ones. However, a persisting snow cover overestimation remains in HMA, and a SCF underesti-
mation in several other regions (e.g., the Rockies mountains). The reduction of the snow cover biases
in HMA by taking into account the subgrid topography allows to reduce the surface cold bias from
-1.8 °C to about -1 °C. Further calibration should be performed over other regions and with multiple
datasets to improve the SCF parameterization skills. Assessing SCF parameterizations is tenuous as it
requires proper simulated snowfall and snowpack evolution, whose observations are currently very
limited and uncertain in mountainous regions.

5.1 Introduction

Snow plays a key role in the surface-atmosphere exchanges, in particular through its impact on
the surface albedo that drives a large part of the surface energy balance. Itis also a major piece of the
hydrological cycle, stocking large quantities of water, before its progressive transfer to the soil and
streams during melting. It covers up to 40 % of the Northern Hemisphere (NH) land surface during the
end of the winter (approximately 47 x 10¢ km?), and it covers most of the mid to high latitude areas
during cold periods (Robinson and Frei, 2000; Lemke et al., 2007). Climate change drove decreasing
snow cover trends in the NH over the last decades (IPCC, 2019a; Mudryk et al., 2020). Snow and gla-
ciers are water resources threatened by climate change, especially in the High Mountain Asia (HMA)
where they contribute to the water supply of over 1.4 billion people living downstream (e.g., Bookha-
gen and Burbank, 2010; Immerzeel et al., 2010; Immerzeel and Bierkens, 2012; Yao et al., 2012; Rasul,
2014, Scott et al., 2019; Wester et al., 2019). The development of accurate snow models is therefore a
crucial concern given the physical and socio-environmental stakes that it involves.

Snow models have been developed with varying degrees of complexity depending on the inten-
ded application (e.g., Magnusson et al., 2015; Terzago et al., 2020). Over the past decades, land surface
models (LSMs) embedded in general circulation models (GCMs), included snow schemes varying from
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simple single-layer snow models to medium-complexity multi-layer ones taking into account addi-
tional processes such as snow compaction, water percolation, and refreezing (e.g., Loth et al., 1993;
Lynch-Stieglitz, 1994; Sun et al., 1999; Dai et al., 2003; Yang and Niu, 2003; Xue et al., 2003; Wang et al.,
2013a). Recent GCM snow schemes allow to better describe the snowpack evolution. However, while
much effort has been devoted to the development of 1D vertical snow models, less attention has been
paid to the schemes required to estimate the snow cover fraction (SCF). Jiang et al. (2020) compared
different physical snow schemes over HMA and concluded that the optimization of the SCF paramete-
rizations is finally more important than the choice of the physical scheme itself when trying to reduce
the snow biases in LSM experiments. Indeed, snow cover and snow depth show a large spatial varia-
bility inside the grid cells of global and regional models, which can be attributed to topography he-
terogeneities, various land surface type (e.g., bare soil versus forested areas that are associated with
complex snow-canopy interactions), as well as the physical processes related to the meteorological
conditions (Liston, 2004).

Historically, the simplest SCF parameterizations were based on a linear increase of snow cover
with respect to snow depth (SD), or snow water equivalent (SWE), until reaching 100 % SCF for a given
value of SD or SWE (e.g., Bonan, 1996; Sellers et al., 1996). Other authors introduced non-linear rela-
tionships between SCF and SD (or SWE), and added a dependence on the ground roughness length
(e.g., Dickinson et al., 1993; Marshall et al., 1994; Marshall and Oglesby, 1994; Yang et al., 1997). Further
studies considered applying distinct SCF parameterization parameters or different formulas according
to various geographical areas (e.g., Roesch et al., 2001; Liston, 2004).

Furthermore, Niu and Yang (2007) highlighted that the SCF / SD evolution varies seasonally and
follows a hysteresis which reflects the fact that snow melts in a much patchier way than during the
accumulation phase, leading to lower SCF at the end of the snow season for a given SD within a grid
cell. To approximate this effect, Niu and Yang (2007) add a snow density dependency in their SCF para-
meterization. On the other hand, Swenson and Lawrence (2012) split the accumulation and depletion
curves and highlight that SCF / SD relationships differ between flat and mountainous areas. Indeed,
the topography is expected to influence the snow cover distribution due to the elevation differences
between valleys and summits or from the various slopes and aspects of mountain areas (e.g., Walland
and Simmonds, 1996; Roesch et al., 2001; Swenson and Lawrence, 2012; Younas et al., 2017; Helbig et al.,
2021). Douville et al. (1995) introduced a SCF dependency to the subgrid topography for the first time
in the ISBA1 (Interaction between Soil, Biosphere, and Atmosphere) LSM, a scheme reused by Roesch
et al. (2001) to describe snow cover in mountain areas. Nowadays, a dependence on the subgrid topo-
graphy is included in various SCF parameterizations (e.g., Swenson and Lawrence, 2012; Li et al., 2019;
Helbig et al., 2021).

30 % of the land surface area is covered by mountains (Sayre et al., 2018; Koérner et al., 2021), it is
therefore essential to accurately represent snow cover over these complex topography areas in LSMs.
However, the lack of accurate and homogeneous large-scale SD or SWE measurements over mountain
areas limits the possibility to develop, calibrate, and validate SCF parameterizations in these regions
(Dozier et al., 2016; Bormann et al., 2018). SWE datasets include generally a mask over mountainous
areas (e.g., Luojus et al., 2020, 2021), or contain large uncertainties in these regions (e.g., Chang et al.,
1987; Andreadis and Lettenmaier, 2006; Durand and Margulis, 2007; Girotto et al., 2014). In addition,
satellite SWE products are often retrieved directly from SD measurements by applying a constant
snow density which introduces additional uncertainties (e.g., Venaldinen et al., 2021). Recently, Yan
et al. (2022) released a fine-resolution SD product in HMA with reduced uncertainties, but this dataset
is limited to the SD and provides neither the SWE nor the snow density. In-situ observations provide
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more accurate snow measurements but are not representative of large-scale areas. Reanalyses are
an interesting alternative, however, their skill mostly depends on data availability for assimilation,
which is generally limited in high mountain areas (Winiger et al., 2005; Palazzi et al., 2013; Dozier et al.,
2016; Kirkham et al., 2019). In addition, most reanalysis datasets are not specifically designed for SWE
estimation, and only a few of them assimilate snow observations in HMA (Liu et al., 2021a). Bian et al.
(2019) found a SWE overestimation in most reanalysis datasets as compared to in situ observations
in the Tibetan Plateau (TP), although part of these differences may come from inconsistent spatial
resolution and elevations between in situ and gridded datasets.

Liu et al. (2021b) produced a reanalysis specifically dedicated to snow, the so-called High Moun-
tain Asia Snow Reanalysis (HMASR), using a method that has already shown good performances over
the Sierra Nevada (Margulis et al., 2016) and the Andes (Cortés and Margulis, 2017). It has the advan-
tage to assimilate high-resolution SCF satellite images from MODIS and Landsat to provide posterior
estimates of snow-related variables. Its high spatial resolution of 500 m allows to explicitly resolve
large-scale topography and quantify the impact of subgrid topography on snow cover at a typical
GCMs grid cell size (~100 km), which opens a unique opportunity to assess the performance of SCF
parameterizations over the HMA region covered by this reanalysis.

HMA is one of the most complex topography areas of the globe. It includes high mountain ranges
reaching more than 8 000 m a.s.l. and surrounds the TP, which is the highest and the most extended
plateau on Earth (2.5 million km?2) with an average elevation of 4 000 m a.s.l. (Du and Qingsong, 2000).
A common “cold bias” has been pointed out over HMA in GCMs and RCMs since the first AMIP experi-
ments (e.g., Mao and Robock, 1998; Su et al., 2013; Gao et al., 2015; Salunke et al., 2019; Zhu and Yang,
2020; Cui et al., 2021; Lalande et al., 2021). This bias has been attributed to many potential causes, in-
cluding a misrepresentation of the snow cover over mountainous areas (e.g., Mao and Robock, 1998;
Chen et al., 2017; Xu et al., 2017; Meng et al., 2018; Salunke et al., 2019; Wang et al., 2020b; Li et al.,
2020b; Miao et al., 2022). It is therefore an ideal area to investigate the influence of topography on SCF
parameterizations.

In this study, we aim to evaluate the performance of 3 commonly used SCF parameterizations in
GCMs over mountainous areas, namely the ones from Roesch et al. (2001) (hereafter Ro1), Niu and
Yang (2007) (hereafter NYo7), and Swenson and Lawrence (2012) (hereafter SL12). We also propose two
new SCF parameterizations, one based on NYo7 by adding a dependency on the subgrid topography
(hereafter LA22), and the other based on a deep neural network (DNN) since machine learning, and
more particularly deep learning, is showing an increasing interest in Earth sciences (e.g., Krasnopolsky
and Fox-Rabinovitz, 2006; Jiang et al., 2018; Kan et al., 2018; Lguensat et al., 2018; Bolton and Zanna, 2019;
Scher and Messori, 2019; Watt-Meyer et al., 2021; Hou et al., 2021; Bolibar et al., 2022; Balogh et al., 2022).
The HMASR snow reanalysis is used to optimize and evaluate these SCF parameterizations over HMA.
The NYo7, SL12, and LA22 are then used in the ORCHIDEE LSM and tested in global simulations coupled
to the atmospheric component LMDZ from the French IPSL GCM in order to assess their abilities to
simulate snow cover in worldwide mountainous areas and address the land-atmosphere feedback
induced by changes in the SCF.

Two main questions are approached in this study : (1) does the subgrid topography need to be taken
into account in SCF parameterizations? (2) What is the benefit of using SCF parameterizations calibra-
ted over HMA in GCM global experiments? The following secondary questions will also be addressed :
(3) Does the split of the snow accumulation and depletion curves of the SL12 SCF parameterization be-
nefit over the NYo7 one to represent the seasonal evolution of snow cover? (4) Can machine learning
reproduce SCF parameterizations? (5) Does the calibration of SCF parameterizations depend on the
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spatial resolution? (6) What are the land-atmosphere feedback induced by changes in the SCF? This
article is organized as follows : data and methods are described in Sect. 5.2. Section 5.3 presents a skill
analysis of the HMASR reanalysis based on in-situ SD observations. The evaluation and calibration of
the SCF parameterizations with respect to HMASR are described in Sect. 5.4. The global simulations
are evaluated in Sect. 5.5. The discussion and conclusion are presented respectively in Sect. 5.6 and
Sect. 5.7.

5.2 Data and methods

5.2.1 Observations
HMASR

The High Mountain Asia Snow Reanalysis (HMASR; Liu et al., 2021b) dataset covers the joint Land-
sat-MODIS era between the water years 2000 and 20172. It provides daily estimates of SCF, SWE, SD
and other snow related variables, at 16 arcsec (~500 m) spatial resolution over HMA (27-45° N, 60-
105° E). SWE estimates are derived by assimilating SCF from Landsat and MODIS sensors using the
reanalysis framework of Margulis et al. (2019). Meteorological forcing inputs are bias-corrected, downs-
caled to the model grid, and finally used with an ensemble approach for estimating the uncertainty
as described in Durand et al. (2008) and Girotto et al. (2014). Ensemble mean values of SCF, SWE, and
SD are used in our study. HMASR has been developed for seasonal snow only. Semi-permanent snow
and ice are therefore poorly described (Liu et al., 2021a) and are masked in our study, a limitation that
is discussed in Sect. 5.6. Although HMASR has already been used in a few studies (e.g., Liu et al., 2021a;
Gascoin, 2021; Liu et al., 2022), this snow reanalysis has not been yet validated. Hence, a comparison
with SD in-situ observation is carried in Sect. 5.3.

In-situ snow depth stations

SD in-situ measurements are provided by the National Tibetan Plateau Data Center 3. 102 meteo-
rological stations are available and most of them have been implemented from the 1950s to the 1970s.
This dataset is available over the period 1961-2013 but with some missing values. The temporal reso-
lution is daily, the spatial coverage is the TP, and all the data were quality controlled (National Me-
teorological Information Center., 2018). Stations having less than 9o % data availability are excluded
for our study. The common period with HMASR is used : from 1 October 1999 to 31 December 2013.
Stations with less than 1 mm of snow on average during the winter (DJFMA) are not considered in our
analyses. Following these criteria, the 62 stations listed in Table 5.2 (Appendix A) are considered in this
study.

Global snow cover fraction validation

In order to evaluate global simulations (Sect. 5.5), we use the snow cover products produced by the
Snow project of the ESA Climate Change Initiative program (Snow CCl) based on the Advanced Very
High-Resolution Radiometer (AVHRR) and the Moderate-Resolution Imaging Spectroradiometer (MO-
DIS) satellites. The snow cover fraction on ground (SCFG) version 2.0 is used and indicates the area of
snow observed from space over land surfaces and in forested areas corrected for the transmissivity

2. The water years (WYs) are defined from October of the previous year to September of the current year; i.e., the period of
the reanalysis is from 1 October 1999 to 30 September 2017.
3. https://data.tpdc.ac.cn/ (last access :1June 2021)
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of the forest canopy. The global SCFG product is available at about 5 km pixel size during 1982-2018
for AVHRR (Naegeli et al., 2022), and 1 km during 2000-2020 for MODIS (Nagler et al., 2022) for all land
areas, excluding Antarctica and Greenland ice sheets. These products have the advantage of provi-
ding a daily global fractional snow cover, but still include non-filtered clouds, missing data (including
polar nights), and no measurements on water (including lakes), permanent snow, and ice areas. To
increase the temporal coverage, we linearly interpolate missing values (including cloud coverage) with
a maximum window of 10 days. This method increases the snow cover temporal coverage from 49.7
to 85.5 % for AVHRR and from 50.2 to 85.5 % on average over global land areas (excluding water and
permanent snow and ice areas). This method is shown to be a good compromise between accuracy
and computational efficiency (e.g., Gascoin et al., 2015). In a second step, we average these data on
a monthly basis and spatially aggregate them at 0.5° and 1° resolution, excluding water bodies and
assuming 100 % snow cover over permanent snow and ice-covered areas.

Near-surface air temperature

The Climatic Research Unit gridded Time Series (CRU TS) version 4.00 provides a 0.5° gridded da-
taset of the monthly temperature (excluding Antarctica) available from 1901 until present, based on
local weather stations and provided with an estimation of the data quality (Harris et al., 2020). This
dataset has been widely used over HMA and TP (e.g., Gu et al., 2012; Chen et al., 2017; Krishnan et al.,
2019; Wang et al., 2021b; Yi et al., 2021), and shows good overall performances over these regions (e.g.,
Wang et al., 2013b; Chen et al., 2017).

5.2.2 Snow cover fraction parameterizations

Many SCF parameterizations exist with varying degrees of complexity. Here we focus on three
parameterizations classically used in GCMs, in addition to two new parameterizations, selected to
approach the questions raised in Sect. 5.1.

Ro1 (Roesch et al., 2001)

Roesch et al. (2001) set up separated SCF parameterizations for three surface types across the
globe : flat non-forested areas, mountainous non-forested areas, and forested areas. With the aim of
investigating the snow cover dependency on the topography, only the mountainous non-forested SCF
parameterization is used in this study (Eq. 5.5) :

1000 - SWE
1000 - SWE + € +0.15 0y0po

SCF = 0.95‘tanh(100'SWE)\/ (5.5)

where SCF is the snow cover fraction ranging between o and 1, SWE is the snow water equivalent
(kg m~2 or mm), ¢ is a small constant to avoid division by zero (set to 1 x107°), and Otopo IS the subgrid
standard deviation of topography (m).

NYo7 (Niu and Yang, 2007)

Niu and Yang (2007) updated the SCF hyperbolic tangent parameterization from Yang et al. (1997)
by including the hysteresis observed in the SCF / SD relationship, which reflects an extended snow
cover after snowfall followed by a patchier snow cover during melting periods (see Sect. 5.1). This
phenomenon is approximated through the snow density (Eq. 5.6). When snow density is relatively
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small (fresh snow), SCF increases quickly as a function of SD, whereas it decreases more gradually
when snow density takes higher values due to snow compaction.

SD
SCF = tanh , (5.6)

2.5 20g (psnow/pnew)m

where SD is the snow depth (m), zq, is the ground roughness length (set to 0.01 M), psnow is the
snow density scaled by the fresh snow density ppew (set to 50 kg m=3 in the ORCHIDEE LSM), and m
is a melting factor adjustable depending on the scale (set to 1in ORCHIDEE). It is noteworthy that the
prognostic snow density (psnow) iS the bulk density of the snowpack rather than that of the surface
layer to produce a smoother SCF transition from accumulation to melting seasons.

SL12 (Swenson and Lawrence, 2012)

Swenson and Lawrence (2012) consider two separate formulas for the accumulation and the deple-
tion SCF curves, depending on whether there is a snowfall event or not. To parameterize the increase
in SCF due to a snowfall event, precipitation is distributed randomly throughout a region 4, with strong
snowfall leading to high SCF, following the formulas (Eq. 5.7 and 5.8) :

SCFu1 = 1= (1 =s,41)(1 = SCF,), (5.7)

s =min(1,k-SWE), (5.8)

where s is the probability that a point within the pixel is snow-covered after a single snowfall event,
and k is a scale factor. We have kept the value used by Swenson and Lawrence (2012) of k = 0.1. To up-
date SCF after a snowfall event n+1, it requires the current SCF> and the new snowfall amount.

For melting events, Swenson and Lawrence (2012) developed the following empirically derived ex-
pression that relates SCF to the dimensionless SWE :

Nmelt
1 SWE
SCF=1-|— 2—— 1 , .
200
N, S .10
melt max(10, otopo) (5.10)
2-SWE
SWE, ., = > (5.1)

cos [7'((1 - SCF)l/Nmelt] +1

where Nl iS @ parameter that controls the shape of the SCF and depends on the standard de-
viation of topography. SWE,,,, is updated after each accumulation event to keep consistency with

Eq.5.9°.

4. The hypothesis of randomly distributed precipitation may be questionable in mountain regions, where snowfall affects
preferentially high elevation areas.

5. Therefore, SCF becomes a prognostic variable that must be saved at each model time step.

6. Note that Eq. 5.11 differs from the Eq. 11 from Swenson and Lawrence (2012) since it is erroneous in their paper (Swenson
personal communication). The version implemented in their model corresponds to our Eq. 5.1 (https://github.com/ESCOMP/
CTSM/blob/master/src/biogeophys/SnowCoverFractionSwensonLawrence2012Mod.F90#L229, last access : 18 March 2022).
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LA22 (modified version of NYo7)

We propose an updated SCF parameterization based on NYo7 by adding a dependency to the
subgrid topography, as follows :

SD

2.5 794 (ps'ﬂ)m +a - Otopo ( flano )m2 ’

Pnew Pnew

SCF = tanh (5.12)

where « and m, are two dimensionless parameters related to the standard deviation of topogra-
phy otopo that are optimized with HMASR (see Sect.5.2.3). The advantage of this parameterization over
SL12 is to keep a single formula for the accumulation and depletion curves while taking into account
independently both the hysteresis effect observed by Niu and Yang (2007) and the effect of the topo-

graphy.

DNN (deep neural network)

The objective here is not to find the best possible architecture, but to assess the relevance of using
this type of algorithm to parameterize the SCF. The architecture used is a deep neural network (DNN)
with 3 hidden layers composed of 16, 32, and 16 neurons respectively using the Rectified Linear Unit
(ReLU) activation function for each neurons (Fig. 5.4). The input variables are the SD, SWE, and the
standard deviation of topography (o,p,) which are each flattened to a single vector through the time
and spatial dimensions. The output parameter is the SCF, which is constrained between o to 1 with the
sigmoid activation function. The total number of trainable parameters is 1153, corresponding to the
weights between each layer connection (input parameters, hidden layers, and output layer) in addition
to a bias for every layer. Additional architectures were tested by adding or removing some layers or
neurons, and the best model is presented here. No regularization is added as it didn't improve the
results. More details on the training method are presented in Sect. 5.2.3.

2nd
Hidden
Hidden Hidden
Input Layer ‘ Layer
Layer

Output

.V ILA‘\\ v.
/7 \/ \V/
AN\ /g

ERK’ \ ‘ ‘ E@%

= @32

SD

SWE SCF

topo

Figure 5.4 - Schematic representation of the DNN SCF parameterization. Additional bias nodes for the input and
hidden layers are not represented.
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5.2.3 Calibration of SCF parameterizations
Method

HMASR variables are spatially aggregated to 1° x 1° spatial resolution (typical GCM resolution). Only
the seasonal snow is considered and the permanent snow areas are masked (see Sect. 5.2.1). The same
procedure is used to compute the average and standard deviation of the topography (i.e., considering
only the seasonal snow areas). Grid cells containing more than 30 % permanent snow are excluded
from our analyses. To assess the resolution dependence of the SCF parameterizations calibration, this
procedure is repeated at the spatial resolution of 0.3° x 0.3°.

To perform the calibration, we split HMASR into a “training” period (1 October 1999 to 30 September
2013) and a “validation” period (1 October 2013 to 30 September 2017), which represent respectively
about 80 % and 20 % of the whole dataset. Equation 5.13 shows the weighted mean square error
(WMSE) metric used for the minimization. The weights (w;) were constructed by combining the area
of each grid cell (weighted by the cosine of the latitude) multiplied by their fraction of seasonal snow
(Fig. 5.5e and f). The optimization is performed over the training period considering flattened arrays
over the time and space dimensions.

n

— 2
WMSE = w;j (SCFZ - SCFHMASR,i) 5 (5.13)
1

1
2:1:1 wi

i=

where SCFis the estimated SCF and SCFumasr is the targeted SCF from the reanalysis HMASR.

Figure 5.5 - HMASR (a, b) topography, (c, d) standard deviation of topography, and (e, f) weights corresponding
to the cosine of the latitude multiplied by the fraction of grid cell with seasonal snow (excluding areas with more
than 30 % of permanent snow) that are used for the calibration and validation of the SCF parameterization in
Sections 5.3 and 5.4, aggregated to (first column) 1° x 1° and (second column) 0.3° x 0.3° spatial resolutions.
The gray hatched areas correspond to the grid cells with more than 30 % of permanent snow. The black boxes
correspond to the subregions : Tian Shan (TS), Hindu Kush-Karakoram (HK), Tibetan Plateau (TP), and Himalayas
(HM). =
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Table 5.1 - Details of the optimizations
performed in Sect. 5.2.3, and wMSE of
the SCF parameterizations over the trai-
ning and validation periods respectively.

Only the LA22 and DNN parameterizations are calibrated.
The calibrations of NYo7, Ro1, and SL12 were tested but are not
presented in this study due to several reasons : (1) it is not rele-
vant to optimize some parameterizations (e.g. NYo7, because
HMASR is not enough representative of "flat" areas), and (2)
they lead to large deteriorations in global simulations or no
improvements. Only topographic-related parameters are op-
timized in LA22. Further details about the calibration limitation
of Ro1 and SL12 parameterizations are provided in Sections 5.4
and 5.6.

LA22 calibration

The calibration of the topographic parameters « and m,
used in LA22 is performed over HMA using HMASR snow-
related variables and its standard deviation of topography
(0topo)- HMASR SCF is used as a reference. The Nelder-Mead
optimization method is employed (Gao and Han, 2012; Virta-
nen et al., 2020) using Eq. 5.13 for the minimization. The opti-
mization of these parameters on the training period leads to
a =3x107° and m, = 3, resulting in a wMSE of 0.008 for both
the training and validation periods (Table 5.1). As a result, a
small weight is given to the topographic term over flat areas
and at the beginning of the snow season, while its weight in-
creases in a linear way with oyop, and in a cubic way with the
snow density (giving much more weight to the influence of to-
pography at the end of the snow season). As HMASR reana-
lysis is not so representative of flat areas (see Fig. 5.5c and
d), all other parameters are kept as in NYo7 : zp, = 0.01 m,
Pnew =50 kgm=3,and m=1.

DNN training

For DNN, the Adam optimizer (Kingma and Ba, 2014)
is used with default parameters from TensorFlow Core
v2.7.0 (https://www.tensorflow.org/versions/r2.7/api_
docs/python/tf/keras/optimizers/Adam, last access :
20/04/2022). The DNN is trained with the same loss function de-
fined above (Eq. 5.13) over 100 epochs (number of times the al-
gorithm repeat the optimization) with a batch size of 10 (num-
ber of training samples used at each iteration for the stochas-
tic gradient method). After 100 epochs, the gain becomes ne-
gligible. Inputs are normalized before training (subtracting the
mean of each observation and then dividing by the standard
deviation). The optimized weights lead to a wMSE of 0.005 for
both the training and validation periods (Table 5.1).

As the DNN is only trained in the HMA region, it is not ex-
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pected to provide good worldwide performances (in particular

over flat areas). Therefore, it won't be used for global simula-

tion, and its good performance in HMA compared to the other

SCF parameterizations needs to be taken with caution, kno-

wing that only topographic-related parameters were optimized
in LA22 and no further calibration was performed with other parameterizations in this region.

5.2.4 Models and simulations description
LMDZORG6A

The GCM configuration used in this study is LMDZOR_v6.1.11 (revision 4914 ; hereafter LMDZOR6A)
including the LSM ORCHIDEE v2.0 (revision 6592; Cheruy et al., 2020) coupled with the atmospheric
component LMDZ6A (revision 3643; Hourdin et al., 2020) of the IPSL GCM (Boucher et al., 2020) that
contributed to the 6th phase of the international Coupled Model Intercomparison Project (CMIP6,
Eyring et al., 2016).

The snow scheme used in ORCHIDEE is presented in Wang et al. (2013a). It includes a three-layer
scheme of intermediate complexity based on Boone and Etchevers (2001), accounting for snow settling,
snow compaction, snow aging, water percolation, and refreezing, and it shows good skills over the NH
(Cheruy et al., 2020). The surface albedo is computed as the weighted mean of the snow-free and
snow-covered surface albedo. Snow cover is computed with the NYo7 SCF parameterization (Eq.5.6)
with the ground roughness length set to 0.01 m, the fresh snow density to 50 kg m-3, and the melting
factor to 1. A different albedo and snow scheme is used for non-biological areas (e.g., ice, lakes, etc.),
but is not presented here as glaciers and lakes are not included over land areas in LMDZORG6A.

Atmospheric nudging

The evaluation of SCF parameterizations is usually performed using LSMs forced by atmospheric
observations. However, Gao et al. (2020) show that due to large uncertainties in forcing datasets over
HMA (especially for precipitation), significant snow-related biases are present. In this study, we use
the coupled LMDZORG6A configuration, preserving the land-atmosphere feedback. Obviously, land-
atmosphere coupled simulations have their own biases too. To reduce these uncertainties, a nud-
ging technique is applied to guide the large-scale atmospheric circulation and reduce the atmospheric
biases in LMDZ. To do so, we add to a given field u of the model a relaxation towards a guiding state
ug according to the Eq. 5.14

du:—ao(u—ug), (5.14)

where a = dt/t, and t is a time of relaxation. ERA-Interim (Dee et al., 2011) is used for nudging
since it has been widely validated over HMA and it shows good skills compared to other reanalyses
(e.g., Wang and Zeng, 2012; Bao and Zhang, 2013; Gao et al., 2014; Orsolini et al., 2019; Lalande et al.,
2021). The nudging technique is applied on the LMDZ wind field and the atmospheric temperatures
at the respective time steps of 6 hours and 10 days. These nudging frequencies have been chosen as
a compromise between ensuring sufficient reduction of the atmospheric biases while not disturbing
too much the physics of the model. The nudging is relaxed close to the boundary layer to keep land-
atmosphere feedback, by modifying the a term as follows :
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a o—-0.85
o= E'[l—tanh(w)], (5.15)

where ¢ is a hybrid sigma-pressure coordinate normalized by the surface pressure.

Simulation configurations

Two configurations are used : one at low spatial resolution (LR; 2.5° x 1.25°), and the other at high
spatial resolution (HR; 0.5° x 0.5°) with both 79 vertical levels (up to about 8o km above the surface).
The Global Multi-resolution Terrain Elevation Data 2010 (GMTED2010; Danielson and Gesch, 2011) topo-
graphic file at 0.0625° is used in both simulations. Other forcing files are kept by default and are based
on CMIP6 forcing datasets. Both simulations are performed in the period 2004-2008. The first year is
kept as a spin-up so only the 4 years 2005 to 2008 are analyzed. The strong nudging on the dynamic
allows us to make a reasonable comparison to the observation datasets. Due to computational costs,
all parameterizations : NYo7, Ro1, SL12, and LA22 (except DNN) are used for the LR configuration, and
only NYo7, SL12, and LA22 at HR.

5.2.5 Evaluation methods
Metrics

Several metrics, zones, and periods are considered in this study. For most evaluations mean bias
(MB), root mean square error (RMSE), and Pearson correlation coefficient (r) are computed as fol-
lows :

MB = Z” - Zwl (M; - 0;) (5.16)
1 n
RMSE = 4| =—— Y w; (M; - 0;)%, (517)
J 21:1 wl ; 1 1 l)
cov(M, O) (5.18)

=~ Jov(M, M) cov(0, 0’

cov(M, 0) = 1 Zw, (M; -M)(0;-0), (5.19)
i= 1
where w; are either the weights defined on Fig. 5.5 (or only the cosine of latitudes whenever spe-
cified) for spatial analyses, or w; = 1 for temporal analyses. M; represents model simulations or esti-
mated values, and O; observed data, reanalysis, or a reference simulation. The bar above the symbols
(e.g., M) corresponds to the (weighted) mean. Weighted Pearson correlation coefficient is only used
in Fig. 5.9, while MB and RMSE are weighted on all spatial analyses.

Domains

For the validation of HMASR (Sect. 5.3), 3 subzones are defined on the eastern side of TP (where
SD stations are located) : inner TP (ITP; 31-38° N, 79-99° E) corresponding to a dry continental climate,
eastern TP (ETP; 31-38° N, 99-104° E) mostly affected by the east Asian monsoon, and central / eastern
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Himalayas (HM; 26-31° N, 79-104° E) influenced by the Indian summer monsoon (Bookhagen and Bur-
bank, 2010; Palazzi et al., 2013; Sabin et al., 2020) (Fig. 5.6a). The common period between HMASR and
stations is considered from 1 October 1999 to 31 December 2013.

For the SCF parameterization evaluation with respect to HMASR (Sect. 5.4), the whole reanalysis
domain is considered, and 4 subzones are defined : Tian Shan (TS; 40-45° N, 68-96° E), Hindu-Kush
Karakoram (HK; 31-40° N, 68-80° E), Tibetan Plateau (TP; 31-40° N, 80-105° E), and Himalayas (HM; 26-
31° N, 77-104° E) (Fig. 5.9). The validation period is used for the analyses (1 October 2013 to 30 September
2017; Sect. 5.2.3).

For the global simulation assessment (Sect. 5.5), an extended HMA domain is used (20-55° N, 60-
116° E) to cover a larger area than HMASR. Additional regions are defined : central Europe (EU; 30-
80° N, 0-20° E), North America (US; 20-70° N, 85-165° W), South America (SA; 10-60° S, 60-80° W), and
the whole NH excluding the arctic region (upper to 60° N; Fig. 5.12). We split analyses between flat and
mountainous areas with a threshold of 200 m of the standard deviation of topography. The analyses
are based on the 4 years simulation period (1 January 2005 to 31 December 2008; Sect. 5.2.4).

Seasons

The following seasons are considered in this study : autumn (SON/MAM), winter (DJF/JJA), spring
(MAM/SON), and summer (JJA/DJF) depending on the NH or Southern Hemisphere (SH). In addition,
the extended DJFMA winter season is considered for specific analyses whenever relevant.

5.3 HMASR validation

In this section, we compare the HMASR SD with the TPDC in-situ stations described in Sec. 5.2.1.
First and foremost, it is important to mention that SD varies greatly at the typical scales from ~10-100
meters (due to snow-canopy interactions, snow redistribution by the wind, small-scale ground aspe-
rities, etc.) to larger-scale because of the topography inducing, for example, orographic precipitation
influence and subgrid temperature gradients (Liston, 2004). Therefore, we do not expect to have a
perfect agreement between the in-situ stations and the nearest grid cells of HMASR (especially since
in-situ stations are mostly located in valleys, while HMASR grid cells often overlap high-elevation areas).
Furthermore, additional uncertainties related to the downscaling of the forcing dataset of HMASR are
expected. To overcome these limitations, we use a similar method as Orsolini et al. (2019) that consists
in averaging all the stations together in each subregion before performing the evaluation. The aim is
to assess the skills of HMASR to represent the main climatological features such as the annual cycles,
climatologies, etc. in each region.

Figure 5.6a represents the surface elevation of the HMASR reanalysis and of the 62 in-situ stations
(mostly located in the eastern part of HMA ranging from 1 583 m to 4 612 m). On average the HMASR
nearest grid cells are 66 m higher than the station elevations (differences range from -97 to +99g9 m).
The SD at the station locations does not exceed a few centimeters in winter (DJFMA climatology), while
HMASR SD reaches more than 1 m over high mountains (Figure 5.6¢). Hence, in-situ stations measure
only a very small fraction of the snow in HMA.

Figure 5.6b shows the comparison between the stations and the nearest HMASR grid cells SD with
respect to their elevations. HMASR (crosses) tends to predict higher SD values than the stations. The
HMASR SD overestimation increases with the elevation over most of the regions, and is particularly
strong over ETP (green), reaching about 1 to 2 cm in annual average between 3 000 to 4 000 m. The
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Figure 5.6 - HMASR (a) elevation and (c) DJFMA SD 1999-2013 average compared to the SD stations (circles). The
black rectangles correspond to the subregions : inner Tibetan Plateau (ITP), eastern Tibetan Plateau (ETP), and
Himalayas (HM). (b) Annual SD 1999-2013 average versus elevation (stations : triangles, nearest HMASR grid cells :
cross; ITP:orange, ETP : green, HM : pink). The faded straight lines connect the stations to the nearest HMASR grid
cells. (d) Monthly annual cycles (stations : dashed lines, nearest HMASR grid cells : solid lines) averaged in each
subregion (same period and colors as panel ¢) and in the whole HMA domain in blue. The number in brackets in
the legend corresponds to the Pearson correlation coefficient of the annual cycles between HMASR and the SD
stations for each region. (e) Daily time series averaged across all stations (blue line) and nearest HMASR grid cells
(orange line). The MB, relative MB, RMSE, and Pearson correlation coefficient are displayed on the upper right
side of this panel. =

highest elevation differences between the stations and HMASR nearest grid cells are found over the
HM region (pink; reaching more than a few hundred meters), which could partly explain the SD diffe-
rences in this region. The HMASR SD overestimation is also found on monthly averaged annual cycles
(Figure 5.6d), with an annual relative MB reaching more than 170 % over HM (pink line) and 150 % on
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average across all stations (blue line). The maximum observed values of SD in the in-situ stations are
found during the months of February and March reaching 2 cm over the HM region and 0.6 cm for
ITP and ETP. Despite the large differences with HMASR SD, a good correlation is observed for the an-
nual cycles, reaching 0.96 on average across all stations and being the lowest over ITP with a value of
0.86.

At a daily time scale, a similar overestimation is found in HMASR compared to the stations with a
MB of 0.43 cm (Figure 5.6e). The daily correlation is lower with a value of 0.60. Indeed, the reanalysis
struggles to represent sporadic snow events followed by quick melting, which could partly be explai-
ned by the different scales represented between the 500 x 500 m HMASR grid cells and the punctual
measurements of the in-situ stations.

5.4 Evaluation of the SCF parameterizations

HMASR reanalysis is taken as a reference in this section for the evaluation of the SCF paramete-
rizations. HMASR SD, SWE, and oy,,, are given as inputs to the SCF parameterizations to predict the
SCF. The estimated SCF is then compared to the actual HMASR SCF. The potential caveats of using this
reanalysis will be discussed in Sect. 5.6.

5.4.1 Seasonal topographic influence on SCF / SD relationship

Previous studies showed contrasting results regarding the influence of the topography on the
SCF / SD relationship (e.g., Niu and Yang, 2007; Swenson and Lawrence, 2012). This section aims to
answer the following questions : (1) is the HMASR SCF / SD relationship influenced by the topography?
(2) Are the SCF parameterizations used in this study able to reproduce it?

Figure 5.7 displays the 2D histograms of the HMASR SCF versus SD for consecutive seasons (from
autumn to summer). The first row shows the SCF with respect to the SD for the whole HMASR grid
points (excluding areas with more than 30 % permanent snow); as found by Niu and Yang (2007),
a hysteresis effect appears between the accumulation period and the melting phase. SCF increases
rapidly at the beginning of the season (SON; a) reaching close to 100 % for SD values ranging between
10 to 20 cm7, which is in good agreement with the NYo7 SCF parameterization (black curve). During
the melting period the SCF / SD relationship tends to have a wider spread and flatten out; with lower
SCF for higher SD values (e.g., about 50 % SCF for SD reaching more than 1 m; panels b-d). The NYo7
SCF parameterization tends to greatly overestimate the SCF during the melting phase as compared to
HMASR grid points. One hypothesis of the origin of these discrepancies could be the influence of the
large-scale topography in the HMA region.

To disentangle the effect of topography, Fig. 5.7 second and last rows split the data with a threshold
on the standard deviation of the topography of 300 m. Most grid points having lower SCF with respect
to the SD during the melting phase are actually located over mountainous areas (panels j-1). Indeed,
temperature vertical gradients, slopes, and aspects induce a strong variability of temperature close to
the surface in mountain regions that translates into snow heterogeneities driven by large differences
in both accumulation and melting rates between valleys and high mountains (Liston, 2004). The beha-
vior described here and displayed in Fig. 5.7 confirms the results from Swenson and Lawrence (2012),
and tends to show that NYo7 parameterization is not suitable for mountainous areas, especially du-
ring the melting phases. The HMASR SD overestimation (Sect. 5.3) could also explain a part of the

7. SDis averaged (as all other variables) over the whole 1° x 1° grid cells, including areas with and without snow.
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Figure 5.7 - Histograms of the daily HMASR seasonal SCF and SD aggregated at 1° x 1° spatial resolution for
autumn (SON), winter (DJF), spring (MAM), and summer (JJA) (first to the last column) during the whole HMASR
period (1 October 1999 to 30 September 2017). (a-d) Histograms based on all points. (e-h) Histograms based on
points having low topographic variability (otopo < 300 m). (i-]) Histograms based on points having high topographic
variability (otopo > 300 m). Contours represent the logarithm of the number of points. Black curves correspond
to the NYo7 SCF parameterization estimated with the average snow density of all points from each panel (shown
on the upper right of each panel). =

discrepancies with the NYo7 SCF parameterization. Nevertheless, Miao et al. (2022) obtain similar re-
sults with an independent downscaled SD satellite dataset over HMA, supporting the importance of
the influence of topography.

To assess the ability of all the SCF parameterizations to reproduce the SCF / SD hysteresis effect
and the contrast between flat and mountainous areas, Fig. 5.8 displays the distribution of the SCF
with respect to the SD for the different parameterizations during the spring season (MAM). In gene-
ral, the SCF parameterizations show contrasting results; with the SL12, LA22, and DNN having larger
SCF / SD spreads, while Ro1 and NYo7 ones have narrower SCF / SD evolutions. No noticeable diffe-
rences are displayed between flat and mountainous areas for the NYo7 SCF parameterization, which
can be explained by its nonconsideration of the subgrid topography (Fig. 5.8i and 0). Ro1 shows more
differences between flat and mountainous areas (as it includes a dependence on the standard devia-
tion of topography; h and n). However, its SCF/ SD spread is underestimated as compared to HMASR.
Ro1 SCF parameterization shows poorer results for other seasons, which might be due to its single de-
pendence on SWE that does not allow to represent the hysteresis effect of the SCF / SD evolution (not
shown). The maximum limiting SCF factor of 0.95 of Ro1 is in better agreement with HMASR. In com-
parison, SL12, LA22, and DNN better succeed in representing the wider HMASR SCF / SD spread during
all seasons, and in particular during the melting period over mountainous areas (p-r). In addition, the

179


https://github.com/mickaellalande/PhD/blob/master/SCF_parameterizations/2_calibration/fig_HMASR_SCF_SD.ipynb

DNN algorithm also learned about the maximum SCF asymptotic value.

Figure 5.8 - Same as Fig. 5.7, but only for the melting period (MAM). SCF / SD 2D histograms of (first column)
HMASR, and (second to the last column) Ro1, NYo7, SL12, LA22, and DNN SCF parameterizations respectively. =

5.4.2 Spatial and temporal analyses

This section presents the spatial bias and time series analyses of the predicted (non-permanent)
SCF by the parameterizations with respect to the HMASR SCF during the validation period (1 Octo-
ber 2013 to 30 September 2017) at 1° x 1° spatial resolution. The influence of the spatial resolution is
assessed in Fig. 5.10 (last column Taylor diagrams; Taylor, 2001).

Spatial bias analysis

HMASR climatologies show the largest non-permanent SCF over the HK and TS regions, with local
values reaching up to 40 % on annual average, and up to more than 8o % in winter (DJF; Fig. 5.9 first
row). On the other hand, TP has a much lower snow cover with values below 20 % in any season. Similar
values are found over HM where snow is much more present on high peaks and partly as permanent
snow. NYo7 SCF parameterization displays snow cover overestimation over HMA compared to HMASR
(+7.5 % in annual average), which is enhanced during the melting period (MAM) and mostly located
over mountainous areas (biases reaching more than 40 % locally over HK and TS regions; Fig. 5.9g-i).
A large part of these biases is correlated with the standard deviation of topography (reaching up to
0.53 in spring).

Ro1 SCF parameterization shows a lower annual mean SCF bias of 2.3 %, however, it displays an
opposite pattern through the seasons with a slight SCF underestimation during winter of -0.8 % (es-
pecially located over TS; Fig. 5.9e) and an overestimation during the melting phase of 8.1 % in average
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Figure 5.9 - Annual (first column) and seasonal (DJF : second column, MAM : last column) climatologies at 1° x 1°
spatial resolution of (first row) HMASR non-permanent SCF, and (second to the last row) non-permanent SCF
biases of the Ro1, NYo7, SL12, LA22, and DNN parameterizations with respect to HMASR during the validation
period (1 October 2013 to 30 September 2017). The gray hatched areas correspond to the grid cells with more than
30 % of permanent snow (excluded from analyses). The black boxes correspond to the subregions : Tian Shan
(TS), Hindu Kush-Karakoram (HK), Tibetan Plateau (TP), and Himalayas (HM). In the first row, the weighted mean
non-permanent SCF is displayed on the upper right side of each panel. For the other panels, the weighted MB,
RMSE, and spatial Pearson correlation coefficient (r) are displayed on top of each panel, in addition to the spatial
weighted Pearson correlation coefficient (ry;47) between the MB and the standard deviation of topography (upper
right of each panel). =

over HMA (f). Indeed, Ro1 fails to capture the phase of the annual cycle with a lag in SCF decay relative
to HMASR during the melt season over all regions (Fig. 5.10e, h, k, n). Ro1 parameters can be optimized
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to shift this "dephasing", but the sole consideration of the SWE in this parameterization does not allow
to reproduce the hysteresis effect observed in the SCF/ SD evolution, and therefore SCF biases persist
either at the beginning or at the end of the snow season (not shown).

SL12 parameterization shows an overall SCF overestimation of 9.3 % in annual average, reaching
its maximum in spring (+12.5 %) with respect to HMASR (Fig. 5.9j and |). A lower spatial correlation is
displayed between the SCF biases and oy, (~0.2). Indeed, SL12 SCF spatial biases are mostly located
over the TP (mainly flat areas) reaching up to +40 % locally. Its taking into account of the subgrid topo-
graphy is therefore effective, even though SL12 seems weaker to simulate the TP shallow snowpacks.
This could be due to an overestimated scale factor k (Eq. 5.8) or to an excess of SD in HMASR (especially
for sporadic snowpack).

Figure 5.9m-r show that the LA22 and DNN parameterizations have the lowest SCF biases with res-
pect to HMASR (which can partly be explained by their calibration over this region). They respectively
simulate annual SCF mean biases of -2.1 and -0.2 % and good spatial distributions (RMSEs of 4.4 and
2.6 %) with respect to HMASR (Fig. 5.9m and p). The inclusion of a dependency to the standard devia-
tion of topography in LA22 drastically reduces the SCF biases in mountain regions compared to NYo7,
reducing in turn the spring SCF biases correlation with Otopo from 0.53 (NYo7; i) to 0.03 (LA22; 0). Ho-
wever, a SCF underestimation appears in winter over the TS (> -20 % locally) in both LA22 and DNN
parameterizations (n and q). This underestimation in the TS region in both LA22 and DNN parameteri-
zations raises the potential limitation of considering only SD, SWE (or snow density), and the standard
deviation of topography to simulate the SCF.

Time series analysis

Figure 5.10 shows the daily time series of each SCF parameterization and HMASR SCF averaged
over each region from the 1° x 1° spatial resolution during the validation period (first column), and their
associated annual cycles (second column) and Taylor diagrams (last column, plain symbols). LA22 (pink)
and DNN (yellow) show the closest SCF evolutions compared to HMASR (black) resulting in the lowest
biases (< 5 %), high temporal correlation (~0.98 except for TP and HM regions where correlations
drop between 0.7 to 0.9), and good daily SCF variability (0.8 to 1.2 of the standard deviation of HMASR).
SL12 SCF parameterization (green) shows good performances over the TS region, but it overestimates
the SCF over the other regions by about 10 to 20 % (especially in winter). NYo7 (orange) overestimates
the SCF over all the regions by a magnitude similar to SL12, but it performs better over the TP (bias
~5 %; I). The daily temporal correlation is generally higher than 0.9 for all the SCF parameterizations
with respect to HMASR, except for Ro1 for which the correlation is under 0.8 over most of the regions.
The lowest correlations are found over the TP region with values below 0.8 (l).

The non-filled symbols on Taylor diagrams show the performance of the SCF parameterizations at
0.3° x 0.3° compared to 1° x 1° (filled symbols), without further calibration of LA22 and DNN SCF para-
meterizations. Most SCF parameterizations perform slightly better at 0.3° x 0.3° compared to 1° x 1°
spatial resolution with about 0.01 to 0.03 correlation improvements, centered RMSE reduction up to
3% (e.g., NYo7 over HMA), and similar order of magnitude for mean bias reductions. Smaller improve-
ments are simulated by the LA22 parameterization suggesting that the optimized parameters are not
much resolution-dependent. The exception is for the DNN algorithm that shows deterioration by in-
creasing the resolution with a centered RMSE rising from 1.5 to 2.4 % and a MB from -0.2 % to 1.2 % over
HMA (panel c), suggesting that the DNN parameterization is much more resolution-dependent.
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Figure 5.10 - Daily time series of the non-permanent SCF computed as the area-weighted average from the 1° x 1°
spatial resolution (first column) and their corresponding monthly annual cycles (second column) of HMASR (black),
Ro1 (bleu), NYo7 (orange), SL12 (green), LA22 (pink), and DNN (yellow) over the entire HMASR domain (first row), TS,
HK, TP, and HM subregions (second to the last row) during the validation period (1 October 2013 to 30 September
2017). The shadings on the annual cycles correspond to the daily time series standard deviations. Last column :
Taylor diagrams of the SCF daily time series (first column) for each parameterization with respect to HMASR; the
radial distance from the origin corresponds to the normalized standard deviation; the radial distance from the
black star corresponds to the normalized centered RMSE (light gray semi-circles); the azimuthal position corres-
ponds to the Pearson correlation coefficient. Filled (empty) symbols correspond to the data spatially aggregated
to 1° x 1° (0.3° x 0.3°) resolutions and mean biases are displayed on the Taylor diagrams with the size of the
symbols that are detailed in the legend. =
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5.5 LMDZOR simulations

Nudged land-atmosphere coupled simulations are presented in this section to evaluate the SCF
parameterizations in LMDZORG6A (see Sect. 5.2.4 for more details on the simulation configurations).
Simulations are performed globally and are analyzed either over the HMA mountainous regions, or
globally, with mountainous regions defined as the areas with a standard deviation of the topography
greater than 200 m. Section 5.5.1 present an evaluation of all the SCF parameterizations (except DNN)
at LR over the HMA region. Section 5.5.2 present a global assessment of the NYo7, SL12, and LA22 SCF
parameterizations at HR. A comparison of the LR and HR simulations is presented in Section 5.5.3.
Land-atmosphere feedback are analyzed in Sect. 5.5.4.

5.5.1 Analyses of the LR simulations (2.5° x 1.25°) in HMA

Figure 5.11 shows the SCF biases of the simulations using the NYo7, Ro1, SL12, and LA22 SCF para-
meterizations with respect to Snow CCI MODIS satellite observations over HMA. The simulation based
on the NYo7 parameterization displays large SCF biases, especially in winter reaching a mean value
of +14.8 % over mountainous areas with local maxima exceeding +50 % (in particular on the edges of
TP; e). Ro1 experiment has lower mean SCF biases ranging from -1.0 to 3.6 % (depending on the sea-
sons), but it exhibits a large SCF underestimation over the Tian Shan (especially in winter, exceeding
-50 % locally) and a SCF overestimation over the TP, leading to a high RMSE (e.g., 23.6 % in winter;
h). On the other hand, SL12 and LA22 experiments show slightly better annual and spring SCF spatial
distributions than Ro1 (e.g., annual RMSE of 14.1 and 14.7 % respectively compared to 15.3 % for Ro1 or
19.5 % for NYo7; d, g, j, and m), however, they show contrasting results in winter with similar patterns
than Ro1 experiment. SL12 and LA22 experiments still overestimate the SCF over the TP with annual
mean biases of 3.5 and 3.1 % respectively (locally reaching more than +40 % mostly over the TP edges).
During the spring season (MAM), Ro1, SL12, and LA22 experiments display reduced SCF biases over the
mountainous areas compared to the NYo7 experiment, going from a MB of 8.8 % (RMSE of 22.5 %) for
NYo7 to MBs of 3.6 %, 3.3 %, and 1.7 % (RMSEs of 18 %, 16.3 %, and 16.8 %) respectively.

While the SCF biases are mainly reduced over the mountainous areas for the Ro1, SL12, and LA22
SCF experiments compared to the NYo7 one, the bias patterns differ from the comparison with HMASR
(Fig. 5.9). SCF biases were mostly located over the Hindu Kush and the Tian Shan mountainous regions
for the NYo7 SCF parameterization in the validation with the HMASR reanalysis, while the simulated
SCF biases are mostly located over the TP edges in the LMDZORG6A simulations (Fig. 5.11). Pattern biases
are more consistent with the SL12 SCF parameterization as most of its biases are located on the TP
(Fig. 5.9j-1 and Fig. 5.11j-1). The LA22 SCF parameterization does not show the same clear benefits in the
LMDZOR6A simulations than with the ones assessed with the HMASR reanalysis (Sect. 5.4.2). These
discrepancies could be due to the fact that the LMDZOR6A model is not sufficiently able to slow down
the air flows over the mountain areas induced by the orographic drag (Lott and Miller, 1997; Beljaars
et al., 2004; Wang et al., 2020c), resulting in an excess of advected moist air over the TP leading in turn
to excessive snowfalls over the TP edge areas.

5.5.2 Global analyses of the HR simulations (0.5° x 0.5°)

In order to assess the influence of the spatial resolution on the simulated SCF in the LMDZORG6A ex-
periments and their behavior over other mountainous areas, Fig. 5.12 shows the simulated SCF biases
at HR with respect to Snow CCl MODIS satellite observation over HMA, central Europe, and North and
South America, during the melting period (when the SL12 and LA22 SCF parameterizations show their
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Figure 5.11 - Annual (first column) and seasonal (DJF : second column, MAM : last column) climatologies of the
satellite SCF product Snow CCI MODIS (bilinearly regridded to the LR grid; first row), and SCF biases of the Ro1,
NYo7, SL12, and LA22 SCF parameterizations (second row to last row) computed as the simulated SCF by LMD-
ZOR6A minus Snow CCl MODIS during the 4 years simulations (1 January 2005 to 31 December 2008). On the first
row, the mean SCF in mountainous areas is displayed on the upper right side of each panel. For the other panels,
the area-weighted MB and RMSE, and the spatial Pearson correlation coefficient (r) computed over mountainous
areas are displayed on top of each panel. Hatches correspond to mountainous areas defined with the threshold
of otopo > 200 M. =

strongest imprint on the SCF evolution, i.e.,, MAM for NH and SON for SH). Similar improvements are
observed over the HMA region for the SL12 and LA22 experiments than at LR, i.e., reducing the mean
SCF overestimation from the NYo7 experiment of 8.2 % (over mountainous areas) to 2.9 and 1.7 % res-
pectively. On the other hand, LA22 parameterization induces a SCF underestimation north of the Tian
Shan from about -20 to -30 %, and SL12 shows a SCF overestimation over the north flat areas of HMA
(from about 10 to 20 %). Overall, LR and HR simulations display similar SCF bias patterns and metrics
over HMA at all seasons, but bias patterns are narrower around the mountain ranges.
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Figure 5.12 - Boreal (MAM) and austral (SON) spring SCF biases climatologies from NYo7 (top panels), SL12 (middle
panels), and LA22 (bottom panels) experiments, computed as the simulated SCF by LMDZOR6A minus Snow CCl
MODIS (bilinearly regridded to the HR grid) during the 4 years simulations (1 January 2005 to 31 December 2008).
The four mountainous regions SA, US, HMA, and EU are represented on the panels (a, e, i), (b, f, j), (d, h, ), and (c,
g, k) respectively. The area-weighted MB and RMSE, and the spatial Pearson correlation coefficient (r) computed
over mountainous areas are displayed on the bottom left of each panel. Hatches correspond to mountainous
areas defined with the threshold of otopo > 200 m. =
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Over the EU region, slight improvements are observed in the SL12 experiment reducing the mean
bias over mountainous areas from 2.4 % (NYo7) to -1.5 % and the RMSE from 11.8 % to 8.5 %, mostly
due to the reduction of the SCF overestimation found in NYo7 over the Alps. The LA22 experiment
shows similar improvements over the Alps but increases the SCF underestimation over the flat areas
of Norway and Sweden. More contrasted results are observed over the US and SA regions, as the
NYo7 parameterization underestimates the SCF by about -1.0 % (Fig.5.12a and b). Therefore, SL12 and
LA22 parameterizations increase the SCF underestimation over the SA mountains to -1.7 and -2.6 %
respectively, and to -4.9 and -7.9 % over the US mountains. A SCF underestimation is also simulated
over the Northern Canada flat areas in the NYo7 and LA22 experiments (from about -10 to -30 %),
which could be related to the taiga forest. On the other hand, the SL12 experiment displays a late snow
melt south of the taiga area, with an overestimation of the SCF ranging between 20 to 30 %, which is
found over the whole NH flat area (not shown). Adjusting the precipitation scale factor in the SL12 SCF
parameterization (Eq. 5.8) could improve these results (either by tuning it directly in LMDZORG6A or by
using observational datasets over the NH flat areas).

5.5.3 Global LR and HR simulations comparison

Figure 5.13 shows the area averaged annual cycles for each experiment over the NH flat area and
the NH, US, EU, SA, and HMA mountain areas at LR and HR with respect to Snow CCI MODIS (black) and
Snow CCI AVHRR (gray). Snow CCl AVHRR exhibits lower SCF than MODIS (by about 10 % in winter) over
most regions except in the HMA mountainous and NH flat areas. Snow CCl AVHRR spatial resolution
is 5 km and Snow CCI MODIS 1 km, thus we can expect Snow CCl MODIS to better capture the SCF
over complex topography areas, but it shows the inherent uncertainties existing between the SCF
observational datasets.

Generally, increasing the spatial resolution has only a limited influence on the SCF evolution, except
over the EU and the SA mountainous regions where greater differences are displayed (Fig. 5.13¢, f, h,
and k). There is still a slight overall increase in the SCF at HR compared to LR in mountainous regions
likely because the oy, > 200 m areas considered at HR are narrower around high mountains than at
LR due to the increase in resolution (e.g., see Fig. 5.5c and d to illustrate this effect). The differences
over the EU mountainous region are reflected by an increase in the simulated SCF at HR compared to
LR of about +10 % (shifting from a general SCF underestimation by all parameterizations compared to
Snow CCI MODIS in the LR simulations, to a SCF overestimation by NYo7 and a closer agreement of
the SL12 and LA22 HR experiments with respect to Snow CCI MODIS; Fig. 5.13¢ and f). This increase in
the simulated SCF at HR in the EU mountainous region could be explained by a better representation
of the topography. Indeed, the HR experiments contain higher maximum elevation grid cells than the
LR ones (e.g., reaching 2 375 m over the Alps at HR versus 1 720 m at LR), which can lead to differences
in precipitation and temperature conditions. Similar behavior is observed over the SA mountainous
region (panels h and k) with an increase of simulated SCF between the low to the high resolution
(of about 5 to 10 % similarly as observed over the Alps; although all parameterizations still slightly
underestimate the SCF at HR compared to Show CCl MODIS).

Furthermore, all the experiments show an early spring melt over the US mountains region (Fig. 5.13b
and e). As a result, the reduction of the SCF induced by the SL12 and LA22 SCF parameterizations over
mountainous areas (especially during the melt periods; Sect. 5.2.2) amplifies these biases, as already
shown in Fig. 5.12. It is possible that this region is affected by other model biases as we would expect
the NYo7 parameterization to overestimate the SCF in the US mountainous region as pointed out by
Swenson and Lawrence (2012). On the other hand, the Ro1 experiment underestimates the SCF over
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Figure 5.13 - Monthly SCF annual cycles averaged over the (a, d) flat and (g, j) NH mountainous areas, (b, e) US
mountains, (c, f) EU mountains, (h, k) SA mountains, and (i, ) HMA mountains for the LR (a-c, g-i) and HR (d-f, j-I)
simulations (mean over the simulation period : 1January 2005 to 31 December 2008). All areas under 60° N are not
accounted for as Snow CCI MODIS does not cover the polar nights. The flat/ mountain threshold is otope = 200 m
(resulting in not exactly the same zones between the LR and HR simulations, as no regridding is performed before
computing the spatial averages). The solid lines represent the SCF and the dashed lines the mean spatial weighted
RMSE. The Snow CCl MODIS and AVHRR satellite observations are displayed in black and gray respectively, and
the simulated SCF using the Ro1, NYo7, SL12, and LA22 parameterizations are displayed in blue, orange, green,
and pink respectively. Note that the Ro1 experiment assessment over that NH flat area (a) is not relevant as we
only use the Roesch et al. (2001) mountainous areas SCF parameterization (Eq. 5.5). =
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most of the regions, except in HMA. Last but not least, the inclusion of a dependency on the topogra-
phy in the LA22 SCF parameterization does not deteriorate the mean SCF over the whole NH flat areas
compared to the NYo7 one, and it induces a SCF reduction in average over the whole NH mountain
areas of about 5 to 10 % compared to the NYo7 experiment (reducing the mean SCF bias compared to
Snow CCl MODIS to almost zero, especially in winter; Fig. 5.13a and d).

5.5.4 Land-atmosphere feedback

The land-atmosphere coupled configuration LMDZOR6A allows to study the feedback induced by
the changes in the snow cover scheme. Indeed, a slight variation in snow cover can lead to large
differences in variables such as the albedo, the surface fluxes, the temperature, or the precipitation,
which can amplify (or dampen) the initial changes in SCF.

Figure 5.14 shows the differences between the LA22 and NYo7 LR experiments in HMA. The SCF
decrease in the LA22 experiment compared to the NYo7 one induces a general decrease of the albedo
of about 0.1 to 0.2 over mountainous areas (especially during the melting period), and up to 0.3 in
summer around the Hindu Kush / Karakoram (first row). This can be explained by the low albedo values
of the snow underlying surfaces leading to an increase in the net short-wave radiation absorbed by
the surface.

The SCF reduction in the LA22 experiment also induces a SWE reduction of more than 50 cm es-
pecially in spring and summer in the western Himalayas which halves the snowpack (Fig. 5.14v-x and
5.16v-x in Appendix B). In contrast, a slight increase in SWE can be observed east of the Karakoram and
onthe TP (up to a dozen centimeters), which represents significant relative differences (> 100 % locally),
especially on TP where the snowpack is thin. This later increase in SWE could be due to the increase
in near-surface air temperature of a few degrees (induced by the decrease in albedo; Fig. 5.14a-c and
y-aa) leading to increased snowfall in cold, high mountain areas like the Hindu Kush, Pamir, and Hima-
layas (as warmer air can hold more water vapor; panels s-u). However, at lower elevations, the snowfall
rate may decrease because the warming of the atmosphere leads to more liquid precipitation.

In most areas where the albedo and SWE decrease, there is an increase in the upward longwave
radiation, sensible heat flux, and latent heat flux, particularly in the western Himalayas in the summer
(Fig. 5.14g-0). At the same time, an increased downward longwave radiation is simulated in certain
areas, especially over the western Himalayas in summer (panel f) which could be explained by the
concomitant increase in the cloud cover fraction (reaching up to 20 %; r).

These results show that quantifying the added value of changing the snow scheme of a climate
modelis not straightforward because of the large number of land-atmosphere feedback. Nonetheless,
the use of the LA22 and SL12 SCF parameterizations allows to reduce the annual cold bias over HMA
from -1.8 °C (NYo7) to -1.0 and -1.2 °C for these two new schemes respectively with respect to the CRU
observations (Fig. 5.17 in Appendix C). Improving the representation of the snow cover in mountainous
areas allows therefore to reduce the HMA cold bias in LMDZORG6A.

5.6 Discussion

The main limitation of our study is the only use of the HMASR snow reanalysis to assess and cali-
brate the SCF parameterizations in Sect. 5.4. The lack of realistic worldwide snow datasets over moun-
tainous areas (especially for SWE and SD) does not allow to perform global SCF parameterization ca-
librations with homogenous observational data (Dozier et al., 2016; Bormann et al., 2018). In order to
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Figure 5.14 - Seasonal (DJF: first column, MAM : second column, and JJA: last column) differences between the LA22
and NYo7 experiments (LA22 - NYo7) at LR of the following variables (first to last row) : albedo (fraction), downward
infrared (IR) radiation at surface (W m=2), upward infrared (IR) radiation at surface (W m~2), sensible heat flux
(W m~2), latent heat flux (W m~2), total cloudiness (fraction), snowfall rate (mm d~1), snow water equivalent (cm),
and near-surface air temperature (°C) during the simulation period (1]January 2005 to 31 December 2008). Hatches
correspond to mountainous areas defined with the threshold of otopo > 200 m. =

better evaluate the performance of SCF parameterizations, further calibration should be conducted
using additional datasets in the future. Adjusting SCF parameterizations within the model itself is ano-
ther option, but it carries the risk of introducing bias compensations.

Using land-atmosphere coupled simulations has some limitations too, as the results are influen-
ced by persistent model biases, even when using LMDZ nudging to reduce the atmospheric biases.
However, this approach has the advantage of providing insight into the land-atmosphere feedback
caused by changes in the SCF parameterizations in the model, which is an important aspect to consi-
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der in coupled simulations. Despite significant uncertainties in atmospheric forcing datasets in moun-
tain regions (especially for the precipitation; e.g., Immerzeel et al., 2015; Lundquist et al., 2019; Gao
et al., 2020), additional land surface simulations could provide further insights by using multiple at-
mospheric forcing datasets to better understand these uncertainties (e.g., Bernus and Ottlé, 2022)
and evaluate the impact of SCF parameterization changes independently from the influence of the
atmosphere.

The influence of the atmosphere may actually amplify the LMDZORG6A simulated surface biases
over HMA. Indeed, the IPSL-CM6A-LR model exhibits a cold bias reaching up the -4 to -5 °Cin the tro-
posphere which coincides with the HMA region location (Boucher et al., 2020, Fig. 3). The atmospheric
nudging applied in our study allows to reduce this bias to about -1 to -2°C with respect to ERA-Interim
(Dee et al., 2011, not shown). Stronger nudging on the temperature could completely eliminate this
tropospheric bias, but with carrying the risk of disrupting the physics of the model. Nevertheless, we
verified that with a stronger temperature nudging (up to 1 day) the surface biases in HMA are still
present, demonstrating the independence of these surface biases with the tropospheric cold bias of
the model (not shown).

Additional uncertainties in the model evaluation (Sect. 5.5) could arise from the Snow CCl obser-
vational datasets themselves. Indeed, despite the linear interpolation applied on the temporal axis
to reduce the missing data (mostly due to cloud cover; Sect. 5.2.1), remaining missing values are still
present especially over mountainous areas during the accumulation periods (not shown). The MODIS-
derived product MOD10CM (Hall and Riggs., 2021) uses a method to favor the presence of snow when
clouds are present. On the other hand, Gascoin et al. (2015) uses a machine learning algorithm to fill
the remaining gaps after doing the same linear interpolation as in our study. Further methods could
improve the SCF estimation over mountainous regions to reduce the uncertainties related to SCF mea-
surements. The application of the Normalized Difference Snow Index (NDSI; which is used in Snow CCI
products) show also certain limitations over mountainous areas, multispectral methods could provide
finer estimates of the SCF. The presence of shadows can affect the NDSlI retrievals, Jasrotia et al. (2022)
apply corrections to account for these deficiencies.

The SCF overestimation shown in Fig. 5.9, especially pronounced for NYo7 and SL12 SCF parame-
terizations could also be partly attributed to HMASR (in addition to the influence of the topography).
Indeed, this reanalysis tends to produce higher SD estimates than the in-situ stations (Fig. 5.6) which
could lead the SCF parameterizations to predict overestimated snow cover. However, as discussed
in Sect. 5.3, snow depth varies greatly at the subgrid scales from tens to hundreds of meters (Liston,
2004), and snow pillows and other remote meteorological sites in the mountains usually lie on nearly
flat terrain, so they may poorly represent snow accumulation and melt rates on nearby slopes (Dozier
et al., 2016). Thus, it is not obvious to determine whether the HMASR reanalysis actually overestimates
snow depth relative to the in-situ measurements, or if the stations are merely not representative of
surrounding areas. Furthermore, Miao et al. (2022) found similar results to those shown in Fig. 5.9
by using an independent, downscaled SD satellite dataset over HMA, supporting the hypothesis that
topography plays the most significant role in the SCF overestimation exhibited in these mountain
areas.

Despite the uncertainties related to HMASR, our results suggest that the NYo7 parameterization
is not appropriate to simulate the SCF over mountainous areas (confirming Swenson and Lawrence
(2012) conclusions over the United States). In addition, the Ro1 SCF parameterization is not able to re-
plicate the hysteresis effect displayed in the observed SCF / SD evolution (Fig. 5.8). Our study does
not show a clear benefit of using the more physically based depletion curve of the SL12 paramete-
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rization over the use of the snow density in the LA22 one (based on the NYo7 parameterization) to
reproduce the SCF evolution. SL12 parameterization has the advantage of splitting the accumulation
and depletion curves, which represent different physical processes, while the NYo7 and LA22 ones
combine these processes into a single formula. Despite this difference, both approaches are able to
accurately reproduce the daily variability of HMASR SCF (Fig. 5.10).

The deep learning algorithm (DNN) overperforms the other SCF parameterizations with respect to
HMASR (Fig. 5.9 and 5.10). However, the algorithm is trained with HMASR itself, partly explaining its
good skills over HMA. Poorer results are expected at a global scale as long as the training is not carried
out in other areas. Nevertheless, the promising results of the DNN SCF parameterization show great
potential in the use of deep learning to design such parameterizations. In addition, it could easily help
to investigate the influence of further parameters.

Snow cover actually depends on many other physical parameters. The subgrid SCF parameteri-
zation could include a dependency on the percentage of the grid cells located above and below the
elevation of the freezing level (e.g., Walland and Simmonds, 1996). Other factors such as the slope and
aspect also have a great influence on the SCF distribution (e.g., Younas et al., 2017; Hao et al., 2021; Hel-
big et al., 2021), although, at a grid cell size scale of a GCM the elevation is the prior factor to be taken
into account (Younas et al., 2017). Considering different land types in the SCF parameterization could
also improve the simulated snow cover, in particular for forested areas which were not investigated
in this study (e.g., Roesch et al., 2001; Liston, 2004; Mooney et al., 2022).

The simple SCF parameterizations presented in this article could also reach their limitation on per-
manent snow / ice areas. Indeed, large snow depth variations can occur over a very limited glacier
and permanent snow areas. However, increasing (decreasing) the average snow depth within a grid
cell in the current SCF parameterizations presented in this study leads to higher (lower) SCF over the
whole grid cell. Using more complex SCF parameterizations with the aim to limit high snowpacks to
restricted high-elevation areas could overcome this problem. For example, Younas et al. (2017) use
ten elevation bands at 100 m intervals in the Canadian Land Surface Scheme (CLASS) version 3.6 to
capture the air temperature lapse rates and their impact on the snow cover at different elevations.
Furthermore, current GCMs do not include any scheme for continental glaciers (except for Antarctica
and Greenland ice sheets). Snow can therefore accumulate in large quantities until reaching a certain
arbitrary limit set by the model, from which additional snow is simply numerically removed. The cou-
pling between snow and continental glaciers is an essential process to be taken into account in future
developments to avoid unrealistic snow accumulation.

The current version of ORCHIDEE used in this study averages the albedos of all surface types be-
fore computing only one surface energy budget. However, computing separately the surface energy
budget for snow-covered and snow-free areas has been shown to have a great influence on the total
surface energy budget (e.g., Walland and Simmonds, 1996; Swenson and Lawrence, 2012; Younas et al.,
2017). Aerosol deposition on snow is also not taken into account in the snow albedo calculation of OR-
CHIDEE v2.0 and could explain part of the SCF overestimation simulated over HMA (Usha et al., 2020,
20223,b). Furthermore, the albedo of fresh snow depends on snow depth and is frequently less than
0.4 for shallow snowpack (Wang et al., 2020b). Such low albedo values contrast with the high values
used in the snow schemes of land surface models (including ORCHIDEE), which might lead to a SCF
overestimation, especially over the inner TP. Calculating separate energy budgets for different land
types and using a more sophisticated snow albedo scheme (e.g., Wiscombe and Warren, 1980; Warren
and Wiscombe, 1980; Kokhanovsky and Zege, 2004) may help to reduce the SCF biases simulated by
LMDZORG6A.
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In addition, modelers should involve further efforts in developing new parameterizations (or im-
proving / implementing existing ones) to better simulate the subgrid processes occurring in moun-
tainous areas, such as the orographic drag induce by the small-scale topography which may help to
improve the simulated snowfalls and their location (e.g., Zhou et al., 2018; Wang et al., 2020c), or the
subgrid topographical effects on the surface energy budget which could help to simulate more realis-
tic surface temperature conditions and energy fluxes over complex topography areas (e.g., Hao et al.,
2021; Huang et al., 2022; Robledano et al., 2022). More generally De Wekker and Kossmann (2015) and
Serafin et al. (2020) expose the lack of constraints for processes in the boundary layer over complex
terrain, in addition to the limited applicability of existing turbulence theory with the frequent violation
of its basic assumptions (e.g., stationarity and isotropy of small-scale turbulence) over mountainous
areas. Further theoretical and observational work is therefore needed to continue improving model
parameterizations in mountain regions.

5.7 Conclusion

This study investigates the influence of mountainous reliefs on the snow cover fraction (SCF) distri-
bution, with the final aim to design general circulation model (GCM) SCF parameterizations adapted
to mountainous areas. 5 SCF parameterizations are assessed over mountainous areas using the snow
reanalysis HMASR as a reference : (1) Ro1 that computes the SCF as a function of the snow water equi-
valent (SWE) with a dependency on the standard deviation of topography (otopo); (2) NY07 that is a
function of the snow depth (SD) and the snow density; (3) SL12 that differentiates the accumulation
and the depletion curves, and include a dependency on oopo during the melting phases; (4) LA22 that s
based on NYo7 with an additional dependency on oo, ; @and (5) DNN that is a deep learning algorithm
trained with the HMASR SWE, SD, and oyop, as inputs and with the HMASR SCF as an output.

Our study confirms the distinct behavior of the snow cover variability between flat and mountai-
nous areas over HMA (Fig. 5.7), as also observed by Swenson and Lawrence (2012) over the United
States, resulting in the fact that the SCF decreases faster with respect to the SD over mountainous
areas. This can be explained by the elevation differences between valleys and mountains, with much
more snow persisting at high elevations, as well as by the spatial contrasts of solar radiation related
to the slopes and aspects (Liston, 2004). As a result, the NYo7 parameterization, which does not in-
clude any dependency on the topography, strongly overestimates the SCF over mountainous areas
(Fig. 5.9g-i). Including a dependency on the standard deviation of topography in the SCF parameteri-
zations allows to significantly reduce the SCF overestimation over mountainous areas : the spring SCF
bias decreases from 13.8 % with the NYo7 parameterization to -1.0 % with the LA22 one on average in
HMA (Sect. 5.4).

The hysteresis pointed out by Niu and Yang (2007) in the SCF / SD relationship with satellite obser-
vations is also observed in both flat and mountainous areas with the HMASR snow reanalysis (Fig. 5.7).
This feature is well reproduced with the SL12, LA22, and DNN parameterizations but not with the Ro1
one, and it differs over mountainous areas for the NYo7 parameterization (Fig. 5.8). Splitting the accu-
mulation and depletion curves (SL12) or approximating this hysteresis with a dependency on the snow
density are two efficient ways to reproduce the daily SCF variability and its seasonal evolution (Fig. 5.8
and 5.10).

The promising results of the DNN parameterization suggest a strong potential for the use of deep
learning approaches to design such SCF parameterizations. Nevertheless, our results suggest that it
is more resolution-dependent (Fig. 5.10), and it may also be more region-dependent. It could also be
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used to easily investigate the SCF dependency on other variables and parameters, such as the iso-o
level (e.g., Walland and Simmonds, 1996), the slopes and aspects (e.g., Younas et al., 2017; Hao et al.,
2021; Helbig et al., 2021), or the land-types (e.g., Roesch et al., 2001; Liston, 2004).

In a second step, the NYo7, Ro1, SL12, and LA22 parameterizations were assessed in global land-
atmosphere coupled simulations LMDZORG6A (Sect. 5.5). To reduce the atmospheric uncertainties, a
nudging technique is applied to guide the large-scale atmospheric circulation and reduce the atmos-
pheric biases in LMDZ (Sect. 5.2.4). Global mountain SCF biases are reduced on average by about 5 to
10 % in the experiments considering a dependency on the subgrid topography in their SCF parame-
terizations compared to the other ones. However, a persisting snow cover overestimation remains in
HMA, and a SCF underestimation in several other regions (e.g., the Rockies mountains; Fig. 5.13). It is
not obvious to attribute the causes of these persisting biases especially because the snow biases are
also explained by several other processes. The reduction of the snow cover biases in HMA by taking
into account the subgrid topography allows to reduce the surface cold bias in HMA from -1.8 °C to
about -1 °C (Fig. 5.17).

Further calibration should be performed over other regions and with multiple datasets to improve
the SCF parameterization skills. Adjusting SCF parameterizations within the model itself is another
option, but it carries the risk of introducing bias compensations. Designing and tuning SCF paramete-
rizations is challenging as it requires correct estimations of snowfall and snowpack, which turns out
to depend on the simulated SCF itself in land-atmosphere coupled configurations (Fig. 5.14). Further-
more, the lack of global observational datasets of snow (SWE, SD, and/or snow density) and snowfall
over mountainous areas strongly limits the possibility to develop and validate SCF parameterizations.
In a general way, further efforts should be conducted to better represent the subgrid-scale physical
processes that affect snow in mountainous areas.
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Appendix A : In situ stations

Numb Lat Long Station HMASR Numb Lat Long Station HMASR
(°) (°) elevat(m) elevat(m) (°) (°) elevat (m) elevat(m)

52787 37.2 102.9 3045.1 3053.8 56125 322 96.5 3643.7 3671.3
52978 352 102.5 2929.4 2934.8 56151 32.9 100.8 3530.0 3534.9
56071 34.6 102.5 3105.7 3105.9 56038 33.0 9841 4200.0 4284.6
56074 34.0 1021 34714 3477.0 56079 33.6 103.0 34414 3476.3
56080 35.0 102.9 2910.0 2925.6 56146 31.6 100.0 3393.5 335241
56081 34.7 103.3 2810.2 2789.7 56152 32.3 100.3 3893.9 3913.1
56082 34.6 103.5 2540.3 2632.0 56158 31.4 100.7 3250.0 3211.8
56084 34.1 103.2 2374.2 2599.2 56164 32.3 101.0 3284.8 3387.3
52836 36.3 0984 3189.0 3188.4 56171 32.9 101.7 327541 3271.2
52856 36.3 100.6 2835.0 2812.5 56172 31.9 102.2 2664.4 2843.7
52863 36.8 102.0 2480.0 2482.9 56173 32.8 102.5 34916 3491.0
52869 36.5 101.6 2667.5 2637.1 56182 32.7 103.6 28813 3055.1
52877 36.1 102.2 2834.7 2798.7 56184 314 103.2 1896.7 2114.5
529008 35.2 931 4612.2 4616.8 56185 321 103.0 2400.1 2471.8
52943 35.6 100.0 3323.2 3302.0 56257 30.0 100.3 3948.9 3955.5
52955 35.6 100.7 3120.0 3184.9 56357 29.1 100.3 3727.7 37704
52957 352 100.6 3148.2 3260.1 56374 301 102.0 2615.7 2733.4
52068 35.0 101.5 3662.8 3652.8 55228 32.5 80.1 4278.6 4313.6
52974 35.5 102.0 24914 2503.6 55248 321 84.4 44149 4745
56004 342 924 453341 45371 55299 31.5 9241 4507.0 4514.9
56016 33.9 95.6  4179.1 4184.8 55437 30.3 812 3900.0 4899.7
56018 32.9 0953 4066.4 4209.5 55493 30.5 911 4200.0 4281.2
56021 341 958  4175.0 4189.1 55593 290.9 0917 3804.0 3810.4
56029 33.0 97.0 3716.9 3729.7 55655 28.2 86.0 3810.0 4347.5
56033 34.9 098.2 4272.3 4274.0 56116 314 956 3873.1 3898.1
56034 33.8 9741 4415.4 4429.1 56128 312 96.6 3810.0 3825.9
56043 34.5 100.2 3719.0 3716.6 56223 30.8 958 3640.0 3778.2
56045 34.0 99.9  4050.0 4029.0 56434 28.6 97.5 2327.6 2793.7
56046 33.8 99.7 39675 3985.4 56444 28.5 98.9 3319.0 3221.5
56065 34.7 101.6 3500.0 3513.9 56533 27.8 098.7 1583.3 1552.4
56067 33.4 1015 3628.5 3639.8 56543 27.8 99.7 3276.7 3277.8

Table 5.2 - Description of the 62 in situ stations described in Sect. 5.2.1. Their number, latitude, longitude, and
elevation are listed, along with a comparison to the elevation of the nearest HMASR grid point.
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Appendix B : Land-atmosphere feedback

Figure 5.15 - Same as Fig. 5.14 but for NYo7 LR simulation values. =
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Figure 5.16 - Same as Fig. 5.14 but for relative differences (LA22 - NYo7)/NYo7. =
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Appendix C: Near-surface air temperature bias in LR simulations

Figure 5.17 - Same as Fig. 5.11 but for the near-surface air temperature with respect to CRU TS version 4.00.). =
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Code availability

All scripts to produce the figures and results are available at: https: //github.com/mickaellalande/
PhD/tree/master/SCF_parameterizations. We use Python version 3.8.5 and xarray version 0.16.0
to manipulate netCDF files (Hoyer and Hamman, 2017; Hoyer et al., 2020). Interpolations are per-
formed using xESMF version 0.3.0 (https://doi.org/10.5281/zenodo. 1134365). For statistical pur-
poses, Scipy version 1.5.2 is used (Virtanen et al., 2020). All graphics are made using Proplot version
0.6.4 based on Matplotlib version 3.2.2 and Cartopy version 0.18.0. The Taylor diagrams were made
thanks to the Python implementation of Yannick Copin (https://gist.github.com/ycopin/3342888
version 2018-12-06 11 :43 :41 ycopin). For machine learning purposes, TensorFlow Core v2.7.0 is used
(Developers, 2021).

Data availability

The High Mountain Asia UCLA Daily Snow Reanalysis, Version 1 is available at https://doi.org/
10.5067 /HNAUGJQXSCVU (date accessed : 18 October 2021; Liu et al., 2021b). The observational snow
depth dataset of the Tibetan Plateau (Version 1.0) (1961-2013) is available at
https://doi.org/10.11888/Snow. tpdc.270558 (date accessed : 1 June 2021; National Meteorolo-
gical Information Center., 2018). The Snow CCI datasets were download at http://dx.doi.org/10.
5285/8847a05eedab46a29da58b42bdf2a87c (date accessed : 16 May 2022 Nagler etal., 2022)and http:
[/dx.doi.org/10.5285/3f034f4a08854eb59d58e1fa92d207b6 (date accessed : 16 May 2022; Nae-
geli et al., 2022). CRU TS (Climatic Research Unit gridded Time Series) version 4.00 is available at
http://doi.org/10/gbr3nj (University of East Anglia Climatic Research Unit et al., 2017).
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Annexe : Implémentation des nouvelles paramétrisations de SCF
dans ORCHIDEE

Tout le travail dimplémentation est disponible ici: https://github.com/mickaellalande/SCA_
parameterization (consulté le 20/12/2022) sous différentes branches GitHub détaillées ci-dessous.
Plus d'informations sur le calcul de I'albédo et de la fraction de neige dans ORCHIDEE sont disponibles
ici:https://orchidas.l1sce.ipsl.fr/dev/albedo/ (consultéle 20/12/2022). La configuration utilisée
est LMDZOR_v6.1.11 (révision 4914) qui comprend la composante de surface ORCHIDEE v2.0 (révision
6592; Cheruy et al., 2020) couplée a la composante atmosphérique LMDZ6A (révision 3643; Hourdin
et al., 2020) du modéle de I'lPSL (Boucher et al., 2020).

Ecart-type de la topographie

Un travail préliminaire a consisté a récupérer I'écart-type de la topographie depuis LMDZ dans
le fichier grid_noro_m.Fgo. L'écart-type de la topographie est déja calculé pour la paramétrisation de
Lott and Miller (1997), cependant il est moyenné sur g points de grille. J'ai donc rajouté une nouvelle
variable zstd_not filtered afin de sauvegarder sa valeur avant I'application du filtre MVAg. Toutes ces
modifications ont été effectuées dans ma branche GitHub Imdz-zstd-to-condveg dans 'objectif d'ame-
ner cette variable dans le fichier condveg.Fgo d'ORCHIDEE ou est calculé la fraction de couverture de
neige (Fig. 5.19). Toutes les étapes de mon travail sont détaillées dans ce Google Doc : https://docs.
google.com/document/d/1gK69TtH3feRFu4q0OMjmuouC8xG6Gcth6Qe9cbeY5vIM/edit?usp=sharing
(consulté le 29/12/2022). Le cas ol ORCHIDEE est utilisé offline, n'a pas été traité 8. La Fig. 5.18 repré-
sente la topographie et I'écart-type de la topographie sur la région HMA avec et sans application du
filtre MVAg.

Figure 5.18 - Topographie (1ére ligne) et écart-type de la topographie (2€me ligne) sur la région HMA avec (gauche)
et sans (droite) application du filtre MVAg. Ces variables ont été générées a partir du fichier de topographie GM-
TED2010 a 0,0625° de résolution par le fichier grid_noro_m.fgo du modéle LMDZOR a la résolution LR. =

8. A terme, l'écart-type de la topographie devrait étre traité par ORCHIDEE directement afin de conserver lindépendance
des modeles LMDZ et ORCHIDEE.
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https://github.com/mickaellalande/SCA_parameterization/blob/lmdz-zstd-to-condveg/modipsl/modeles/ORCHIDEE/src_sechiba/condveg.f90
https://docs.google.com/document/d/1gK69TtH3feRFu4q0MjmuouC8xG6Gcth6Qe9cbeY5vIM/edit?usp=sharing
https://docs.google.com/document/d/1gK69TtH3feRFu4q0MjmuouC8xG6Gcth6Qe9cbeY5vIM/edit?usp=sharing
https://github.com/mickaellalande/PhD/blob/master/Jean-Zay/SCA_parameterization/ELC-144x142x79-GMTED-STD/ELC-144x142x79-GMTED-STD.ipynb

Figure 5.19 - Schéma représentant la structure du code LMDZ (en bleu) et ORCHIDEE (en vert) entre le fichier
condveg.fgo ou est calculé la fraction du couvert neigeux, et la lecture de I'écart-type de la topographie par le
fichier phyetato.fgo de LMDZ (initialement calculé grid_noro_m.fgo lors de la création de I'état initial).

Implémentation des paramétrisations

Seule la fraction de la couverture de neige fracspow, veg @ €t€ modifiée, car LMDZOR _v6.1.11 ne consi-
dére aucun point « nobio » 9 sur les surfaces continentales (a I'exception des grandes calottes de glace
comme l'Antarctique et de le Groenland) ™.

Les paramétrisations NYo7, LA22 et Ro1ont été implémentées dans la SUBROUTINE condveg frac_snow
de la branche Ro1™M. Celles-ci sont codées respectivement aux lignes 877-878 (LMDZOR-STD-NYo07),
880-881 (LMDZOR-STD-LA22) et 889-896 (LMDZOR-STD-Ro1). D'autres versions sont disponibles et ont
servi de tests non présentés dans ce manuscrit.

La paramétrisation SL12 a été implémentée dans la branche SL12. D'autres versions tests sont éga-
lement disponibles en commentaire. La version implémentée dans CTSM (Community Terrestrial Sys-
tems Model) de la paramétrisation de Swenson and Lawrence (2012) est disponible ici : SnowCoverFrac-
tionSwensonLawrence2012Mod.F9o (consulté le 20/12/2022).

Le comportement des paramétrisations NYo7, Ro1 et SL12 est décrit plus en détail dans les note-
books suivants :

9. Correspondant aux zones de glaciers, lacs, etc.

10. Un nouveau fichier land-ice a récemment été produit par Etienne Vignon et pourrait étre utilisé dans les nouvelles versions
du modéle. Se pose alors la question si la couverture de neige devrait étre calculée de maniére séparée pour les zones englacées
ou non (comme cela est codé dans la version actuelle dORCHIDEE).

11. Seules les formulations utilisant I'option explicitsnow ont été modifiées (correspondant a l'utilisation du nouveau modele
de neige a 3 couches d'ORCHIDEE décrit dans la Sect. 4.1.3).
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https://github.com/mickaellalande/SCA_parameterization/blob/R01/modipsl/modeles/ORCHIDEE/src_sechiba/condveg.f90#L846
https://github.com/mickaellalande/SCA_parameterization/blob/SL12/modipsl/modeles/ORCHIDEE/src_sechiba/condveg.f90#L912
https://github.com/ESCOMP/CTSM/blob/master/src/biogeophys/SnowCoverFractionSwensonLawrence2012Mod.F90
https://github.com/ESCOMP/CTSM/blob/master/src/biogeophys/SnowCoverFractionSwensonLawrence2012Mod.F90

— Niu2007.ipynb (consulté le 29/12/2022),
— Roesch2o01.ipynb (consulté le 29/12/2022),
— Swenson2012.ipynb (consulté le 29/12/2022).

La paramétrisation DNN n'a pas été implémentée dans ORCHIDEE. Un interfacage Python / Fortran
pourrait aider a cet effort (ex., McGibbon et al., 2021).
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Chapitre

Perspectives et conclusion générale

« Chaque demi-degré supplémentaire compte pour le climat [...] il est encore temps d'agir. »
Valérie Masson-Delmotte

6.1 Résumé des objectifs et principaux résultats

Etudier les changements climatiques dans les Hautes Montagnes d’Asie (HMA) n'est pas une tache
évidente, notamment a cause du manque de données d’'observations dans cette région, mais aussi du
fait de la difficulté a simuler le climat dans cette zone de topographie complexe. Pourtant, il est crucial
de comprendre comment varie le climat en HMA, notamment car ses glaciers et son couvert nei-
geux constituent une ressource en eau pour pres de 1,4 milliard d’habitants (Immerzeel and Bierkens,
2012). Outre son impact sur la cryospheére, le changement climatique en HMA intensifie également la
désertification, le cycle hydrologique, et a des conséquences sur I'agriculture, 'approvisionnement en
eau potable et la production hydroélectrique, entre autres. Par ailleurs, certains glaciers de cette ré-
gion ont également une valeur culturelle inscrite au patrimoine mondial de 'UNESCO (Bosson et al.,
2019).

Les sections ci-dessous rappellent les deux principaux objectifs de cette these, ainsi que les princi-
paux résultats associés. La Section 6.2 présente ensuite plusieurs pistes d'améliorations susceptibles
d'étre implémentées dans les modeles LMDZ et ORCHIDEE dans l'objectif de mieux représenter la cou-
verture de neige dans la région HMA, ainsi que le climat des régions montagneuses de maniére plus
générale.

6.1.1 Objectif 1: Etudier la couverture de neige en HMA et évaluer son évolu-
tion future a l'aide de modeéles climatiques

Le premier objectif de cette thése a été de décrire les changements climatiques passés et leurs
projections futures simulées avec les modeéles de circulation générale (GCMs) ayant participé a I'exer-
cice du projet d'intercomparaison des modeles couplés (CMIP6; Eyring et al., 2016, Chap. 3). Cette
étude a concerné trois variables principales simulées par 26 GCMs : la température de l'air proche
de la surface, I'étendue de la couverture neigeuse et les précipitations. L'évaluation de ces modéles
sur la période historique 1979-2014 montre que la plupart des modeles ont un biais froid qui atteint
en moyenne annuelle -1,9 [-8,2 a 2,9] °C (intervalle de confiance de 9o %) par rapport aux données
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d'observations du Climate Research Unit (CRU). Ce biais de température est associé a une surestima-
tion de la couverture neigeuse qui atteint en moyenne 12 [-13 a 43] % correspondant a un biais relatif
de 52 [-53 a 183] % par rapport aux données satellitaires NOAA CDR. Les modeéles surestiment les
taux annuels de précipitations de 1,5 [0,3 & 2,9] mm j~! correspondant & un biais relatif de 143 [31a
281] % par rapport a APHRODITE. Néanmoins, ce dernier biais est probablement expliqué en partie
par les incertitudes liées aux mesures des précipitations, notamment au probléme de sous-captation
de la neige par les pluviometres. Pour la plupart des modéles, le biais froid de surface est associé
a une surestimation de I'étendue de la couverture neigeuse. Ce constat n'est cependant pas vérifié
pour tous les modéles, ce qui suggére que d'autres processus peuvent étre a I'origine de ces biais.
Nous avons démontré que le réalisme des tendances simulées par les modéles n'était pas nécessai-
rement dépendant de 'amplitude de leurs biais. Ce constat invalide la possibilité de discréditer les
modeles simplement en fonction de leurs biais. Nous avons ensuite exploré le comportement des 10
GCMs disponibles™ dans les projections climatiques jusqu’en 2100 en fonction de différents scénarios
de développements socio-économiques partagés (SSPs; O'Neill et al., 2016). Le réchauffement annuel
médian simulé en HMA sur la période 2081-2100 par rapport a 1995-2014 varie de 1,9 [1,2a 2,71 °Ca 6,5
[4,9 a 9,0] °C en fonction des scénarios de basses (SSP1-2,6) ou hautes (SSP5-8,5) émissions de GES
respectivement. Ce réchauffement général est associé a une diminution de I'étendue médiane rela-
tive de la couverture neigeuse de -9,4 [-16,4 a -5,0] % a -32,2 [-49,1 a -25,0] % et a une augmentation
médiane relative des précipitations de 8,5 [4,8 a 18,2] % a 24,9 [14.4 a 48,1 % d'ici la fin du siecle dans
ces scénarios respectifs. Le réchauffement est 11 % plus élevé en HMA par rapport aux autres surfaces
continentales de I'hémisphére Nord, a I'exclusion de la zone Arctique.

Ce travail s'inscrit dans un effort collectif international de recherche sur le climat de la région
HMA, avec des questions cruciales tant au niveau scientifique que socio-environnemental et poli-
tique.

6.1.2 Objectif 2 : Améliorer la représentation de la couverture de neige dans
les modéles de climat au niveau des régions montagneuses

Le deuxiéme objectif de cette these a été d'améliorer la représentation de la couverture de neige
dans les GCMs, et plus particulierement dans le modéle couplé LMDZ/ORCHIDEE (LMDZORG6A) de
I'lPSL, dans le but final de réduire les biais de surface en HMA ainsi que dans l'ensemble des régions
montagneuses de la planéte (Chap. 5). Cing paramétrisations de la fraction de la couverture de neige
(SCF) ont été testées, calibrées et validées a partir d'une réanalyse de neige (HMASR), avec une at-
tention particuliére a la dépendance de la SCF a la topographie sous-maille. La variabilité de la SCF
en fonction de la hauteur de neige (SD) différe fortement entre les zones plates et les régions mon-
tagneuses. Pour cette raison, les paramétrisations qui ne tiennent pas compte de la variabilité sous-
maille de la topographie surestiment fortement la SCF dans les régions montagneuses. L'évolution de
la SCF en fonction de la SD suit une hystérésis qui refléte I'nétérogénéité spatiale de la SCF lors de la
fonte de la neige, tandis que celle-ci se répartit de maniére plus homogéne lors des périodes d'accu-
mulation. Les paramétrisations qui ne représentent pas cette hystérésis ne permettent pas de simuler
correctement 'évolution du manteau neigeux. L'application de ces paramétrisations dans le modéle
global LMDZOR6A montre des résultats spatialement contrastés car la valeur ajoutée de la prise en
compte de la topographie sous-maille est parfois masquée par d'autres biais du modéle. Néanmoins,
dans les expériences tenant compte de la variabilité sous-maille de la topographie, les biais simulés
de SCF sur les régions montagneuses sont réduits en moyenne entre 5 et 10 % (notamment en hi-

1. Aumoment ou nous avons effectué cette étude.
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ver). Cependant, une surestimation de SCF persiste dans la région HMA, ainsi qu'une sous-estimation
dans d'autres régions montagneuses (ex., dans les Rocheuses). La réduction des biais simulés de cou-
verture de neige grace a la prise en compte de la variabilité sous-maille de la topographie permet
également de réduire les biais froids annuels moyens simulés dans LMDZORG6A de -1.8 °C a environ
-1°C en HMA. Calibrer les paramétrisations de SCF avec d'autres de jeux de données incluant davan-
tage de régions plus étendues permettrait d'améliorer leur capacité a simuler la couverture de neige
a I'échelle globale. L'évaluation des paramétrisations de SCF dans les GCMs reste délicate car elle fait
intervenir de multiples rétroactions entre la SCF et d’autres variables qui présentent souvent elles-
mémes des biais, comme notamment les précipitations neigeuses et I'épaisseur du manteau neigeux.
Le manque d'observations de qualité dans les régions montagneuses constitue actuellement une li-
mite majeure a I'évaluation des paramétrisations de SCF. Par ailleurs, le développement de meilleures
paramétrisations de SCF va de pair avec le développement d'une meilleure représentation des proces-
sus physiques sous-mailles qui sont particulierement cruciaux au niveau des régions montagneuses.
L'apprentissage automatique pourrait aider a développer les paramétrisations de SCF, notamment en
testant leur dépendance a d'autres variables et paramétres.

Le développement de nouveaux produits satellitaires devrait particulierement aider a cet effort :
le projet SnowEX de la NASA, vise a développer de nouveaux capteurs, satellites et méthodes pour
permettre I'observation globale et combinée de hauteur de neige, de SWE et de densité de neige. Le
projet européen Snow CCl a aussi pour objectif d'estimer la SWE a I'échelle globale en combinant des
observations de SCF et des données de réanalyses.

6.2 Perspectives : suggestion de processus a implémenter dans
LMDZ et ORCHIDEE

Avoir une bonne représentation de la couverture de neige dans les modéles repose en partie sur
la paramétrisation de SCF utilisée mais également sur leur capacité a simuler correctement les gran-
deurs physiques qui y sont associées telles que les précipitations neigeuses, I'évolution du manteau
neigeux et de son albédo, entre autres. Ci-dessous sont présentées plusieurs paramétrisations qui
abordent ces différents points. Les Sections 6.2.1 et 6.2.2 décrivent des paramétrisations visant a amé-
liorer la représentation de l'albédo de la neige. La Section 6.2.3 discute de l'influence de la trainée
orographique générée par le relief sous-maille de petite échelle. Les Sections 6.2.4 et 6.2.5 décrivent
des méthodes visant a améliorer la représentation du bilan d'énergie de surface intra-maille que ce
soit pour différents types de surfaces ou pour différentes tranches d'altitudes. L'interaction entre le
manteau neigeux et les zones de forét est abordée dans la Sect. 6.2.6.

6.2.1 Albédo des fines couches de neige

Du fait de la longueur de pénétration du rayonnement dans le manteau neigeux, l'albédo de la
neige dépend en partie de l'albédo de la surface sous-jacente, tout du moins sur une certaine épais-
seur de I'ordre de quelques dizaines de centimétres. Or, la plupart des modeéles de surface actuels ne
prennent pas en compte cet effet, entrainant une surestimation de l'albédo pour les fines couches de
neige. Wang et al. (2020b) montrent que I'épaisseur de neige a l'intérieur du TP dans les réanalyses
est presque un ordre de grandeur supérieur a celle observée du fait de la non prise en compte de
cet effet, un biais qui est généralement exacerbé avec une surestimation des précipitations neigeuses
dans cette région au climat sec. En effet, I'épaisseur de neige sur le TP dépasse rarement quelques
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centimetres, et l'albédo de la neige fraiche est frequemment inférieur a 0,4. Ces faibles valeurs d'al-
bédo contrastent avec les fortes valeurs utilisées dans les schémas de neige existants des modeles de
surface terrestre (généralement autour de 0.8 ou 0.9).

L'albédo de la neige dans ORCHIDEE est paramétré pour chaque type de végétation avec deux
coefficients : I'albédo de la neige ancienne (albsyow,aged). décrivant la valeur minimale de l'albédo de
la neige ancienne impure, et le taux de décroissance de l'albédo de la neige (albsnow,dec), utilisé pour
calculer l'albédo de la neige en fonction de son age simulé (agesnow; EQ. 6.1).

a8€snow
albsnow = albsnow,aged + albsnow,dec eXpl—7——7—" ) (6.1)
testsnow

oU fcstgnow €St la constante de temps de la décroissance de l'albédo de la neige.

Deux parametres supplémentaires sont utilisés pour contrdler I'évolution de I'age de la neige : la
période maximale de vieillissement de la neige (agesnow,max) €t la constante de temps de transforma-
tion de la neige (transsnow), toutes deux utilisées pour calculer I'age de la neige a chaque pas de temps
des simulations du modele selon I'Eq. 6.2.

agesnow,i+1 = [“gesnow,i + (1 - M) : dt] -exp(—m), (6.2)

a8 €snow,max transsnow

oU precipsnow €St la teneur en précipitations neigeuses tombées pendant l'intervalle de temps
dt.

La paramétrisation actuelle dORCHIDEE ne prend pas en compte I'épaisseur de neige dans son
calcul d'albédo?, ce qui pourrait expliquer en partie la surestimation de couverture de neige simulée
sur le TP (ex., Fig. 5.11). Le schéma présenté ci-dessous par Wang et al. (2020b) pourrait étre une piste
d'amélioration pour mieux représenter I'albédo dans ORCHIDEE.

Wang et al. (2020b) proposent un nouveau schéma d'albédo prenant en compte la hauteur de neige
permettant de réduire la valeur de I'albédo pour les fines couches de neige (Fig. 6.1). Leur schéma est
une version simplifiée du modéle Snow and Ice Aerosol Radiation (SNICAR). Le schéma décompose
I'albédo en deux termes qui décrivent les contributions de l'albédo de la neige et du sol sous-jacent
en fonction de I'épaisseur du manteau neigeux (Eg. 6.3).

albfresh,snow = albeo X (1 - e_Zkz) +albground X (e_Zkz) (6.3)

oU albgresh,snow €St 'albédo de la neige fraiche, z est la hauteur de neige 3 en cm, k est le coefficient
d'extinction (cm~!) qui décrit la capacité d’absorption et de diffusion du manteau neigeux, et alb,, se-
rait 'albédo de la neige fraiche siI'on considérait une hauteur infinie de neige (i.e., sans influence de la
surface sous-jacente). alb,, et le coefficient d'extinction k dépendent de la taille des grains de neige et
sont paramétrés sur la base des valeurs d'albédo simulées par SNICAR de la maniére suivante :

alby, = ax1In(Dspow ) + b, (6.4)

k=cx D;inow' (6.5)

2. Voir https://orchidas.lsce.ipsl.fr/dev/albedo/ pour plus de détails (consulté le 07/12/2022).

3. La hauteur de neige est pour le moment considérée comme une valeur moyenne sur 'ensemble de la maille dans ORCHI-
DEE. Si celle-ci est prise en compte dans ce type de paramétrisation de I'albédo, il faudrait réfléchir a la cohérence de la hauteur
réelle de neige dans la fraction de maille couverte par de la neige.
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oU Dy, est la taille des grains de neige en mm. Les paramétres a, b, c et d sont les coefficients de
régression et sont ajustés par les simulations SNICAR (voir Wang et al. (2020b) Table 3).

Figure 6.1- Changement de I'albédo de la neige fraiche en fonction de I'épaisseur de neige et des différentes tailles
de grains, avec (a) le rayonnement direct et (b) le rayonnement diffus, simulé avec le modéle SNICAR (symboles)
et estimé par le nouveau schéma d'albédo de la neige fraiche (lignes) de Wang et al. (2020b).

D'autres schémas d’albédo qui décrivent une résolution spectrale de I'albédo pourraient étre consi-
dérés, comme par exemple ceux de Wiscombe and Warren (1980), Warren and Wiscombe (1980) ou
encore Kokhanovsky and Zege (2004). Ces schémas sont cependant plus gourmands en temps de
calcul.

6.2.2 Dépot d’'aérosols sur la neige

Le dépdt d'aérosols sur la neige n'est pas pris en compte dans la version actuelle dORCHIDEE
(version 2.0). Or, un nombre croissant d'études montre que l'impact radiatif des aérosols sur la neige
en HMA est non négligeable (Ménégoz et al., 2014; Wang et al., 2020a; Das et al., 2021; Usha et al., 2020;
Roychoudhury et al., 2022; Usha et al., 2022a,b). En effet, il y a des afflux de particules qui peuvent
atteindre les grands massifs montagneux de la région HMA, et ce jusque sur le TP; notamment des
poussiéres du désert du Taklamakan au Nord du TP et du carbone suie (en anglais black carbon ou BC)
par exemple résultant de l'activité industrielle au Sud du TP (ex., Dong et al., 2020; Li et al., 2020a; Sun
et al,, 2021; Hu et al., 2022; Li et al., 2021; Adhikari and Mejia, 2022; Cao and Chen, 2022; Roychoudhury
et al., 2022).

Usha et al. (2020) montrent par exemple que les dépots d'aérosols (poussiéres et BC) sur la neige
peut réduire I'albédo entre 0,2 et 0,3, et avoir un impact radiatif de plus 30 W m~2 localement au
printemps, pouvant causer une augmentation de température sur 'ensemble du TP de 1,33 + 1,2 °C
et une réduction de la couverture de neige de 7 + 11 % (plus de 20 % localement). Or, les biais les
plus importants de SCF simulés dans le modele de I'lPSL se situent dans des zones semblables aux
régions impactées par ce forcage radiatif induit par le dépdt d'aérosols sur la neige (ex., Figures 4.5
et 6.2). Inclure ce processus dans le schéma de neige du modéle ORCHIDEE pourrait donc réduire
les biais persistants de couverture de neige dans LMDZOR6A. Le schéma d'albédo de Warren and
Wiscombe (1980) prenant en compte les impuretés dans le couvert neigeux pourrait étre une piste a
explorer.

6.2.3 Trainée orographique de petite échelle

Le schéma de LMDZ qui simule la trainée orographique due a la topographie sous-maille est celui
de Lott and Miller (1997). Or, Beljaars et al. (2004) montrent que ce schéma n'est pas adapté au relief
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Figure 6.2 - Modification de I'albédo de la neige due au dépdt de (a) tous les aérosols par rapport a la neige pure,
(b) la poussiére uniquement par rapport a tous les aérosols, (c) le carbone suie (BC) uniquement par rapport
a tous les aérosols. L'effet radiatif de surface dd a I'assombrissement de la neige par (d) tous les aérosols par
rapport a la neige pure, (e) la poussiére uniquement par rapport a tous les aérosols et (f) le BC uniquement par
rapport a tous les aérosols. Figure de Usha et al. (2020).

sous-maille de petite échelle (i.e., inférieur a 5 km). Cette limitation pourrait expliquer en partie les biais
de précipitations simulés sur le TP dans LMDZ (ex., Fig. 4.177m-0). En effet, si les masses d'air traversant
la chafne himalayenne du Sud au Nord ne sont pas suffisamment « freinées » par les montagnes, des
flux d’'humidité excessifs sont susceptibles d'atteindre le TP (Fig. 6.3).

L'application de la nouvelle paramétrisation de la trainée orographique de Beljaars et al. (2004)
(adaptée au relief de petite échelle), dans le modeéle régional Weather Research and Forecasting (WRF)
permet une amélioration notable de la représentation des précipitations en HMA. Wang et al. (2020¢)
réalisent trois expériences WRF : WRFg a g km, WRF3 a 3 km et WRF3TOFD a 3 km en activant ou non
la paramétrisation de Beljaars et al. (2004) pour explorer les impacts de I'orographie méso-échelle
(> 3 km) et micro-échelle (< 3 km) sur le transport de vapeur d'eau et les précipitations en Himalaya
central. lls montrent que les biais relatifs de précipitations passent de 385 % dans l'expérience WRFg a
127 % dans l'expérience WRF3 (i.e., en prenant en compte la topographie méso-échelle), et diminuent
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Figure 6.3 - Schéma de l'influence de la complexité du terrain sur les processus de précipitations et de transport
de 'humidité. La ligne noire indique (a) le DEM ASTER, et (b) le terrain lissé par le modeéle. Dans (a) et (b), la fleche
bleu foncé a bleu clair indique le transport d’'humidité et la fleche rouge indique la trainée orographique. Figure
de Wang et al. (2020¢).

jusqu'a 87 %, en activant le schéma de Beljaars et al. (2004) (i.e., en prenant en compte la topographie
micro-échelle).

Cela indique que les impacts orographiques de méso et micro-échelle doivent étre pris en compte
dans les modéles de climat pour simuler de maniére réaliste les précipitations dans les régions de
topographie complexe. La trainée orographique a méso et micro-échelle permet de diminuer le flux
d’humidité atteignant le TP depuis les régions situées plus au Sud. En méme temps, ce freinage des
flux atmosphériques par les montagnes permet d'améliorer dans le modele a la fois la distribution
verticale du transport d’humidité et la distribution spatiale des précipitations (Fig. 6.4).

Figure 6.4 - Distribution des précipitations simulées dans trois expériences WRF, moyennées sur la région 88.5-
90.5° E. La hauteur du terrain provient de I'expérience WRF3TOFD, et les précipitations WRFg sont interpolées
sur les grilles de I'expérience WRF3TOFD. Figure de Wang et al. (2020c).

6.2.4 Bilan d’énergie de surface

Le schéma de surface d'ORCHIDEE permet de considérer différents types de surfaces au sein d'une
méme maille (ex., sol nu, différents types de végétations, cultures, etc.), qui ont chacune différentes
propriétés physiques (ex., albédo, longueur de rugosité, etc.). Néanmoins, toutes ces grandeurs sont
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ensuite moyennées pour calculer un seul bilan d'énergie de surface qui est ensuite utilisé en condi-
tion aux limites par le modele d’atmosphére. Or, les équations du bilan d'énergie de surface incluent
des processus fortement non linéaires, et plusieurs études ont mis en évidence l'importance d'effec-
tuer des bilans d'énergie séparés pour les fractions de maille en fonction de leur état de surface (ex.,
de Vrese et al., 2016; de Vrese and Hagemann, 2016). Swenson and Lawrence (2012) montrent en par-
ticulier I'importance de considérer un bilan d'énergie de surface séparé pour les zones couvertes et
non couvertes de neige. En effet, I'exposition directe des surfaces sans neige a 'atmosphére entraine
une plus grande perte de chaleur du sol en automne et un plus grand gain de chaleur au printemps.
L'effet net est de réduire les températures moyennes annuelles du sol jusqu'a 3 °C dans les régions
affectées par la neige.

L'impact des hétérogénéités de surface peut avoir des répercussions jusque dans la moyenne tro-
posphére. Quelques travaux ont évalué cette influence avec des configurations de modéles colteuses
en temps de calcul (ex., Molod et al., 2003, 2004) qui mériteraient aussi d'étre approfondies. Dans un
premier temps, il serait déja intéressant de tester le modéle LMDZOR avec un calcul du bilan d'énergie
séparé pour les différents types et conditions de surfaces, notamment pour les fractions de sol avec
et sans neige. La prise en compte de la topographie sous-maille dans le calcul du bilan d'énergie de
surface est également une piste a explorer (ex., Hao et al., 2021; Huang et al., 2022; Robledano et al.,
2022).

6.2.5 Bandes d’altitudes et couplage neige-glace

Une autre piste a explorer pour améliorer les modeéles au niveau des régions de montagne consiste
a discrétiser ses mailles de surface en sous-bandes d'altitudes différentes afin de décrire les interac-
tions de la surface avec 'atmosphere, notamment en fonction des gradients verticaux de température
et de précipitations, entre autres. Ces bandes d'altitude permettraient par exemple de restreindre les
fortes accumulations de neige aux régions les plus élevées sans affecter les zones plus basses.

A partir de la topographie sous-maille, le schéma de Walland and Simmonds (1996) permet de dé-
terminer la fraction de maille qui se trouve en-dessous de l'isotherme o °C, et ainsi de limiter le calcul
de la fonte a cette fraction. Avec des bandes d'altitude espacées de 100 m, cinq pentes et quatre orien-
tations différentes, le schéma de Younas et al. (2017) permet de résoudre l'influence du rayonnement
solaire sur la neige en zone de montagne. Dans leur modeéle, ils montrent que la prise en compte des
bandes d'altitude réduit le pic de SWE de 26 % par rapport a la version basée sur une seule altitude
moyenne par maille. Il y a donc un réel intérét a explorer cette piste dans les modéles ORCHIDEE
et LMDZ afin de mieux représenter I'évolution du manteau neigeux dans les régions montagneuses,
ainsi que de son impact sur I'hydrologie en aval.

La réanalyse S2M (SAFRAN-SURFEX/ISBA-Crocus-MEPRA) couvrant les Alpes francaises, les Pyré-
nées et la Corse (Vernay et al., 2022) propose une alternative plus complexe pour décrire le climat de
montagne a différentes altitudes, qui pourraient inspirer des développements dans ORCHIDEE. Cette
réanalyse est basée sur une discrétisation des régions de montagne en sous-massifs eux-mémes di-
visés en bandes d'altitude avec une résolution verticale de 300 m et chacune distribuée en huit orien-
tations (N, NE, E, SE, S, SW, W et NW) et deux pentes différentes (20 et 40°) pour chaque orientation
(Fig. 6.5).

Utiliser des schémas différenciés pour la couverture neigeuse et les glaciers continentaux permet-
trait aussi de gérer 'accumulation excessive de neige dans certains points de grille du modéle (ex.,
Sect. 4.3.3). La branche ORCHIDEE-ICE développée actuellement pour les grandes calottes de glace,
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Figure 6.5 - Illustration de la représentation idéale d'une zone de montagne réelle (massif des Grandes Rousses,
(a) sous forme de classes topographiques (b) dans la réanalyse S2M. Figure de Vernay et al. (2022).

pourrait étre transposée pour les régions de montagne dans le futur. La considération d'un modeéle
de glaciers continentaux (en paralléle de bandes d'altitudes sous-maille) pourrait a terme permettre
de simuler une dynamique glaciaire simplifiée 1D (i.e., fluage de la glace des plus hautes altitudes vers
les vallées), et ainsi représenter une hydrologie fluvio-glaciaire plus réaliste.

6.2.6 Evolution de la neige en zone de forét

De nombreuses études ont évalué I'impact des foréts sur 'accumulation et la fonte de la neige (ex.,
Golding and Swanson, 1978; Essery et al., 2003; Varhola et al., 2010; Lundquist et al., 2013). Ces études
montrent que les impacts des foréts sur 'accumulation et I'ablation de la neige dépendent de la struc-
ture de la végétation, du climat local, de la topographie et de l'orientation. Les foréts sont susceptibles
de limiter 'accumulation de neige en surface a cause de l'interception des précipitations solides par la
canopée et I'émission de rayonnement infrarouge des arbres. A l'inverse, les foréts peuvent augmen-
ter 'accumulation de neige en la protégeant du rayonnement solaire et des vents forts (Varhola et al.,
2010).

Le couplage neige-forét n'est pas pris en compte dans ORCHIDEE, cela pourrait donc étre une piste
asuivre pour améliorer lareprésentation de la couverture de neige au-dela des régions montagneuses
(ex., Roesch et al., 2001). Les produits d’observations satellites Snow CCl fournissent une fraction de
neige visible depuis le haut de la canopée et au sol4, et pourraient ainsi étre utilisés pour valider ce
type de schémas (en plus d'observations locales de terrain pour valider ces dernieres).

6.2.7 Autres

J'ai présenté ici les quelques paramétrisations qui me paraissent les plus pertinentes a représenter
vis-a-vis de la couverture de neige. Bien d'autres paramétrisations pourraient étre imaginées pour
mieux représenter la physique des régions montagneuses (ex., Jiang et al., 2022; Zhou et al., 2022). De
maniére plus générale, De Wekker and Kossmann (2015) et Serafin et al. (2020) exposent le manque

4. http://snow-cci.enveo.at/, consulté le 12/12/2022.
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de contraintes pour les processus dans la couche limite au-dessus de terrains complexes, en plus
de l'applicabilité limitée de la théorie de la turbulence existante avec la violation fréquente de ses
hypothéses de base (par exemple, la stationnarité et l'isotropie de la turbulence a petite échelle) au-
dessus des zones montagneuses. D'autres travaux théoriques et d'observations sont donc nécessaires
pour continuer d'améliorer les paramétrisations des modéles dans ces régions.

6.3 Conclusion générale

Cette thése aura permis de mettre en évidence les biais inhérents aux modéles de climat, qui se
perpétuent de génération en génération, mais s'améliorent aussi petit a petit. Le climat de la région
HMA, du fait de sa topographie particulierement complexe, est une zone difficile a modéliser pour
les GCMs. Pourtant ce sont ces caractéristiques hors normes, héritées d'il y a prés de 50 Ma de la
collision du continent Indien avec I'Asie responsable du soulévement des plus hautes montagnes du
monde, qui ont influencé les moussons asiatiques, la biodiversité, ainsi que le climat local et global (ex.,
Westerweel et al., 2019). Son influence importante sur le climat, ainsi que sa grande vulnérabilité face
aux changements climatiques, font de cette région une zone particulierement importante a étudier,
observer et simuler dans les GCMs.

Il'y a aujourd’hui des institutions, telles que I''CIMOD (International Centre for Integrated Mountain
Development), qui permettent de mieux coordonner les études en HMA, ainsi que des plateformes
comme le TPDC (National Tibetan Plateau Data Center) qui rendent accessibles un grand nombre de
jeux de données sur cette région. Toutes ces initiatives sont essentielles pour mieux documenter, ob-
server et simuler les changements se produisant en HMA. Des projets tels que le programme d'adapta-
tion au changement climatique de I'Himalaya (HICAP) visent justement a comprendre le changement
climatique et son impact sur les populations de la région, et a fournir des options et des solutions
d'adaptation aux décideurs politiques, aux chercheurs et aux communautés locales (Shrestha et al.,
2015).

La publication de 'ouvrage phare du Hindu Kush Himalayan Monitoring and Assessment Programme’s
(HIMAP) : The Hindu Kush Himalaya Assessment : Mountains, Climate Change, Sustainability and People
(Wester et al., 2019) est également une étape importante dans un processus plus large qui vise a ras-
sembler les chercheurs, les décideurs et le public pour mieux gérer cette région afin que les femmes,
les hommes et les enfants puissent jouir d'un meilleur bien-&tre dans un environnement montagneux
sain. Toutes ces initiatives donnent espoir a travers la prise de conscience sur les changements se
produisant dans cette région du monde, afin de mieux les prendre en compte autant pour s'y adapter
que pour interpeller sur la nécessité de réduire notre empreinte sur I'environnement.

Sur le plan personnel, cette thése m'aura immergé dans le monde de la modélisation climatique et
mis au pied du mur devant la difficulté d'obtenir des observations de qualité en région de montagne,
et en particulier en HMA, limitant nos connaissances et rendant I'évaluation et le développement des
modéles de climat délicats dans ces régions du monde.

Ces 3 ans sont passés a une telle vitesse, que jai I'impression que cela fait a peine quelques se-
maines que je me suis installé a ce bureau et pourtant plus de 3 ans se sont bien écoulés. Ces 3 années
ont été les plus passionnantes, intéressantes et stimulantes de ma vie dont j'en garderai un souvenir
inoubliable, et ce en grande partie grace a mes encadrants de thése qui ont été incroyables tout au
long de ce parcours. La fin de cette these, est une fin de quelque chose, mais également le début
d'un long chemin... j'ai 'impression de n'avoir fait qu'une fraction de ce que j'aurai aimé faire au cours

212



de ces 3 années. Malgré tout, du premier au dernier jour, j'aurai conservé cette passion de toujours
vouloir en apprendre davantage et cette thése m'a conforté dans cette volonté de vouloir continuer
dans ce monde extraordinaire qu'est la recherche! C'est une source inépuisable de découvertes afin
de repousser les limites de la connaissance... et méme si 'on découvre aussi 'ampleur du travail qui
reste a faire, les bases que nous posons aujourd’hui seront utiles pour les prochaines générations,
tout comme les précédentes générations ont construit les bases sur lesquelles nous nous appuyons
aujourd’hui. Individuellement, ce ne sont que des petites pierres que nous apportons a I'édifice, mais
chacune de ces pierres mises bout a bout permettent de construire ce qui avant étaient des cathé-
drales au sens propre, et qui aujourd’hui s'assimilent a des cathédrales de la connaissance...

« Chacun de nous a sa propre montagne a gravir. »
Mike Horn
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Glossaire

Accord de Paris L'accord de Paris est un traité international sur le réchauffement climatique adopté en 2015.
Il concerne I'atténuation et I'adaptation au changement climatique ainsi que leur financement. L'objectif
principal de I'Accord de Paris est de maintenir 'augmentation de la température moyenne mondiale au
cours de ce siécle aussi prés que possible de 1,5 °C au-dessus des niveaux préindustriels.

Adiabatique En thermodynamique, un processus adiabatique est une transformation effectuée sans qu'aucun
transfert thermique n'intervienne entre le systeme étudié et son environnement, c'est-a-dire sans échange
de chaleur entre les deux milieux.

ADW L'une des méthodes les plus couramment utilisées pour interpoler des observations irréguliéres sur une
grille réguliere est la pondération par la distance angulaire (en anglais angular-distance weighting ou ADW).
Cette méthode a initialement été développée par Shepard (Shepard, 1968, 1984; Willmott et al., 1985).

Aérosol Les aérosols désignent des particules fines en suspension dans l'air, solides (poussieres) ou liquides
(embruns), de nature organique (suie) ou minérale (roche érodée). La grande majorité d'entre elles sont
d'origine naturelle (éruptions volcaniques, tempétes de sable, etc.) mais elles peuvent également résul-
ter des activités humaines (aérosols primaires) ou de transformations physico-chimiques dans I'atmo-
sphére (aérosols secondaires). Les aérosols liés aux activités humaines sont responsables d'un refroi-
dissement du climat qui a partiellement masqué le réchauffement di a 'augmentation des gaz a effet
de serre d'origine anthropique. Pour en savoir plus : https://www.climat-en-questions.fr/reponse/

mecanismes-devolution/aerosols-climat-par-olivier-boucher (consulté le 15/12/2022).

AMIP Le Atmospheric Model Intercomparison Project (AMIP) est un protocole expérimental standard pour les mo-
déles de circulation générale de I'atmosphére (AGCM). L'expérience AMIP consiste a forcer un AGCM par les
températures de surface de la mer et de la banquise observées de 1979 a aujourd’hui. Cette configuration
de modeéle permet aux scientifiques de se concentrer sur le modéle atmosphérique sans la complexité
supplémentaire des rétroactions océan-atmosphere dans le systeme climatique (Gates et al., 1999). Elle
n'est pas destinée a étre utilisée pour la prévision du changement climatique, une activité qui nécessite un
modele couplé atmosphére-océan (voir CMIP).

Antropique Relatif a 'activité humaine; i.e., qualifie tout élément provoqué directement ou indirectement par
I'action de lhomme (ex., érosion des sols, pollution par les pesticides des sols, relief des digues, etc.).

APHRODITE Le projet APHRODITE (Asian Precipitation-Highly-Resolved Observational Data Integration Towards Eva-
luation of Water Resources) développe des jeux de données de pointe sur les précipitations quotidiennes
avec des grilles a haute résolution pour I'Asie. Les jeux de données sont créés principalement a partir de
données obtenues par un réseau d'observation de pluviometres (Yatagai et al., 2009, 2012).

Assimilation de données L'assimilation de données est une procédure qui vise a estimer des parametres ou
des variables d'un modéle en combinant de facon optimale des valeurs a priori et des observations, tout
en prenant en compte notre connaissance sur l'incertitude de ces informations.

AVHRR L'instrument dimagerie polyvalent AVHRR (Advanced Very High Resolution Radiometer) est utilisé pour la
surveillance globale de la couverture nuageuse, de la température de surface de la mer, de la glace, de la
neige et des caractéristiques de la couverture végétale. AVHRR fournit des images mondiales deux fois par
jour, a une résolution de 1 km (au nadir), dans les bandes visibles et infrarouges du spectre électromagné-
tique.

Bilan d’énergie de surface Le bilan énergétique de surface décrit la répartition des flux d'énergie vers et depuis
la surface. Le bilan local détermine la température de surface de la Terre et I'échange d'énergie associé
entre la surface et 'atmosphére d’'une part, et entre la surface et les couches souterraines (qu'il s'agisse
de sol, de roche, d'eau, de neige ou de glace) d'autre part. Lorsque la surface est constituée de neige ou
de glace, le bilan énergétique de surface détermine également la quantité d'énergie disponible pour la
sublimation et la fonte/le gel.

CCNUCC Le secrétariat de la Convention-Cadre des Nations Unies sur les Changements Climatiques (CCNUCC)
est |'entité de I'Organisation des Nations Unies (ONU) chargée de soutenir la réponse mondiale a la menace

215


https://www.climat-en-questions.fr/reponse/mecanismes-devolution/aerosols-climat-par-olivier-boucher
https://www.climat-en-questions.fr/reponse/mecanismes-devolution/aerosols-climat-par-olivier-boucher

du changement climatique. La Convention a une adhésion quasi universelle (198 Parties) et est le traité
parent de I'Accord de Paris de 2015, ainsi que du protocole de Kyoto de 1997. Le secrétariat a été créé en
1992 lorsque les pays ont adopté la CCNUCC.

CDD Ladistance de décroissance de la corrélation (en anglais correlation decay distance ou CDD) peut étre définie,
par exemple, comme la distance a partir de laquelle la corrélation inter-stations d'une grandeur physique
(ex., température, précipitation, etc.) n'est plus significative au-dela d'un certain seuil (ex., New et al., 2000).

CDR Un enregistrement de données climatiques (en anglais Climate Data Record ou CDR) est « une série chro-
nologique de mesures d'une longueur, d'une cohérence et d'une continuité suffisantes pour déterminer la
variabilité du climat et le changement climatique » élaborée par la NOAA dans le contexte des enregistre-
ments satellitaires.

CHIRPS Climate Hazards Group InfraRed Precipitation with Station data (CHIRPS) est un ensemble de données plu-
viométriques quasi-mondiales sur plus de 35 ans. S'étendant sur 50°S-50°N (et toutes les longitudes) et
allant de 1981 a aujourd’hui, CHIRPS incorpore la climatologie CHPclim, I'imagerie satellitaire avec une ré-
solution de 0,05° et les données des stations in-situ pour créer des séries temporelles de précipitations
maillées pour I'analyse des tendances et la surveillance des sécheresses saisonniéres.

CMA L'Agence météorologique chinoise (en anglais China Meteorological Administration ou CMA) est I'agence gou-
vernementale de la République populaire de Chine qui s'occupe des services d'observations et de prévi-
sions météorologiques.

CMFD Le China Meteorological Forcing Dataset (CMFD) est le premier ensemble de données météorologiques a
haute résolution spatiale (0,1°) et temporelle (3 h) sur la période 1979-2008, développé spécifiquement pour
I'étude des processus de la surface terrestre en Chine (Yang and He, 2019).

CMIP Le projet d'intercomparaison des modéles couplés (en anglais Coupled model intercomparison project ou
CMIP) est un projet du programme mondial de recherche sur le climat (WCRP). Ce projet vise a réaliser des
simulations climatiques de facon coordonnée entre les différents groupes de recherche, permettant une
meilleure estimation et compréhension des différences entre les modeéles climatiques (voir Sect. 3.1.2 pour
plus de détails).

CO, Le dioxyde de carbone, également appelé « gaz carbonique » ou « anhydride carbonique », de formule mo-
léculaire CO,, est un gaz incolore, inerte et non toxique. Il se compose de deux atomes d'oxygene et d'un
atome de carbone. Le CO; se trouve a I'état naturel dans I'atmosphére. Il joue un réle primordial dans le
cycle du carbone sur Terre et subit en permanence des transferts entre les différents milieux. C'est I'un des
principaux gaz a effet de serre sur Terre.

COP La Conférence des Parties est instituée lors de 'adoption de la convention cadre des Nations Unies sur les
changements climatiques (CCNUCC) au sommet de la Terre tenue a Rio de Janeiro (Brésil) en 1992. Elle se
réunit chaque année pour faire le point sur I'application des engagements pris pour le climat, les précise
et négocie de nouveaux engagements.

Copernicus Copernicus est un programme de I'Union européenne qui collecte et restitue des données de qualité
et actualisées de maniére continue portant sur I'état de la Terre. Le programme, lancé en 1998, a permis de
mieux coordonner la collecte des données dispersée jusque-la entre différents projets et entités, d'accroitre
la couverture, d'améliorer la qualité et de diversifier les données de cette collecte en mettant en place des
moyens conséquents et enfin de faciliter la restitution aupres des utilisateurs (institutionnels, entreprises,
particuliers) a travers des services gratuits.

CRU L'unité derecherche climatique (en anglais Climatic Research Unit ou CRU) est une composante de l'université
d’East Anglia et I'une des principales institutions concernée par I'étude du changement climatique naturel
et humain.

Cryosphére La cryosphére désigne I'ensemble de I'eau présente a I'état solide sur la Terre. Elle inclut la neige,
les glaciers, les inlandsis (dont les grandes calottes de glace comme I'Antarctique et le Groenland), les ice-
bergs, la glace de mer (banquise), de lac et de riviére, et de fagon temporaire ou permanente les sols gelés
(pergélisol, selon les saisons) (voir Sect. 1.2 pour plus de détails).
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DECK Le protocole CMIP s'articule autour de plusieurs expériences communes appelées : DECK (pour Diagnostic,
Evaluation and Characterization of Klima en anglais) et des expériences dédiées a des questions spécifiques
(MIPs pour Model Intercomparison Projects en anglais). Le DECK comprend quatre expériences de base : (1)
une simulation historique des modéles atmosphériques seuls forcés par des températures de surface de
I'océan et la glace de mer observées sur la période ~1979-2014 (AMIP), (2) une simulation de contrdle pré-
industriel (piControl), (3) une simulation considérant un quadruplement abrupt du niveau de CO, (abrupt-
4xC02), et (4) une simulation basée sur une augmentation de 1% par an du CO; (1pctCO2). Les expériences
(2), (3) et (4) sont basées sur des modéles couplés océan-atmospheére. Voir Sect. 3.1.2 pour plus de détails.

DEM Un modele numérique de terrain (en anglais Digital Elevation Model ou DEM) est une représentation de
la topographie (altimétrie et/ou bathymétrie) d'une zone terrestre (ou d'une planéte tellurique) sous une
forme adaptée a son utilisation par un calculateur numérique (ordinateur).

Dynamique Ladynamique estune discipline de la mécanique classique qui étudie les corps en mouvement sous
I'influence des actions mécaniques qui leur sont appliquées.

Dynamique des fluides La dynamique des fluides, est I'étude des mouvements des fluides, qu'ils soient liquides
ou gazeux.

EBM Comme l'indique leur nom, les modeles de bilan énergétique (en anglais Energy balance models ou EBM)
estiment les changements du systeme climatique a partir d'une analyse du bilan énergétique de la Terre.
Dans leur forme la plus simple, ils n'incluent aucune dimension spatiale explicite et ne fournissent que des
valeurs moyennes globales pour les variables calculées. La base de ces EBMs a été introduite par BUDYKO
(1969) et Sellers (1969). Pour en savoir plus : http://www.climate.be/textbook/chapter3_node6.xml
(consulté le 15/12/2022).

ECMWF Le Centre Européen pour les prévisions météorologiques a moyen terme (en anglais European Centre for
Medium-Range Weather Forecasts ou ECMWEF) est a la fois un institut de recherche et un service opérationnel
24 heures sur 24 et 7 jours sur 7, produisant des prévisions météorologiques numériques mondiales et
d'autres données pour les Etats membres et coopérants et la communauté au sens large. Ils produisent,
en particulier, les réanalyses ERA-Interim (Dee et al., 2011) et ERA5 (Hersbach et al., 2020).

ECS La sensibilité climatique a I'équilibre (en anglais Equilibrium climate sensitivity ou ECS) est 'augmentation de
la température moyenne globale de l'air prés de la surface atteinte a I'équilibre aprés une augmentation du
forcage radiatif d’environ 3,8 W m~2, ce qui correspond & un doublement de la concentration atmosphé-
rique de CO, de 280 ppm (valeur définie comme le niveau préindustriel) a 560 ppm. Voir aussi « TCS ».

Effet de serre L'effet de serre est a l'origine un phénomeéne naturel : un certain nombre de gaz présents natu-
rellement dans 'atmosphére absorbent une partie de la chaleur émise par la Terre. Cependant, suite aux
activités humaines, la concentration de certains de ces gaz augmente (notamment le CO5), ce qui renforce
I'effet de serre naturel.

ENSO El Nifio — Oscillation australe (en anglais E/ Nifio — Southern Oscillation ou ENSO), est un phénomeéne cli-
matique et océanographique reliant le phénomeéne climatique El Nifio et I'oscillation australe de la pression
atmosphérique. Il a un lien important avec certains cycles écologiques, marins notamment, et continen-
taux, via les modifications de pluviométrie qu'il peut engendrer (voir aussi « variabilité interne »).

ENVISAT ENVISAT est un satellite d'observation de la Terre de I'Agence spatiale européenne lancé en 2002 dont
I'objectif est de mesurer de maniére continue a différentes échelles les principaux parameétres environne-
mentaux de la Terre relatifs a 'atmosphére, I'océan, les terres émergées et les glaces.

ERA-Interim ERA-Interim est une réanalyse atmosphérique globale produite par le Centre Européen pour les
prévisions météorologiques a moyen terme (ECMWF), couvrant la période de 1979 a 2019 avec une réso-
lution spatiale d’environ 8o km sur 60 niveaux verticaux depuis la surface jusqu'a 0,1 hPa (Dee et al., 2011).
Elle a été remplacée par la réanalyse ERAs.

ERA5 ERA5 est une réanalyse qui fournit des estimations horaires d'un grand nombre de variables climatiques
atmosphériques, terrestres et océaniques de 1959 a aujourd’hui. Les données couvrent la Terre sur une
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grille de 30 km et résolvent 'atmosphere en utilisant 137 niveaux depuis la surface jusqu’a une hauteur de
80 km (Hersbach et al., 2020). ERA5 remplace la réanalyse ERA-Interim.

ESA L'Agence Spatiale Européenne (en anglais European Space Agency ou ESA) est une agence spatiale intergou-
vernementale coordonnant les projets spatiaux menés en commun par 22 pays européens.

ESM Les modéles du systéeme Terre (en anglais Earth System Models ou ESMs) cherchent a simuler tous les as-
pects pertinents du systéme terrestre. lls incluent les processus physiques, chimiques et biologiques, et
vont donc bien au-dela de leurs prédécesseurs, les modeéles de circulation générale (en anglais General Cir-
culation Model ou GCM), qui ne représentaient que les processus physiques atmosphériques et océaniques.
Voir Sect. 3.1.1 pour plus de détails.

FCDR Un enregistrement fondamental de données climatiques (en anglais Fundamental Climate Data Record ou
FCDR) est un enregistrement a long terme de données calibrées et dont la qualité est contr6lée, congu
pour permettre la génération de produits homogeénes suffisamment précis et stables pour la surveillance
du climat (voir aussi « CDR »).

Forcage climatique Le terme de forcage climatique (ou forcage radiatif) désigne une perturbation d'origine ex-
térieure au systéme climatique qui impacte son bilan énergétique. Une telle perturbation peut étre asso-
ciée a des modifications du flux d’énergie solaire arrivant au sommet de I'atmosphére, a des variations de
la concentration atmosphérique d'espéces chimiques interagissant avec le transfert radiatif dans I'atmo-
sphére (par exemple les éruptions volcaniques). La perturbation conduit alors le systéme climatique vers
un nouvel état d'équilibre suivant des constantes de temps propres aux mécanismes d'ajustement mis en
jeu. On distingue classiquement les forcages naturels, tels que ceux dus a I'activité solaire et au volcanisme,
des forcages anthropiques (gaz a effet de serre notamment, mais également aérosols, utilisation des sols,
etc.). Pour en savoir plus : https://www.climat-en-questions.fr/reponse/fonctionnement-climat/
forcage-climatique-par-david-saint-martin-olivier-boucher (consulté le 15/12/2022).

FROGGS La base de données Frequent Rainfall Observations on GridS (FROGS) est composée de produits de préci-
pitations quotidiennes distribués sur une grille commune de 1° x 1° pour faciliter les exercices d'intercompa-
raison et d'évaluation. La base de données comprend des produits satellitaires, terrestres et de réanalyses
(Roca et al., 2019).

GCM Un modéle de circulation générale (en anglais General Circulation Model ou GCM) est un modele climatique.
Il s'appuie sur les équations de Navier-Stokes appliquées a une sphére en rotation ainsi que sur des équa-
tions d’équilibre de la thermodynamique pour inclure les sources d’énergie (rayonnement, changement de
phase, etc.). Les GCMs désignent un vaste ensemble de modeles comprenant notamment : (1) Les modéles
de circulation générale atmosphérique ou AGCM, (2) les modéles de circulation générale océanique ou
OGCM, et (3) les modeles de circulation générale océan-atmosphére (couplés) ou AOGCM. Aujourd’hui, les
modeles climatiques incluent également des modéles de glace et de surface continentale, de biogéochimie
marine, de chimie atmosphérique, etc., de ce fait on parle de plus en plus de « modéles du systéme Terre »
désignés par l'acronyme ESM (pour Earth System Model en anglais). Voir Sect. 3.1.1 pour plus de détails.

GES Les gaz a effet de serre (GES) sont des composants gazeux qui absorbent le rayonnement infrarouge émis
par la surface terrestre et contribuent ainsi a l'effet de serre. L'augmentation de leur concentration dans
'atmosphére terrestre est I'un des facteurs a l'origine du réchauffement climatique. Les trois principaux
GES sont la vapeur d’eau, le dioxyde de carbone (CO;) et le méthane (CHy).

GIEC Le Groupe d'experts intergouvernemental sur I'évolution du climat (en anglais Intergovernmental Panel on
Climate Change ou IPCC) est un organisme intergouvernemental ouvert a tous les pays membres de |'Or-
ganisation des Nations Unies (ONU), créé en 1988 a la suite d’'une initiative politique de I'Organisation mé-
téorologique mondiale (OMM) et du Programme des Nations Unies pour I'environnement (PNUE). En 2021,
il regroupe 195 Etats. Le GIEC a pour mission d'évaluer et de synthétiser I'état des connaissances scien-
tifiques, techniques et socio-économiques disponibles, de facon neutre et objective, en rapport avec la
question du réchauffement climatique. Le GIEC a déja établi cinq rapports d'évaluation multivolumes (SAR,
TAR, FAR, AR4 et AR6) et des rapports spéciaux accessibles ici: https://www.ipcc.ch/reports/ (consulté
le 14/12/2022).
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GLACIOCLIM GLACIOCLIM (les GLAClers, un Observatoire du CLIMat) est un service national d'observation visant a
assurer un suivi sur le long terme des glaciers des Alpes, des Andes et de 'Antarctique, auxquels s'ajoutent
trois glaciers (Népal, Pyrénées et Svalbard). Pour en savoir plus : https://glacioclim.osug.fr/ (consulté
le 15/12/2022).

GLDAS Le Global Land Data Assimilation System (GLDAS) intégre des produits de données d'observations satelli-
taires et terrestres, en utilisant des techniques avancées de modélisation de la surface terrestre et d'assi-
milation de données, afin de générer des champs optimaux d'états et de flux de la surface terrestre (Rodell
et al., 2004).

GMST La température moyenne a la surface du globe (en anglais global mean surface temperature ou GMST)
est I'une des deux principales mesures de la température a la surface du globe utilisées pour estimer le
réchauffement climatique dans les rapports du GIEC. La GMST fusionne la température de la surface de la
mer au-dessus de I'océan et la température de l'air a 2 m au-dessus des zones terrestres et de la glace de
mer (voir aussi « GSAT »).

GMTED2010 Le United States Geological Survey (USGS) et la National Geospatial-Intelligence Agency (NGA) ont colla-
boré au développement d'un modele d'élévation global nettement amélioré, appelé Global Multi-resolution
Terrain Elevation Data (GMTED2010), qui a remplacé GTOPO30 comme jeu de données d’élévation de choix
pour les applications a I'échelle globale et continentale (Danielson and Gesch, 2011).

GPCC Le Global Precipitation Climatology Centre (GPCC) fournit des produits grillés de précipitations basés sur des
pluviometres dérivés de données de stations dont la qualité a été contrélée. Pour en savoir plus :https://
climatedataguide.ucar.edu/climate-data/gpcc-global-precipitation-climatology-centre(con-

sulté le 15/12/2022).

GPCP Le Global Precipitation Climatology Project (GPCP) fusionne des données de stations pluviométriques, de sa-
tellites et des observations par sondage pour estimer les précipitations mensuelles sur une grille mondiale
de 2,5° de 1979 a aujourd’hui. Pour en savoir plus:https://climatedataguide.ucar.edu/climate-data/
gpcp-monthly-global-precipitation-climatology-project (consulté le 15/12/2022).

GPM La mission de mesure des précipitations mondiales (en anglais Global Precipitation Measurement ou GPM)
est un réseau international de satellites qui fournit la prochaine génération d'observations mondiales de
la pluie et de la neige. Pour en savoir plus : https://gpm.nasa.gov/missions/GPM(consulté le 15/12/2022).

GSAT La température de I'air a la surface du globe (en anglais global surface atmospheric temperature ou GSAT)
est I'une des deux principales mesures de la température a la surface du globe utilisées pour estimer le
réchauffement climatique dans les rapports du GIEC. La métrique GSAT est la température de l'aira2m sur
toutes les surfaces et elle est le diagnostic généralement utilisé dans les modéles climatiques (voir aussi
« GMST »).

GTS Le Global Telecommunication System (GTS) est un réseau de communication sécurisé qui permet I'échange en
temps réel de données météorologiques provenant de stations météorologiques, de satellites et de centres
de prévisions, et qui fournit des prévisions, des avertissements et des alertes météorologiques critiques.
Il a été créé par I'Organisation météorologique mondiale en 1951 dans le cadre du programme de la Veille
météorologique mondiale pour I'échange libre et ouvert d'informations météorologiques.

HadCRUT HadCRUT est un jeu de données sur la température mondiale, fournissant des anomalies de tempéra-
ture sur une grille globale ainsi que des moyennes pour chaque hémisphere et le globe dans son ensemble.
CRUTEM et HadSST sont des jeux de données de température pour les régions terrestres et océaniques,
respectivement, et contribuent au jeu de données mondial.

HAR L'analyse High Asia Refined est un jeu de données atmosphériques généré par une réduction d'échelle dyna-
mique a I'aide du modéle Weather Research and Forecasting (WRF) couvrant la région HMA. Elle se décline en
deux versions : HAR (Maussion et al., 2011, 2014) et HAR v2 (Wang et al., 2021c), dont cette derniére version
est disponible a 10 km de résolution spatiale.

HICAP Le programme d'adaptation au changement climatique en Himalaya (en anglais Himalayan Climate Change
Adaptation Programme ou HICAP) a généré des connaissances sur les impacts du changement climatique
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sur les ressources naturelles, les services écosystémiques et les communautés qui en dépendent, contri-
buant ainsi aux politiques et aux pratiques pour une meilleure adaptation. Pour en savoir plus : https:
[ /www.icimod.org/initiative/hicap/ (consulté le 15/12/2022).

HIMAP Hindu Kush Himalayan Monitoring and Assessment Programme (HIMAP) est une plateforme de collaboration
et de coordination a long terme entre un groupe large et diversifié de chercheurs, de praticiens et de
spécialistes des politiques travaillant dans la région Hindu Kush Himalayan (HKH). Pour en savoir plus :
https://www.icimod.org/initiative/himap/ (consulté le 15/12/2022).

HMA Les Hautes Montagnes d'Asie (en anglais High Mountain Asia ou HMA) désignent le plateau tibétain (en
anglais Tibetan Plateau ou TP) et les chaines de montagnes environnantes, dont I'Himalaya, 'Hindu Kush
et le Karakoram. La délimitation de la région HMA n'a pas de définition stricte, elle inclut ou non parfois
le TP. Les acronymes HKK (Hindu Kush - Karakoram), HKKH (Hindu Kush, Karakoram et Himalaya) ou HKH
(Hindu Kush - Himalaya) sont parfois utilisés pour désigner des sous-régions de HMA plus particuliéres (voir
Sect. 2.1 pour plus de détails).

HMASR High Mountain Asia Snow Reanalysis (HMASR; Liu et al., 2021b) est une réanalyse couvrant la période 2000-
2017 fournissant des estimations quotidiennes de variables liées a la neige telles que la hauteur de neige,
son équivalent en eau et sa couverture, entre autres, a une résolution spatiale d’environ 500 m sur la région
HMA (voir Sect. 5.2.1 pour plus de détails).

Hydrostatique L'hydrostatique, ou statique des fluides, est I'étude des fluides immobiles. C'est une hypothése
souvent utilisée dans les modéles météorologiques et climatiques (jusqu’a une certaine échelle de quelques
kilomeétres ou cette hypothése n'est plus valide). Pour en savoir plus : http://files.meteofrance.com/
files/glossaire/FR/glossaire/designation/349 curieux_view.html (consulté le 15/12/2022).

ICIMOD L'ICIMOD (International Centre for Integrated Mountain Development) est un centre intergouvernemen-
tal de connaissances et d'apprentissages qui développe et partage la recherche, linformation et les inno-
vations afin d'autonomiser les populations des huit pays membres régionaux de la HKH — Afghanistan,
Bangladesh, Bhoutan, Chine, Inde, Myanmar, Népal et Pakistan.

IMERG L'algorithme IMERG (Integrated Multi-satellitE Retrievals for GPM) combine les informations de la constella-
tion de satellites GPM (Global Precipitation Measurement) pour estimer les précipitations sur la majorité de
la surface de la Terre. Pour en savoir plus : https://gpm.nasa.gov/data/imerg (consulté le 15/12/2022).

IMS L'Interactive Multisensor Snow and Ice Mapping System (IMS) fournit des produits hémisphériques quotidiens
sur la couverture de neige binaires et de glace a des résolutions de 1, 4 et 24 km depuis les années 1997
(puis 2004 et 2008 respectivement pour les versions a 4 et 1 km; Ramsay, 1998; Helfrich et al., 2007). Ces
produits intégrent une grande variété d'images satellites, de produits dérivés et d'observations de surface,
et sont rendues disponibles par la National Oceanic and Atmospheric Administration / National Environmental
Satellite, Data, and Information Service (NOAA/NESDIS).

IPCC Voir « GIEC ».

IPSL L'Institut Pierre-Simon Laplace (IPSL) est une fédération de laboratoires de recherche consacrés a I'étude
du systéme climatique et de I'environnement global. Depuis 1995, le Centre de modélisation climatique
de I'lPSL (IPSL-CMC) développe et utilise des modéles climatiques afin d'améliorer notre compréhension et
notre connaissance du systeme climatique, de ses caractéristiques actuelles et de ses changements passés
et futurs. Il développe en particulier les modeles LMDZ et ORCHIDEE.

Land-hist Simulations de modeles de surface terrestre forcés par des observations atmosphériques (utilisant les
mémes configurations de modéle terrestre que celles utilisées dans les simulations historiques couplées
CMIP6). Ces simulations incluent la représentation de la couverture terrestre, de I'utilisation et de la gestion
des terres sur la période historique. Cette expérience est partagée avec le Land Surface, Snow and Soil
Moisture Model Intercomparison Project (LS3MIP), qui est concu pour fournir une évaluation compléte des
rétroactions de la surface terrestre, de la neige et de 'humidité du sol sur la variabilité et le changement
climatique, et pour diagnostiquer les biais systématiques dans les modules terrestres des modeéles actuels
du systéme Terre (ESM) (van den Hurk et al., 2016).
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Landsat Le programme Landsat est le premier programme spatial d'observation de la Terre destiné a des fins
civiles. Il est développé au milieu des années 1960 par 'Agence spatiale américaine (NASA) a l'instigation
de I'Institut des études géologiques américain (USGS) et du département de l'agriculture. Sept satellites
Landsat sont lancés entre 1972 et 1999 et un huitiéme le 11 février 2013. Le lancement de Landsat 9 a été
lancé le 27 septembre 2021 pour maintenir la présence de deux satellites opérationnels.

LES La simulation des grandes structures de la turbulence (en anglais Large Eddy Simulation ou LES) est une
méthode utilisée en modélisation de la turbulence. Ces simulations peuvent étre utilisées pour développer
et valider certaines paramétrisations développées dans les modeles de circulation générale (GCMs).

LMDZ LMDZ est un modele de circulation générale atmosphérique développé depuis les années 70 au Labora-
toire de Météorologie Dynamique (LMD), avec des variations donnant des versions terrestres et planétaires
(Mars, Titan, Vénus, planétes géantes, exoplanétes). LMD est le sigle du laboratoire, le «Z» de LMDZ est
pour « zoom » car il permet de faire des configurations zoomées, i.e., avec une résolution plus fine, sur cer-
taines régions du monde. Dans sa version terrestre, LMDZ est la composante atmosphérique du modéle
de climat de I'lPSL (voir Sect. 4.1.2 pour plus de détails).

LMDZOR LMDZOR est la configuration du modéle de I'lPSL qui couple les composantes de surface (ORCHIDEE)
et d'atmosphére (LMD2Z).

MEaSUREs Cet ensemble de données, qui fait partie du programme NASA Making Earth System Data Records for
Use in Research Environments (MEaSUREs), fournit des données de couverture neigeuse a 25 km de résolu-
tion dans I'némisphére Nord en utilisant plusieurs sources, dont celles de I'lMS, MODIS et des températures
de brillance des micro-ondes passives sur la période 1999-2012 (Robinson et al., 2015).

Mécanique des fluides La mécanique des fluides est un domaine de la physique consacré a I'étude du compor-
tement des fluides (liquides, gaz et plasmas) et des forces internes associées.

Météosat Météosat est un programme de collecte et de diffusion de données a des fins météorologiques re-
posant sur une famille de satellites spécifiques placés sur une orbite géostationnaire. Ces derniers sont
développés sous maitrise d'ceuvre de 'Agence spatiale européenne (ESA).

MIPs Le protocole CMIP sarticule autour de plusieurs expériences communes appelées : DECK (pour Diagnos-
tic, Evaluation and Characterization of Klima en anglais) et des expériences dédiées a des questions spéci-
fiques (MIPs pour Model Intercomparison Projects en anglais). Les MIPs visent a aborder un large éventail
de questions spécifiques pour compléter les expériences du DECK, s'appuyant sur les 3 questions prin-
cipales abordées dans CMIP6 : (1) Comment le systéme terrestre répond-t-il aux forcages naturels et an-
thropiques? (2) Quelles sont les origines et les conséquences des biais systématiques des modeéles? (3)
Comment pouvons-nous évaluer les changements climatiques futurs compte tenu de la variabilité interne
du climat, de la prévisibilité et des incertitudes des scénarios? (voir Sect. 3.1.2 pour plus de détails).

MODIS Le Moderate-Resolution Imaging Spectroradio