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Résumé

La calotte Antarctique représente la masse de glace la plus importante sur Terre. Cette
calotte est sujette aux instabilités engendrées par les changements climatiques en cours.
Cette thèse fait partie du projet européen H2020 TiPACCs (Points de basculement dans les
composantes climatiques Antarctiques). L'objectif général est d'évaluer la probabilité de
changements importants et abrupts dans le futur proche de la contribution de la calotte
glaciaire Antarctique au niveau de la mer, causé par les points de basculement de la
calotte glaciaire Antarctique. Nous devons de déterminer le régime de stabilité des lignes
d'ancrage de la calotte glaciaire Antarctique et l'existence de points de basculement. Nous
abordons la question de savoir si les lignes d'échouage Antarctiques subissent actuellement
un recul irréversible à travers des instabilités telle que le MISI. Des travaux théoriques
et numériques ont fermement établi que les lignes d'échouage des calottes glaciaires de
type marin peuvent entrer dans des phases d'avance et de recul irréversibles entraînées par
l'instabilité de la calotte glaciaire marine (MISI). Des exemples d'un tel retrait irréversible
ont été trouvés dans plusieurs simulations de l'évolution passée et future de la calotte
Antarctique.

Dans ce but, nous menons, à l'aide du modèle d'écoulement glaciaire Elmer/Ice, une
analyse systématique de la stabilité numérique de toutes les lignes d'échouage de la calotte
Antarctique dans leur position actuelle. Avant que des expériences de perturbation ne
puissent être e�ectuées, un état de référence approprié est obtenu dans la continuité
de la récente expérience d'inter-comparaison de modèles centrée sur l'initialisation de la
calotte glaciaire pour la calotte glaciaire Antarctique, InitMIP-Antarctica (Seroussi et al.,
2019). La méthodologie d'initialisation par inversion est utilisée pour s'assurer que le
modèle reproduit le �ux de surface actuel pour les épaisseurs de glace actuelles. Dans un
deuxième temps, une étude basée sur des expériences de perturbations est menée dans
le but d'identi�er le régime de stabilité des lignes d'échouage de la calotte Antarctique
dans leurs con�gurations actuelles. La stabilité est testée en appliquant une perturbation
faible de la fonte au-dessous des plateformes �ottantes, mais signi�catives du point de vue
numérique. Nous montrons systématiquement que des états stables de la calotte glaciaire
peuvent être obtenus à partir des lignes d'échouages, d'une géométrie de la glace et d'un
écoulement de glace en accord étroit avec les observations pour l'ensemble de la calotte
glaciaire de l'Antarctique, y compris les glaciers Pine Island et Thwaites. Cela implique
que la suggestion selon laquelle le retrait de la ligne d'échouage en Antarctique a déjà
initié le MISI ne peut pas être con�rmée. En fait, cela indique plutôt que le retrait de la
ligne d'échouage actuellement observé en Antarctique est un "retrait forcé", ce qui signi�e
qu'il est entraîné par un forçage externe plutôt que par le mécanisme d'instabilité pour le
moment. En d'autres termes, si le déséquilibre des �ux actuellement observé devait être
supprimé, le recul de la ligne d'échouage s'arrêterait probablement. Cependant, avec la
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progression du réchau�ement climatique, il est peu probable que cela se produise. En fait,
un recul supplémentaire de la ligne d'échouage est attendu dans les conditions climatiques
actuelles et simulées.

Mots Clés : Glacier, Modélisation, Point de basculement, Antarctique, Stabilité.



Abstract

The Antarctic ice sheet is the largest ice mass on Earth. This ice sheet is subject to
instabilities generated by ongoing climate change. This thesis is part of the European
H2020 project TiPACCs (Tipping Points in Antarctic Climate Components). The overall
objective is to assess the likelihood of large and abrupt changes in the near-future of
the Antarctic ice sheet contribution to sea level, caused by Antarctic ice sheet tipping
points. We need to determine the stability regime of the Antarctic ice sheet grounding
lines and the existence of tipping points. We address the question of whether Antarctic
grounding lines are currently undergoing irreversible retreat through instabilities such as
marine ice sheet instability (MISI). Theoretical and numerical work has �rmly established
that marine-type ice sheet grounding lines can enter irreversible advance and retreat
phases driven by MISI. Examples of such irreversible retreat have been found in several
simulations of the past and future evolution of the Antarctic ice sheet.

To this end, we conduct a systematic analysis of the numerical stability of all Antarctic
cap grounding lines in their present position using the Elmer/Ice ice �ow model. Before
perturbation experiments can be performed, an appropriate reference state is obtained in
continuation of the recent model intercomparison experiment focused on ice sheet initiali-
zation for the Antarctic ice sheet, InitMIP-Antarctica (Seroussi et al., 2019). The inversion
initialization methodology is used to ensure that the model reproduces the current surface
�ux for current ice thicknesses. In a second step, a study based on perturbation experi-
ments is conducted to identify the stability regime of the Antarctic cap grounding lines
in their current con�gurations. Stability is tested by applying a small but numerically
signi�cant melt disturbance below the �oating platforms. We systematically show that
ice sheet states can be obtained from grounding lines, ice geometry, and ice �ow in close
agreement with observations for the entire Antarctic ice sheet, including Pine Island and
Thwaites glaciers. This implies that the suggestion that the retreat of the Antarctic groun-
ding line has already initiated the MISI cannot be con�rmed. Rather, it indicates that
the grounding line retreat currently observed in Antarctica is a "forced retreat", meaning
that it is driven by external forcing rather than the instability mechanism at this time.
In other words, if the currently observed �ux imbalance were to be removed, the retreat
of the grounding line would likely stop. However, with the progression of global warming,
this is unlikely to happen. In fact, further retreat of the grounding line is expected under
current and projected climate conditions.

Keywords : Glacier, Modelling, Tipping Point, Antarctica, Stability.
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1.1 Les calottes polaires

Les calottes polaires se dé�nissent comme étant des zones de glace d'une super�cie
supérieure à 50 000 km2. Sur Terre, deux étendues de glace correspondent actuellement à
cette dé�nition, le Groenland au Nord et l'Antarctique au Sud.

Les calottes polaires se forment par l'accumulation de neige qui se métamorphose en
névé puis en glace par densi�cation. La glace, sous son propre poids, s'écoule jusqu'à
l'océan. La vitesse de cet écoulement varie en fonction de la topographie du socle rocheux
ainsi que des conditions de frottement entre la glace et le socle. Les vitesses de surface
d'écoulement de la glace sur la calotte vont de l'ordre du centimètre par an au kilomètre
par an sur les glaciers émissaires. Les zones planes au centre de la calotte vont engendrer
des écoulements faibles. Sur les côtes, la calotte s'écoule au travers des glaciers émissaires
qui vont remplir des fjords et vallées. Les vitesses (Figure 1.1) y sont plus élevées (Mou-
ginot et al., 2019) à cause d'un frottement moins important à l'interface avec le rocher et
de la masse de glace qui exerce une pression en amont. Ces glaciers émissaires drainent
la glace en amont. Ces glaciers contrôlent 80% du �ux de glace (Pritchard et al., 2012)
qui transite à la ligne d'échouage, la limite entre la partie posée sur le socle et la partie
�ottante du glacier émissaire.
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1.1.1 Le bilan de masse des calottes

Les calottes polaires gagnent et perdent de la masse par les échanges avec l'atmo-
sphère et l'océan. La di�érence entre ces gains et pertes est le bilan de masse des surfaces
supérieures, inférieures et du front de glace. Le bilan de masse de surface comporte un
terme d'ablation, la masse de glace perdue par di�érents processus (fonte de surface, su-
blimation, neige sou�ée par le vent, ...) et un terme d'accumulation, la masse d'équivalent
glace accumulée par les précipitations solides. Le bilan de fonte basale comporte un terme
négatif lié à la fonte provenant de l'océan, mais également un terme positif contenant
l'accrétion de glace sous certaines plateformes �ottantes. Et au front de glace, le vêlage
d'iceberg est le dernier terme de ce bilan, il est également un terme négatif.
Rignot et al. (2019) présentent l'évolution du bilan de masse de l'Antarctique sur les 40
dernières années. La perte de masse de l'Antarctique s'accroît en moyenne de 94 Gt a−1

par décennie, et ce taux a augmenté de 280% entre la �n du XXe siècle et les 20 der-
nières années. Cette forte augmentation provient principalement de la perte de masse de
la région de l'Antarctique de l'Ouest. Sur l'ensemble de la période de l'étude Rignot et al.
(2019), il est apparu que la calotte Antarctique n'a jamais été dans un état d'équilibre de
masse (gain de masse égale à la perte).

1.1.2 La calotte polaire Antarctique

La calotte Antarctique (Figure 1.1) est posée sur un continent éponyme entourant
le pôle Sud de la Terre. Son nom signi�e "opposé à la région de la Grande Ourse",
l'Arctique. Cette terre a été et est l'objet de nombreuses expéditions scienti�ques. Elle
est aussi convoitée pour ses potentielles ressources souterraines, mais est protégée depuis
1961 par le traité de l'Antarctique.

La calotte Antarctique peut se résumer en quelques chi�res. Elle s'étend sur 13.52
millions de km2 pour une masse de glace de 2.38× 107 Gt (Morlighem et al., 2020). 87 %
de cette masse est au-dessus de la ligne de �ottaison et donc pas dans le budget actuel de
l'augmentation du niveau des mers. Si, elle était amenée à y participer, elle représenterait
alors l'équivalent de 57.9 m d'augmentation du niveau des mers.

Lorsque la glace s'approche des côtes, le glacier émissaire se met à �otter tout en res-
tant attaché à la calotte. Cela se produit lorsque le poids de glace est inférieur à la pression
hydrostatique exercée par l'océan, créant ainsi une plateforme de glace �ottante, nommée
Ice-shelf en anglais. La limite entre la partie posée et �ottante est une ligne nommée
ligne d'échouage. Ces plateformes sont typiques de la calotte Antarctique où elles sont
immenses (Plateforme de Ross : 500 809 km2). Cependant, nous en trouvons quelques
exemples sur certains glaciers émissaires du Groenland où ils sont moins nombreux et de
petites tailles (70 km pour la plus longue plateforme de glace de l'hémisphère nord situé
en aval du glacier Petterman).

La calotte polaire Antarctique est pourvue de zones où la calotte repose sur un socle
dont la profondeur est inférieure au niveau de la mer, principalement en Antarctique de
l'Ouest. Elles sont nommées calotte marine, Marine Ice-sheet en anglais. Cette carac-
téristique spéci�que permet d'avoir des plateformes �ottantes et des lignes d'échouage.
La Figure 1.2 présente la di�érence de topographie entre l'Antarctique de l'Ouest où la
calotte est principalement marine, et la partie Est qui dispose d'un socle plus élevé.

Lorsque la glace franchit cette ligne d'échouage, elle devient �ottante. L'ensemble de
la colonne de glace participe alors au niveau des mers et sa fonte n'entraîne pas de contri-
bution supplémentaire. Cependant, ces plateformes jouent un rôle mécanique et freinent
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Vitesse	d'écoulement	de	la	glace	(m/a)

Figure 1.1 � Carte de vitesse de la calotte Antarctique (Mouginot et al., 2019). La ligne
noire représente la limite de la glace posée sur le socle. Il peut s'agir de ligne d'échouage
ou bien de front de glace.

l'écoulement de la glace. Les glaciers émissaires étant enclavés dans des fjords assez étroits,
l'écoulement est fortement ralenti aux bords de la plateforme par les forces exercées par
la plateforme sur les bords du fjord. Il s'agit de l'e�et d'arc-boutant, nommé couramment
buttressing en anglais. Cet e�et se réalise également lorsque la base de la plateforme entre
en contact avec la topographie du socle à cause de hauts-fonds, nous nommons cela un
pinning point.

Ces plateformes �ottantes subissent directement le réchau�ement de l'atmosphère et
de l'océan et nous observons leur amincissement dans un climat qui se réchau�e (Shepherd
et al., 2003). Cela est dû à une fonte de surface importante (van den Broeke, 2005). Sur
la péninsule Antarctique (voir Figure 1.1), plusieurs évènements de désintégration de ces
plateformes ont été observés en 1995 pour la plateforme Larsen A (Rott et al., 1996),
2002 pour la plateforme Larsen B (Glasser and Scambos, 2008) et en 2015 la plus grande
des plateformes de la péninsule, le Larsen C, s'est en partie désintégrée à son tour (Hogg
and Gudmundsson, 2017). Ces évènements sont facilement visibles avec les satellites qui
surveillent la calotte depuis l'espace. En mars 2022, la désintégration d'une partie de pla-
teforme de Conger en Antarctique de l'Est a été observée, c'est la première fois que ce
phénomène est rapporté dans cette zone de la calotte. Celle-ci est réputée pour être plus
stable car ne correspondant pas aux critères impliquant des instabilités qui seront présen-
tés dans la section suivante et moins sujette aux impacts du réchau�ement climatique,
mais sa vulnérabilité commence à être mise en avant (Silvano et al., 2016).
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Figure 1.2 � Topographie basale de l'Antarctique (Morlighem et al., 2020). Les zones
sous le niveau des mers sont représentées dans des teintes bleues. Le front de glace est
représenté par la ligne noire et la ligne d'échouage est la ligne blanche.

1.1.3 Instabilité de la calotte Antarctique

La calotte peut être a�ectée par des instabilités dont certaines semblent déjà avoir
enclenché des changements abrupts et irréversibles sur certaines régions (Joughin and
Alley, 2011). Ces instabilités dynamiques conduisent à une rapide augmentation du niveau
des mers. Deux instabilités sont décrites :

le MISI (Gudmundsson et al., 2012; Schoof, 2007a)

et le MICI (DeConto and Pollard, 2016; Pollard et al., 2015a).

Le Marine Ice Cli� Instability (MICI) est une instabilité théorique évoquée récemment
et qui n'a pas été observée directement (Bassis et al., 2021a; Edwards et al., 2019; Pollard
et al., 2015b). Cette instabilité théorique pourrait exister lorsqu'une falaise de glace assez
haute (>100 m au-dessus de l'océan), elle est alors structurellement instable, car lors du
recul du front la hauteur de la falaise de glace ne peut qu'augmenter, étant donné que
l'altitude de la surface augmente vers le centre de la calotte. Cette falaise croissant en
hauteur est donc instable et le recul du front s'ampli�e (Bassis et al., 2021b; DeConto
and Pollard, 2016). Cette théorie est indépendante de la topophie basale contrairement
au MISI. Bien qu'il existe des preuves à l'appui du MICI dans le paléo-enregistrement
(Wise et al., 2017), le MICI reste controversé, car il n'a pas encore été observé (Pattyn
and Morlighem, 2020). Cette instabilité n'est pas l'objet de mon doctorat ni du projet
TiPACCs.

Le MISI (Figure 1.3) est une instabilité liée à la dynamique de la ligne d'échouage.
Elle est décrite à partir des années 70 par Weertman (1974) et Mercer (1978) qui com-
mencent à parler d'un possible e�ondrement de l'Antarctique de l'Ouest.Weertman (1974)
montre une potentielle instabilité sur un socle dont la pente est rétrograde, c'est à dire
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opposée au sens de l'écoulement de la glace (Figure 1.3). Cette hypothèse est con�rmée
par Schoof (2007b) qui modélise le MISI pour en con�rmer son existence. Un recul de
la ligne d'échouage sur une pente rétrograde mène à une augmentation de l'épaisseur de
glace au-dessus de la ligne d'échouage et ainsi une augmentation du �ux. La topographie
du socle est donc importante dans la quanti�cation de cette instabilité. Cette topographie
ne pouvant être totalement déterminée, car recouverte par la calotte et dépendante des
données acquises, di�érentes topographies du socle ont été réalisées ces dernières années
(Fretwell et al., 2013; Ji Leong and Joseph Horgan, 2020; Morlighem et al., 2020) cher-
chant à obtenir une précision de plus en plus élevée.

Cependant, les résultats présentés par Schoof (2007b) sont issus d'un modèle simple
en 2 dimensions qui ne considère pas les e�ets liés à la stabilisation de la position de la
ligne d'échouage par l'e�et d'arc-boutant. Il est donc nécessaire de dé�nir les limites de la
théorie existante sur cette instabilité dans un modèle en 3 dimensions. Un modèle d'écou-
lement de la glace permet ainsi de conditionner cette instabilité en prenant en compte le
frottement basal (Brondex et al., 2019), et à l'e�et d'arc-boutant (Gudmundsson et al.,
2012, 2019; Mercer, 1978). Gudmundsson et al. (2012) et Pegler (2018) montrent que la
stabilité n'est pas dé�nie uniquement par l'orientation de la pente par rapport à l'écoule-
ment de la glace, mais qu'elle peut être modi�ée par l'e�et d'arc-boutant. La disparition
des plateformes et donc de l'e�et d'arc-boutant induit une augmentation immédiate des
�ux à la ligne d'échouage (Gudmundsson et al., 2019). Pegler (2018) montre également
qu'un point de basculement enclenché par le MISI serait très abrupt. Le fort amincisse-
ment, voire la disparition, des plateformes �ottantes mènerait à une forte réduction de
l'e�et d'arc-boutant et donc à une augmentation du �ux. Haselo� and Sergienko (2018)
et Sergienko (2022) montrent dans leurs études un contrôle de la position de la ligne
d'échouage par le bilan de masse dans le cas d'une plateforme subissant un fort e�et
d'arc-boutant. Par leurs expériences cherchant à trouver des états stables de la ligne
d'échouage en faisant varier la dé�nition du bilan de masse de surface, ils ajoutent une
condition à l'occurrence du MISI.

L'accélération du �ux de glace à la ligne d'échouage dû à une diminution de l'e�et
d'arc-boutant et de recul de la ligne d'échouage a été observées et décrites par Paolo
et al. (2015) dans le bassin alimentant la mer d'Amundsen. Une augmentation de 70 %
de la perte de masse a été observée par Paolo et al. (2015) entre les périodes 1994-2003
et 2003-2012. De Angelis and Skvarca (2003) puis Joughin et al. (2021) décrivent des ob-
servations d'accélération de glaciers émissaires respectivement de la péninsule et de Pine
Island, suite à la disparition d'une partie de la plateforme �ottante de ceux-ci. De Angelis
and Skvarca (2003) observent une augmentation de la vitesse d'un facteur 2 en deux ans.
Joughin et al. (2021) observent , après le recul de 19 km du front de la plateforme �ottante
de Pine Island, une augmentation jusqu'à 583 m a−1 à 2 km en aval de la ligne d'échouage,
là ou la vitesse était précédemment autour de 4 km a−1, soit une augmentation de 15 %.

Les zones de calotte marine (voir Section 1.1.2) présentent une con�guration telle
qu'une perturbation pourrait les faire basculer dans cette instabilité. Le déclenchement
de cette instabilité peut provenir d'un forçage océanique par une augmentation de la fonte
sous la plateforme. Il est également possible que la surface de la plateforme �ottante soit
impactée par un forçage atmosphérique conduisant à sa fonte. Le forçage océanique est
souvent représenté par l'intrusion d'un courant chaud, nommé Circumpolar Deep Water
(CDW), pouvant atteindre le plateau continental et les cavités sous les plateformes �ot-
tantes (Jacobs et al., 2011).
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Figure 1.3 � Schéma du MISI. Cette instabilité provoque un recul instable de la ligne
d'échouage sur les pentes du lit rétrograde. Inspirée de Pattyn and Morlighem (2020)

1.2 Enjeux du changement climatique et de l'augmen-
tation du niveau des mers

1.2.1 Les points de basculement

Dans le contexte de réchau�ement climatique global, les composantes climatiques telles
que les océans, les calottes polaires ou les forêts boréales (Lenton et al., 2008) peuvent
être sujettes à des points de basculement. Ces points de basculement sont des limites
que franchit un système sous la contrainte d'un forçage extérieur. Cette limite une fois
franchie va modi�er la calotte vers un nouvel état de stabilité au travers d'une transition
plus rapide que le forçage l'ayant induite. La Figure 1.4 présente plusieurs cas possibles
de stabilité :

a) loin du point de basculement, l'énergie apportée au système crée des variations, mais
n'est pas su�sante pour franchir une limite et le système revient à son état initial ;

b) en approche d'un point de basculement, pour une même énergie le déplacement est
plus important et le retour à l'équilibre plus lent ;

c) au point de basculement, l'énergie apportée au système fait franchir une limite et le
système change d'état.
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Figure 1.4 � Schématisation des points de basculement

Les points de basculement liés aux calottes (e�ondrement de l'Antarctique de l'Ouest
et fonte de la calotte groenlandaise) sont dé�nis par McKay et al. (2022) comme étant
ceux ayant une plus grande probabilité de se produire et avec un impact important. Des
études récentes (Garbe et al., 2020; Pattyn and Morlighem, 2020; Rosier et al., 2021) sur
les points de basculement de la calotte Antarctique montrent un possible emballement
de la disparition de l'Antarctique de l'Ouest même si les forçages externes devaient se
réduire. Ces points de basculement mèneraient à une perte de masse de glace et à une
augmentation importante du niveau des mers.

1.2.2 Le niveau des mers

Les conséquences de l'augmentation du niveau des mers de quelques dizaines de cen-
timètres peuvent être catastrophiques. La submersion permanente de terre, l'érosion ac-
célérée des zones côtières, la salinisation des sols présentent des risques critiques pour les
écosystèmes marins (mangroves, récifs coralliens, lagons et marais) et pour les sociétés
humaines vivant dans les régions côtières. Les zones côtières de basse altitude (< 10 m)
contenaient 10 % de la population mondiale en 2000 et verront leur démographie aug-
menter de 58 à 71 % d'ici 2050 (Merkens et al., 2016). Cependant, ces secteurs seront
amenés à être submergés si la tendance reste similaire. En 2000, 30 % de la population
de ces régions vivaient déjà dans des zones sujettes aux crues centennales qui pourraient
devenir annuelles d'ici la �n du siècle (Neumann et al., 2015).

Le niveau des mers est une variable climatique qui est connue pour varier en perma-
nence et pour avoir connu de grandes évolutions au cours de l'histoire de notre planète. Les
observations géologiques nous permettent de mettre en évidence ces variations et d'amé-
liorer notre connaissance des climats passés. Dutton et al. (2015) présentent trois cas où le
niveau des mers fut plus haut (> 6 m) qu'aujourd'hui, il y a 3 Ma, 400 ka et 125 ka. Le plus
récent (125 ka) correspond au dernier maximum interglaciaire, le niveau des mers était 6
m plus hauts qu'aujourd'hui pour des températures plus élevées de 0.5-1 °C par rapport
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au climat pré-industriel, ce qui est équivalent à l'augmentation actuelle de la température.

A une échelle de temps plus courte, la variation du niveau des mers a été mesurée par
des marégraphes depuis la �n du 18e siècle. C'est ainsi que l'augmentation du niveau des
mers sur le dernier siècle (1901 - 2010) est estimée à 0.19±0.02 m (Church et al., 2013).
Deux processus contribuent principalement à cette augmentation : l'expansion thermique
des océans et l'apport d'eau de la fonte de la cryosphère continentale.

Dans un monde se réchau�ant tel que le montre le dernier rapport du Groupe d'Experts
Intergouvernemental sur l'évolution du Climat (GIEC), nous avons atteint une augmen-
tation de température de 1.09 [0.95-1.20] °C entre les périodes 1850-1900 et 2011-2020
(Gulev et al., 2021) et nous risquons d'arriver à une augmentation de 1.7 à 2.6 °C pour
la période 2041-2060 selon les projections de l'exercice d'intercomparaison de modèle
CMIP6 (Coupled Model Intercomparison Project)(Lee et al., 2021). Ces augmentations
de la température sont convertissables en augmentation d'énergie. La Figure 1.5a présente
les changements d'énergie pris en compte dans le système climatique. L'océan, et princi-
palement la zone de surface (0-700m de profondeur), est le plus grand réservoir d'énergie
et joue le rôle de tampon climatique. Depuis 1970, il a capté 90% de l'augmentation
d'énergie du système climatique (Sabine et al., 2013). Son réchau�ement permet ainsi
de réduire l'impact du réchau�ement climatique sur les autres composantes du système.
Cependant, l'eau augmentant de volume en fonction de sa température, le volume des
océans augmente.

Le deuxième contributeur à l'augmentation du niveau des mers est la cryosphère conti-
nentale. Elle se compose de la neige, des glaciers de montagne, des calottes glaciaires et
polaires, du pergélisol et de la glace des lacs gelés. Ces derniers ne participent pas à la
montée du niveau des mers. Le réchau�ement climatique mène à la diminution des glaces
continentales.

D'après le rapport spécial du GIEC sur l'océan et la cryosphère dans un climat chan-
geant (Oppenheimer et al., 2019) et AR6 (Sixième Assessment Report) (IPCC, 2021),
le niveau des mers augmente actuellement à la vitesse de 3.69 ±0.48 mm a−1. Celui-ci a
subi une accélération de 0.06± 0.01 mm a−2 sur la période 1968-2015 (Dangendorf et al.,
2019). Sur la période 2006-2018(Fox-Kemper et al., 2021), le niveau des mers totalise
une augmentation de 44.3±5.7 mm dont 38.3 % peut être attribué à l'expansion ther-
mique, 27.5 % à la fonte des calottes Antarctique et groenlandaise et 17.3 % à la fonte des
glaciers (glaciers de montagne et calottes glaciaires non-polaires). Cette répartition des
contributeurs au bilan total est visible sur la Figure 1.5b. Les contributions de l'Antarc-
tique et du Groenland ont augmenté de 0.0±0.11 à 0.37±0.13 mm a−1 et de 0.33±0.15 à
0.63±0.12 mm a−1(Fox-Kemper et al., 2021), respectivement, entre les périodes 1901-1990
et 2006-2018.
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Figure 1.5 � Inventaire énergétique global et bilan du niveau de la mer. a) Changements
observés dans l'inventaire énergétique global pour la période 1971-2018 avec les contribu-
tions des composantes comme indiqué dans la légende de la �gure. Le réchau�ement du
système terrestre pour toute la période et l'incertitude associée sont indiqués à droite du
graphique (barre rouge = estimation centrale ; ombrage = plage très probable) ; b) Chan-
gements observés dans les composantes du niveau moyen global de la mer pour 1971-2018
comme indiqué dans la légende de la �gure. Le changement moyen mondial observé du
niveau de la mer à partir des reconstitutions des marégraphes (1971-1993) et des mesures
des altimètres satellitaires (1993-2018) est présenté à titre de comparaison (ligne poin-
tillée) sous forme de moyenne mobile sur 3 ans pour réduire le bruit d'échantillonnage. La
fermeture du bilan global du niveau de la mer pour toute la période est indiquée à droite
du graphique (barre rouge = estimation centrale de la somme des composants ; ombrage
rouge = plage très probable ; barre noire = estimation centrale du niveau total de la mer ;
partage en gris = très probable intervalle). Figure issue de Fox-Kemper et al. (2021)

Les modélisations climatiques actuelles prédisent une tendance à l'augmentation de
la température et du niveau des mers pour la �n du siècle. Plusieurs scénarios existent
en fonction des trajectoires socio-économiques et du forçage radiatif qui correspond à
l'énergie captée par le système Terre (O'Neill et al., 2016). La Figure 1.6 présente de
potentielles évolutions futures du niveau des mers correspondant à cinq scénarios de pro-
jection climatique. Cependant, ces prévisions ne prennent pas en compte la potentielle
instabilité liée aux falaises de glace des glaciers émissaires, le MICI, qui est estimé sur ce
graphique. Cette instabilité est décrite dans la Section 1.1.3. La Figure 1.6 montre que
cette instabilité pourrait jouer un rôle conséquent quant à la prédiction de l'augmentation
du niveau des mers. GMSL = Global Mean Seal Level.
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Figure 1.6 � Évolution mondiale moyenne prédite et projetée du niveau de la mer
suivant di�érents scénarios climatiques. La courbe en pointillés représente la potentielle
évolution du niveau des mers dans le cas où l'instabilité présumée liée aux falaises de glace
s'enclencherait. Figure issue de IPCC (2021)

Il est donc important de pouvoir comprendre les mécanismes liés à l'augmentation du
niveau des mers. Les impacts et enjeux des changements en cours seront importants sur
les zones côtières et la population humaine y résidant. L'estimation de l'augmentation
future du niveau des mers pourrait permettre d'envisager di�éremment l'expansion des
populations dans les zones côtières.

1.3 Les modèles numériques

Un modèle numérique permet de résoudre des équations mathématiques pour des situa-
tions sans solutions analytiques. Il permet ainsi d'appliquer une théorie physique, souvent
simpli�ée de la réalité, pour représenter les observations et prévoir l'évolution du système
physique. Appliqué au domaine de la glaciologie, un modèle imite le fonctionnement d'un
glacier ou bien d'une calotte en résolvant un jeu d'équations permettant de représenter
l'écoulement de la glace et les changements de géométrie. La complexité du système de-
mande l'utilisation de moyen de calculs importants a�n de résoudre ces équations.

Les premiers modèles représentant un glacier étaient très approximatifs à cause de la
faible puissance numérique des calculateurs durant les années 70. Les modèles de Stokes
tels que celui de Jenssen (1977) avaient une résolution horizontale de l'ordre de la centaine
de kilomètres alors que nos modèles actuels disposent d'une résolution allant du kilomètre
à la dizaine de kilomètres. Ces grilles étaient trop grossières pour résoudre correctement
l'écoulement de la glace. Cependant, les données telles que la topographie basale n'étaient
pas disponibles ou bien leur résolution n'était pas su�sante pour utiliser un maillage �n
sur les modèles d'écoulement de la glace. L'amélioration des moyens de calcul et de la
qualité des données disponibles ont permis d'améliorer la résolution des modèles comme
la modélisation de la calotte groenlandaise à 20 km de résolution horizontale par Letré-
guilly et al. (1991) ainsi que les premières inter-comparaisons de modèles au travers du
projet EISMINT (European Ice Sheet Modelling INiTiative) (Huybrechts et al., 1996).
Cette première inter-comparaison s'est penchée sur les schémas numériques de modèles

10



verticalement intégrés et de modèles à 3 dimensions dépendants en temps sur des expé-
riences synthétiques jusqu'à des modélisations de calottes entières. Les résultats obtenus à
la suite de cette inter-comparaison (Huybrechts, 1998) ont montré des résultats di�érents
entre les modèles sur la représentation de la ligne d'échouage et de sa migration entraînant
une incapacité à représenter l'Antarctique dans un climat plus chaud.

Durant les deux dernières décennies, di�érents modèles de calottes ont été développés
tels que BISICLES (Cornford et al., 2013), Úa(Gudmundsson et al., 2019), PISM(Bueler
and Brown, 2009), Elmer/Ice (Gagliardini et al., 2013), ISSM (Larour et al., 2012),
f.ETISh (Pattyn, 2017),... Ces modèles sont construit avec la possibilité d'utiliser des
moyens de calculs importants permettant d'appliquer des systèmes d'équations complexes
avec des résolutions importantes. Une telle diversité permet de confronter ces modèles
pour les comparer et améliorer leurs capacités. Pour cela, des études d'inter-comparaison
similaires à ce qui fut réalisé par EISMINT ont été mises en place. Beaucoup d'études se
sont concentrées sur le déplacement de la ligne d'échouage utilisant des cas synthétiques
en 2 dimensions sans impact de l'e�et d'arc-boutant, MISMIP (Marine Ice Sheet Model
Intercomparison Project) (Pattyn et al., 2012), et ensuite en 3 dimensions, MISMIP3D
(Pattyn et al., 2013). Ces deux études ont permis d'évaluer et de tester la capacité des
modèles à simuler les avancées et reculs de la ligne d'échouage. Les résultats ont montré
que la plupart des modèles utilisés étaient en capacité de représenter la dynamique de la
ligne d'échouage montrant une nette amélioration par rapport à EISMINT. Dans Seroussi
et al. (2014), ils dé�nissent, à partir des lignes directrices de l'expérience MISMIP3D, une
résolution minimale de 2 km permettant une bonne représentation des déplacements de la
ligne d'échouage. La troisième génération d'inter-comparaison de modèles de calotte, MIS-
MIP+ (Cornford et al., 2020), s'est focalisée sur la dynamique des plateformes �ottantes
en prenant en compte l'e�et d'arc-boutant sur le �ux à l'amont. Lors de l'amincissement
de la plateforme, les modèles représentent tous l'accélération induite par la diminution
de l'e�et d'arc-boutant. L'ensemble de ces expériences a permis de dé�nir les critères et
caractéristiques nécessaires à la représentation de la dynamique de la ligne d'échouage
dans les modèles numériques de calotte polaire.

La transcription de ces protocoles sur des cas réels est le sujet de projets tel que ISMIP6
(Ice Sheet Model Intercomparison Project for CMIP6) qui a été réalisé dans le cadre du
projet CMIP6 (Coupled Model Intercomparison Project Phase 6). L'objectif est de quan-
ti�er et de comprendre les variations du niveau global des mers résultant des changements
passés, présents et futurs des calottes glaciaires du Groenland (Goelzer et al., 2020) et
de l'Antarctique (Seroussi et al., 2020), ainsi que d'étudier les rétroactions avec le climat.
Ces études avaient pour objectif de réaliser des prévisions sur l'évolution des calottes et
leurs contributions à l'augmentation du niveau des mers. Ce projet de comparaison a été
dé�ni a�n d'améliorer les connaissances sur les interactions entre les calottes polaires et
les autres composantes du système climatique (océan et atmosphère). Une première étape
s'est intéressée à l'e�et de la méthode d'initialisation sur les projections. Le protocole
utilisé pour l'initialisation des simulations de l'Antarctique, initMIP-Antarctica (Seroussi
et al., 2019), a inspiré l'initialisation des simulations utilisées pour cette thèse.

L'expérience d'inter-comparaison de modèle Antarctica BUtressing Model Intercoma-
prison Project (ABUMIP, Sun et al., 2020) a permis de tester la réponse des modèles au cas
extrême de la perte de l'e�et d'arc-boutant. La réponse des modèles à un tel changement
se traduit par un e�ondrement de l'Antarctique de l'Ouest, dé�ni précédemment comme
sensible au MISI, ainsi qu'une perte de masse progressive sur l'Est de la calotte. Cette
étude a permis de représenter l'importance de l'e�et d'arc-boutant et de prouver que les
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modèles de calottes sont en capacité de représenter les processus liés à l'e�et d'arc-boutant.

Dans le cadre du projet ISMIP6, Seroussi et al. (2020) comparent des simulations de
l'écoulement de la calotte Antarctique sous un scénario climatique fort, RCP 8.5, pour
la période 2015-2100. Ces simulations proviennent de 16 groupes qui ont réalisé chacun
jusqu'à 27 expériences di�érentes. L'e�et d'instabilité lié à la disparition des plateformes
�ottantes a pu être étudié dans 14 expériences de cette étude. Pour un même jeu de si-
mulation, la disparition des plateformes �ottantes conduit à une augmentation moyenne
de 28 mm du niveau des mers par rapport au cas où celles-ci sont conservées. Cela ne
représente que des phénomènes de dislocations de plateformes tels qu'observés sur la zone
des Larsens (Cook and Vaughan, 2010) comme présentés dans la Section 1.1.2. Cela nous
montre que les modèles permettent de dé�nir et de représenter des points de basculement
de la calotte Antarctique.

D'autres études (Garbe et al., 2020; Rosier et al., 2021) ont également présenté les
points de basculement liés au MISI montrant ainsi une grande sensibilité aux instabilités
en Antarctique de l'Ouest. Garbe et al. (2020) étudient le temps de réponse de la calotte
Antarctique aux perturbations et sa capacité à retrouver son volume initial lorsque la
perturbation est retirée. Ils con�rment l'existence d'un retrait irréversible de la calotte
principalement en Antarctique de l'Ouest. Cette hystérésis entre les variations de volume
et la perturbation en température peut être considérée comme le résultat de l'existence
des points de basculement de la calotte. Rosier et al. (2021) ont présenté les points de
basculement sur le glacier de Pine Island. Ils dé�nissent des symptômes précurseurs du
franchissement d'un point de basculement en perturbant la fonte sous le glacier de Pine
Island. Trois di�érents points de basculement sont ainsi identi�és. La capacité de détec-
ter les points de basculement de la calotte est un dé� pour prédire l'évolution future du
niveau des mers.

Les dernières améliorations apportées récemment aux modèles de calotte sont les cou-
plages entre les modèles d'océan et de glace permettant représenter de manière plus réaliste
les interactions entre calotte et océan. Une fonte basale est calculé par le modèle d'océan
au modèle de calotte permettant de contraindre au mieux cette variable. De la même
manière que les modèles de calottes ont évolué grâce aux études d'inter-comparaisons,
des ensembles d'études ont été réalisés pour dé�nir les critères pour le développement des
modèles couplés Océan/Calotte. Les études MISOMIPs (Marine Ice Sheet-Ocean Model
Intercomparison Project) et ISOMIPs (Ice Shelf�Ocean Model Intercomparison Projects)
(Asay-Davis et al., 2016) ont comparé plusieurs modèles couplés. MISOMIP s'est focalisé
sur des simulations qui ont permis de tester les interactions entre la cavité sous la plate-
forme �ottante et l'océan dans le cas de calottes marines sujettes au MISI. Di�érents cas
ont été étudiés avec des cavités �xes (ISOMIP) ou évoluant (ISOMIP+). Ces études ont
permis d'évaluer, de développer les modèles couplés pour des cas idéalisés et de tester des
paramètres, tels que l'impact des conditions lointaines de l'océan sur la ligne d'échouage,
dans le processus de développement de modèles couplés Océan/Calotte. Asay-Davis et al.
(2016) ont déterminé une con�guration de base à partir de laquelle une grande variété
d'études de paramètres et de processus peut être réalisée de manière utile.
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1.4 Contexte et enjeux de la thèse

1.4.1 Projet TiPACCs

Mon doctorat fait partie du projet de recherche européen Horizon 2020 TiPACCs
(https://www.tipaccs.eu/). L'objectif général du projet TiPACCs est d'évaluer la proba-
bilité de changements importants et abrupts dans le futur proche, d'ici la �n du siècle, et la
contribution de la calotte glaciaire Antarctique au niveau de la mer, causée par les points
de basculement dans les mers du plateau continental Antarctique et de la calotte glaciaire
Antarctique. Si des changements irréversibles se produisent dans les composantes clima-
tiques (océan et calotte) de l'Antarctique et que des points de basculement sont franchis,
la calotte glaciaire reculera probablement rapidement. Cela entraînera une augmentation
rapide du niveau moyen mondial de la mer. Plus précisément, TiPACCs étudie deux points
de basculement étroitement liés ainsi que les processus physiques qui les lient. Le premier
point de basculement implique un passage irréversible des conditions océaniques �froides�
à �chaudes� au-dessous des grandes plateformes de glace de l'Antarctique avec comme
conséquence une augmentation de la fonte basale. Le deuxième point de basculement im-
plique le passage d'une con�guration de ligne d'échouage stable à instable de la calotte
glaciaire Antarctique en raison de la perte de l'e�et d'arc-boutant dû la disparition par-
tielle ou totale des plateformes comme présentée dans la Section 1.1.3. La présente étude
porte en particulier sur la possibilité que le premier point de basculement (le passage
des conditions océaniques de �froid� à �chaud�) puisse provoquer le franchissement du
deuxième point de basculement (le début d'un retrait instable). Cette possibilité n'a pas
encore été explorée et le corpus de recherches qui a conduit à cette idée est très récent.
Dans TiPACCs, nous quanti�erons la proximité en terme de position de ligne d'échouage
de la calotte actuelle par rapport à ces points de basculement et les conséquences qui en
résulteront pour le niveau de la mer au niveau mondial, le cas échéant. Le consortium du
projet TiPACCs comprend les principaux groupes de modélisation de la circulation de la
glace et des océans en Europe (NORCE, NO ; Université de Northumbria, UK ; Potsdam
Institut für Klimafolgenforschung, DE ; Alfred-Wegener-Institut, De ; Université Grenoble
Alpes, FR).

1.4.2 Objectifs de cette thèse

Le travail de cette thèse porte sur les points de basculement de la calotte Antarctique.
Pour ce faire, des simulations numériques de l'ensemble de la calotte glaciaire Antarc-
tique sont réalisées à l'aide du modèle Elmer/Ice (Gagliardini et al., 2013). Avant que
des expériences de perturbation ne puissent être e�ectuées, un état représentant l'état
actuel de la calotte est réalisé en s'inspirant de la récente expérience d'inter-comparaison
de modèles, centrée sur l'initialisation de la calotte glaciaire pour la calotte glaciaire An-
tarctique (InitMIP-Antarctica) (Seroussi et al., 2019).

Le Chapitre 2 détaille les mécanismes contrôlant l'écoulement de la glace : la déforma-
tion visco-plastique de la glace et le frottement basal. Nous présentons dans un premier
temps les équations physiques gouvernant ces mécanismes. Dans un second temps, la dis-
crétisation des équations physiques pour réaliser un modèle numérique est décrite.

Le Chapitre 3 présente la méthodologie d'initialisation basée sur une méthode inverse.
Elle permet de s'assurer que le modèle reproduit les vitesses de surface actuelle pour les
épaisseurs de glace actuelles.
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Le Chapitre 4 se consacre aux expériences de perturbations réalisées sur un état initial,
dans le but d'identi�er le régime de stabilité des lignes d'échouage de la calotte polaire
Antarctique, dans leurs con�gurations actuelles. La stabilité est testée en appliquant une
perturbation sur la fonte basale au-dessous des plates-formes de glace pendant des pé-
riodes su�samment longues pour provoquer des déplacements faibles, mais signi�catifs
du point de vue numérique, des positions des lignes d'échouage.

Le Chapitre 5 regroupe plusieurs études de sensibilité sur des paramètres utilisés. Une
première étude porte sur la sensibilité de nos résultats au choix de la topographie basale
et à la rugosité de la donnée de socle rocheux. Une seconde étude est sur le choix des
paramètres de régularisation lors de l'inversion et l'écart que l'on peut obtenir sur nos ré-
sultats pour une sélection de jeux de paramètres. La dernière se penche sur le changement
de loi de frottement entre une loi de Weertman linéaire et une loi de Coulomb régularisée.
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2
Modélisation de la dynamique d'écoulement de la

calotte
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2.1 Représenter l'écoulement de la glace

Bien que la glace semble être un solide, elle s'écoule comme une rivière à large échelle
(centaines de mètres) et dans la durée, de l'ordre de l'année. Il s'agit d'un matériau dont
le comportement est quali�é de visco-élastique fragile. Lorsque son écoulement est lent, les
contraintes sont faibles et le comportement visco-élastique l'emporte. Lorsque la vitesse
de cet écoulement augmente, les contraintes sont beaucoup plus fortes et la glace va se
déformer suivant un comportement élasto-fragile. Ce comportement fragile est visible par
la présence de crevasses sur un glacier. Ces zones crevassées sont sujettes aux plus fortes
contraintes de déformation. Lorsque la glace est sous la forme d'un glacier ou d'une calotte,
l'écoulement de la glace se complexi�e. Il faut alors prendre en compte les frottements liés
au socle. Un glacier ou une calotte s'écoule donc par déformation visqueuse sous l'e�et de
la gravité ainsi que par glissement sur le socle rocheux. Pour le moment, le comportement
élasto-fragile est négligé dans nos modèles. Par cet écoulement, l'accumulation de neige
sur la partie haute du glacier est advectée vers l'aval où la glace fond (zone d'ablation)
ou bien s'évacue dans la mer (front de vêlage ou franchissement de la ligne d'échouage).
Cette dynamique permet d'expliquer la géométrie des glaciers et calottes.
La représentation de cet écoulement dépend ainsi du domaine de la mécanique des �uides.
Il peut-être traduit physiquement par les équations de Stokes (Greve and Blatter, 2009)
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qui caractérisent un �uide visqueux qui s'écoule lentement et dont les e�ets visqueux do-
minent sur les e�ets inertiels. Ces équations sont une version simpli�ée des équations de
Navier-Stokes dans lesquelles les termes inertiels ont été retirés.

2.2 Loi de comportement de la glace : loi de Glen

Le comportement visqueux de la glace est décrit par une loi empirique, appelée loi
de Glen (Glen, 1955) en glaciologie, qui relie les contraintes déviatoires S aux vitesses de
déformation ε̇. Son expression est :

S = 2µε̇, (2.1)

Cette relation est non linéaire et la viscosité e�ective µ est donnée par :

µ =
1

2
(EA)−1/nI

1
n
−1

ε̇2
(2.2)

avec E un facteur d'ampli�cation, A la �uidité de la glace, n l'exposant de Glen et
Iε̇2 =

√
ε̇ij ε̇ji/2 le second invariant du tenseur des taux de déformation ε̇ij donné par :

ε̇ij =
1

2
(
∂ui
∂xj

+
∂uj
∂xi

). (2.3)

La �uidité de la glace A est dépendante de la température T selon la loi d'Arrhénius :

A = A0e
−Q/(RT ), (2.4)

où A0 est une �uidité de référence, Q est l'énergie d'activation et R la constante des gaz
parfaits.

Le facteur d'ampli�cation E permet de corriger la loi de Glen pour englober l'ensemble
de la physique qui n'est pas dé�ni dans celle-ci telle que l'endommagement, l'anisotropie
polycristalline, l'incertitude sur le paramètre n, la teneur en poussière, la taille des grains,
ou bien la teneur en eau pour la glace tempérée.

2.3 Les équations de Stokes

Les équations de Stokes sont une approximation des équations de Navier-Stokes pour
l'écoulement des �uides, dans laquelle l'advection de la quantité de mouvement et les
termes inertiels sont négligés. La dérivation des équations de Stokes nécessite une série
d'équations qui relient les lois de conservation aux propriétés mécaniques. Ces équations
sont la conservation de la masse et de la quantité de mouvement, nommées équations de
champ.

L'équation de continuité (ou de conservation de la masse) dé�nit que la masse d'un
volume de matériau ne peut pas changer. Elle s'exprime telle que,

dρi
dt

+∇ · (uρi) = 0, (2.5)

avec ρi la densité de la glace et u le vecteur de vitesse.
L'équation de conservation du moment linéaire s'exprime telle que,

ρi
du

dt
+∇ · σ + f = 0, (2.6)
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avec σ le tenseur des contraintes de Cauchy et f le vecteur des forces extérieures qui s'ap-
pliquent sur le volume. Les terme de la force inertielle, force centrifuge et de de Coriolis,
ont des ordres de grandeur respectif de 10−15 et de 10−8 (Greve and Blatter, 2009). Ils
peuvent être négligés pour une calotte polaire. Ces forces extérieures seront limitées à la
gravité, ainsi f = −ρig où g est l'accélération de la pesanteur.

Le tenseur de Cauchy peut s'exprimer tel que σ = S− pI rassemblant le tenseur des
contraintes déviatoires S, I le tenseur d'identité et la pression isotrope p.

En considérant, l'incompressibilité de la glace, la densité de la glace ρi est constante,
et donc nous pouvons simpli�er l'équation de conservation de la masse (2.5) qui devient
alors

∇ · u = 0 (2.7)

et qui se développe sous la forme :

∂u

∂x
+
∂v

∂y
+
∂w

∂z
= 0. (2.8)

L'équation de conservation du moment (2.6) s'écrit

∇ · σ − ρig = 0. (2.9)

Le tenseur des contraintes étant symétrique, σ = σT , où σT est le transposé du
tenseur, l'équation vectorielle (2.9) se développe sous la forme :

∂σxx
∂x +

∂σxy
∂y + ∂σxz

∂z = 0
∂σxy
∂x +

∂σyy
∂y +

∂σyz
∂z = 0

∂σxz
∂x +

∂σyz
∂y + ∂σzz

∂z = ρig

. (2.10)

à laquelle, nous pouvons appliquer la loi de Glen (Eq. 2.3) pour obtenir :


∂
∂x

(
2µ∂u

∂x

)
+ ∂

∂y

(
µ
(
∂u
∂y

+ ∂v
∂x

))
+ ∂

∂z

(
µ
(
∂u
∂z

+ ∂w
∂x

))
− ∂p

∂x
= 0

∂
∂x

(
µ
(
∂u
∂y

+ ∂v
∂x

))
+ ∂

∂y

(
2µ∂v

∂y

)
+ ∂

∂z

(
µ
(
∂v
∂z

+ ∂w
∂y

))
− ∂p

∂y
= 0

∂
∂x

(
µ
(
∂u
∂z

+ ∂w
∂x

))
+ ∂

∂y

(
µ
(
∂v
∂z

+ ∂w
∂y

))
+ ∂

∂z

(
2µ∂w

∂z

)
− ∂p

∂z
= ρig

, (2.11)

Les équations de Stokes sont constituées d'un système de 4 équations scalaires à 4
inconnues (u,v,w,p) formé des équations de conservations de la quantité de mouvement
(2.11) et de la masse (2.8).

Le modèle de Stokes permet de déduire le champ de vitesse u(x, y, w) et de pression p
pour une géométrie donnée en résolvant ces équations sans approximation. En glaciologie,
ce modèle est souvent appelé full-Stokes par rapport aux autres modèles qui se basent sur
di�érentes approximations dérivées de celui-ci.

2.3.1 Conditions aux limites

Les équations (2.11) et (2.8) sont des équations aux dérivés partielles dont la résolution
nécessite l'ajout de conditions aux limites. Ces conditions dé�niront les valeurs que prend
la solution aux bords du domaine. Il est possible de considérer 3 frontières principales dans
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le cas de la modélisation de l'ensemble d'une calotte : la surface supérieure du glacier, la
surface basale et le front du glacier. Si nous ne représentons qu'un bassin versant de cette
calotte, il faudra alors ajouter une condition sur les bords du bassin.

Surface supérieure

La surface supérieure du glacier étant en contact avec l'atmosphère, nous pouvons
considérer que les contraintes qui s'y exercent sont nulles, car nous négligeons le frottement
avec l'air, telles que :

(σ.n)|zs = 0 (2.12)

où l'indice zs signi�e que la quantité est considérée au niveau de la surface supérieure.

Surface inférieure

La surface inférieure d'un glacier est soit posée soit �ottante. Dans le premier cas, la
glace glisse sur le socle rocheux par frottement. Ainsi, des lois de frottement permettent
d'évaluer la contrainte de cisaillement basale tb qu'exerce le socle sur la glace :

tb + f(ub, N, ...) = 0, (2.13)

où tb = (σ.n)|zb − σnn|zbn avec σnn|zb = n.(σ.n)|zb la contrainte normale à la surface,
l'indice zb signi�ant que la quantité est évaluée au niveau de la surface basale du domaine.
De même, la vitesse basale est dé�nie par ub = u|zb − (u.n)|zbn La forme de la fonction
f(ub, N) intervenant dans l'équation (2.13) peut représenter des lois de frottement de
di�érentes formes que nous ferrons dans la Section 3.4. Cette condition doit être com-
plétée par une condition dans la direction normale à la surface basale. Le plus souvent,
les phénomènes de fusion et d'accrétion à la base étant négligés, nous prescrivons une
condition de non-pénétrabilité de la glace dans le socle. Cela revient à imposer que de la
vitesse normale à la surface est nulle, ce qui se traduit mathématiquement par :

(u.n)|zb = 0, (2.14)

lorsque la condition (2.14) est satisfaite, la vitesse considérée au niveau de la surface
inférieure u|zb est purement tangentielle, si bien que ub = u|zb .

Une fois la ligne d'échouage franchie, la glace glisse sans frottement sur l'océan. Les
contraintes de cisaillement y sont nulles et la glace ne subit que les contraintes normales
dues à la pression d'eau. Les conditions limites sous la plateforme �ottante peuvent donc
s'écrire :

tb = 0 (2.15)

et

σnn|zb = −pw (2.16)

où pw = ρswg(zsl − zb) est la pression d'eau avec zsl la hauteur du niveau des mers.

Front de glace

Au niveau du front du glacier, la partie immergée de la plateforme �ottante subit
la pression de l'océan normal au front tandis que la partie émergée ressent la pression
atmosphérique. Comme dans le cas de la surface supérieure, cette pression atmosphérique
peut être négligée et nous appliquons au front une condition de Neumann où la contrainte
normale est égale à la pression d'eau de l'océan supposée hydrostatique :
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(σ · n)|cf = −max(0, pwn) (2.17)

où l'indice cf signi�e que nous appliquons cette condition au niveau du front de vêlage.

2.3.2 Évolution des surfaces

Les surfaces présentées précédemment sont amenées à varier géométriquement. Les
équations de Stokes nous ont permis de calculer le champ de vitesses d'écoulement indui-
sant une advection de la glace de l'amont vers l'aval. A�n d'ajouter l'évolution temporelle
du glacier, il est alors nécessaire de faire varier la géométrie de ces surfaces.

Évolution de la surface supérieure

La surface supérieure du glacier en contact avec l'atmosphère dont on néglige l'inter-
action est décrit comme une surface libre car non con�née. Cette surface est contrainte
par la gravité et peu évoluer au cours du temps. Cette évolution dépend des conditions
climatiques à la surface. Elles sont représentées sous la forme du bilan de masse de sur-
face ḃs(x, y, t). Il s'agit d'un terme positif, lors d'accumulation de glace et négatif, lors
d'ablation de glace. Le bilan de masse de surface peut dépendre du temps et de l'espace.

L'évolution de la surface peut alors se représenter par une équation de transport à
partir de la conservation de la masse (2.7) :

∂zs
∂t

+ us
∂zs
∂x

+ vs
∂zs
∂y
− ws = ḃs (2.18)

où zs désigne l'altitude de la surface supérieure et us, vs et ws les trois composantes du
vecteur vitesse de surface.

Une démonstration permettant d'obtenir l'équation (2.18), à partir de l'équation (2.5),
peut être trouvée dans Greve and Blatter (2009) et Morlighem (2011).

Évolution de la surface inférieure

La surface inférieure des glaciers émissaires peut être soit posée sur le socle rocheux
tant que le poids de la glace est supérieur à la pression d'eau, soit �ottante dès que la
pression d'eau est su�samment importante.

Une fonte peut s'exercer sous les zones posées par le �ux géothermique ; le frottement
ou la déformation, mais cette fonte ne sera pas prise en compte dans cette thèse.

Sous les plateformes �ottantes, la surface basale évolue au cours du temps en fonction
des conditions océaniques que l'on retrouve dans le terme ḃb(x, y, t) pouvant contenir la
fonte (négative) et l'accrétion (positive) de glace. Nous pouvons alors dé�nir une équation
similaire à celle de la surface supérieure :

∂zb
∂t

+ ub
∂zb
∂x

+ vb
∂zb
∂y
− wb = ḃb (2.19)

où zb représente l'altitude de la surface basale et ub, vb et wb les trois composantes du
vecteur vitesse à la base de la colonne de glace. Cette équation est également valable dans
les zones posées où ḃb est dé�ni nul . La topographie de la surface inférieure est également
contrainte par la forme du socle, nous ajoutons alors une condition de non-pénétrabilité
de la glace dans le socle et d'épaisseur minimale nulle :

b(x, y, t) ≤ zb(x, y, t) ≤ zs(x, y, t) (2.20)
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avec b(x, y) la topographie du socle. Elle peut être négative dans le cas d'un socle sous le
niveau de la mer.

2.3.3 Lois de frottement

Comme nous l'avons abordé dans la Section 2.3.1, à la surface inférieure du glacier, la
glace se déplace sur un socle rocheux par glissement. Ce glissement à la base du glacier
est une composante essentielle de la dynamique glaciaire. Il génère une contrainte de
cisaillement basale tb qui est dé�nie selon une loi de frottement. Les lois dé�nissant ce
frottement peuvent prendre en compte plusieurs variables et paramètres a�ectant cette
contrainte : la vitesse d'écoulement basale (Fowler, 2010; Weertman, 1957), la dé�nition du
socle rocheux, les processus de cavitation (Gagliardini et al., 2007; Schoof, 2005) ou bien
la pression e�ective (Brondex et al., 2017; Joughin et al., 2019). Les lois de frottements
consistent donc à établir une relation mathématique entre ces variables et paramètres telle
que dé�nie par l'équation (2.13).

Loi de Weertman

La loi de frottement de Weertman (1957) relie la contrainte de cisaillement basale à
la vitesse basale, telle que :

tb + CW‖ub‖m−1ub = 0 (2.21)

où m est un exposant (positif) variant selon la nature du socle et le mécanisme (loi
visqueuse ou plastique) que l'on représente (Ritz et al., 2015), CW une constante positive
nommée coe�cient de frottement de Weertman.

Loi de Schoof

La loi de frottement proposée par Schoof (2005) prend en compte l'ouverture de cavité
remplie d'eau, provenant de la fonte du glacier en surface ou par le �ux géothermal à sa
base, sur un socle rigide. Cela nécessite de rendre la loi dépendante à la pression e�ective
N = pi − pw avec pi = ρig(zs − zb) la pression exercée par la glace. La pression d'eau
est dé�nie par un modèle hydrologique en parallèle du modèle d'écoulement de la glace
(De Fleurian et al., 2013; Werder et al., 2013). Cette loi prend la forme générale :

tb +
CS‖ub‖m−1ub

(1 + ( CS

CmaxN
)1/m‖ub‖)

= 0 (2.22)

où Cs est le coe�cient de frottement de Schoof et Cmax correspond à la valeur maximale
de tb/N . Cette loi permet de représenter deux régimes d'écoulement di�érents. Pour de
faibles pressions ou bien de grandes vitesses basales, la loi de Schoof présente un régime
de type Coulomb avec tb ≈ −CmaxN . Dans ce cas, tb est directement proportionnel à
N . A l'inverse dans le cas de pression e�ective élevée ou bien de vitesses basales faibles,
l'écoulement est celui de Weertman avec tb ≈ −CS|ub|m−1ub, équivalent à l'équation
(2.21).

La loi de Schoof a été modi�ée pour être étendue aux rhéologies non-linaire par Ga-
gliardini et al. (2007). Ils dé�nissent une nouvelle généralisation de la loi de Schoof sous
la forme :

tb
N
− Cmax(

χ

1 + αχp
)m = 0 (2.23)

avec
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χ = (
Cs

CmaxN
)1/mub et α =

(p− 1)p−1

p
(2.24)

où l'exposant p est un nombre positif dépendant de la forme du socle.

Loi de Tsai

La loi de Tsai et al. (2015) permet de représenter le frottement basal sur un socle
rigide ainsi que la déformation d'un socle sédimentaire. Elle a pour hypothèse que sur un
socle sédimentaire, le frottement est régi par la loi de Weertman (1957) jusqu'à un seuil
auquel le socle va commencer à se déformer. Pour concilier ces deux processus, Tsai et al.
(2015) dé�nissent la loi :

tb +min[CW‖ub‖m, fCN ]
ub

‖ub‖
= 0 (2.25)

où fC est le coe�cient de frottement.
Contrairement à la loi de Schoof (2007a) qui présente une transition continue, la loi

de Tsai et al. (2015) présente une transition brusque entre les deux régimes de frotte-
ment représentés par cette loi. Le changement de régime intervient dès que fCN devient
supérieur à CW |ub|m. La loi de Tsai et de Schoof présentes des transitions de régimes
identiques pour des coe�cients choisis, CW = CS et fC = Cmax.

Loi de Coulomb régularisée

La loi de frottement dite Coulomb régularisée proposée par Joughin et al. (2019) est
dé�nie par :

tb + λCs,m

(
‖ub‖

‖ub‖+ u0

)1/m
ub

‖ub‖
= 0, (2.26)

qui dépend des deux paramètres Cs,m et u0 et où

λ =

1, pour haf ≥ hT
haf
hT

, autrement
(2.27)

avec haf = b ∗ ρsw
ρi

+ h la hauteur de glace au-dessus de la �ottaison et hT une hauteur
seuil. Nous considérons la hauteur du niveau des mers à zsl = 0. λ permet de dé�nir
la connectivité hydrologique et d'approximer de manière simple l'impact de la pression
e�ective sur le frottement.

Cette loi de frottement (Eq. 2.26) présente deux comportements asymptotiques, un
régime de Weertman pour ‖ub‖ � u0 et un régime de Coulomb pour ‖ub‖ � u0. Contrai-
rement aux lois de Tsai et al. (2015) et de Schoof (Fowler, 1987; Gagliardini et al., 2007;
Schoof, 2005), elle n'inclut pas de dépendance directe à la pression e�ective N dont le
rôle est inclus dans le facteur λ. Cependant, l'hypothèse d'une connexion hydrologique
parfaite entre le système de drainage sous-glaciaire et l'océan pour calculer N restreint
généralement le régime de Coulomb à une petite zone proche de la ligne d'échouage où la
glace est proche de la �ottaison. Comme le paramètre de frottement Cs,m est déterminé
par une inversion, il inclut la dépendance à N ; de sorte que le garder constant dans le
temps suppose implicitement que N n'évolue pas lorsque la ligne d'échouage avance ou
recule. Cette hypothèse n'est certainement pas valide lorsque la ligne d'échouage avance
ou recule et que la hauteur à la �ottaison évolue au voisinage de la ligne d'échouage. C'est
pour cela qu'on introduit un facteur λ qui impose une correction linéaire au frottement
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lorsque haf est inférieure au seuil hT . Ainsi, le frottement diminue linéairement vers zéro
en se rapprochant de la ligne d'échouage.

2.4 Approximations des équations de Stokes

La résolution des équations de Stokes à l'aide d'équations à 3-dimensions et 4 inconnues
(u, v, w, p) est très coûteuse en ressources de calcul dans le cadre de domaines très étendus
tels que les calottes polaires. Pour réduire le coût des simulations, il est nécessaire d'utiliser
des approximations de ces équations. Dans le cas des calottes polaires, nous pouvons faire
deux hypothèses principales :

L'hypothèse de faible rapport d'aspect peut s'appliquer dans le cas où les dis-
tances horizontales sont très largement supérieures à l'épaisseur de la glace et que les
variations horizontales sont considérées sur des échelles plus grandes que l'épaisseur
de la glace. C'est le cas de la calotte Antarctique où l'extension horizontale est de
l'ordre du millier de kilomètres alors que l'extension verticale de l'ordre du millier
de mètres. Cette approximation permet de négliger les contraintes de cisaillement
horizontales vis-à-vis des contraintes normales. Il est possible que les limites de cette
hypothèse soient atteintes près des marges et dans les zones où les variations ho-
rizontales (e.g. socle rocheux) sont du même ordre de grandeur que l'épaisseur de
glace.

L'approximation hydrostatique découle de l'hypothèse de faible rapport d'as-
pect. Elle permet de supprimer la pression isotrope des équations de Stokes.

2.4.1 Modèle Shallow Shelf approximation (SSA)

Les équations de la Shallow Shelf approximation (SSA) sont utilisées pour représen-
ter l'écoulement dans les zones où celui-ci est rapide, plateformes �ottantes et glaciers
émissaires. Un frottement très faible voir nul à la base caractérise cet écoulement. Nous
considérons alors que les gradients verticaux des vitesses horizontales sont négligeables
devant leurs gradients horizontaux. Cela entraîne une vitesse uniforme dans la colonne
de glace telle que représentée sur la Figure 2.1. Cette hypothèse couplée aux hypothèses
précédentes permet d'intégrer verticalement les équations de Stokes. Pour avoir le détail
de la démonstration de ces équations, il faut se référer à Greve and Blatter (2009) qui
développe de manière détaillée la SSA. Dans le cas de la modélisation d'un objet tridi-
mensionnel (e.g. une calotte), l'utilisation de la SSA réduit le domaine à deux dimensions
planes délimitées par les limites du bassin versant ou les limites géographiques du conti-
nent.

Les équations de la SSA peuvent s'écrire :{ ∂
∂x

(2µ̄h(2∂u
∂x

+ ∂v
∂y

)) + ∂
∂y

(µ̄h(∂u
∂y

+ ∂v
∂x

))− tb = ρigh
∂zs
∂x

∂
∂y

(2µ̄h(2∂v
∂y

+ ∂u
∂x

)) + ∂
∂x

(µ̄h( ∂v
∂x

+ ∂u
∂y

))− tb = ρigh
∂zs
∂y

, (2.28)

où la contrainte de cisaillement basale tb dépend de la loi de frottement. Les formes
de la loi de frottement utilisées sont décrites dans la Section 2.3.3. La viscosité moyenne
sur l'épaisseur de glace est dé�nie par

µ̄ =
1

h

∫ zs

zb

µdz, (2.29)
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où µ est la viscosité e�ective de la glace.

Conditions aux limites

Les conditions au front du glacier présentées précédemment s'appliquent également
dans le cadre de la SSA. Ces conditions sont représentées sur la Figure 2.1.
Au front, nous appliquons une condition de Neumann où la contrainte normale est égale à
la pression d'eau de l'océan supposée hydrostatique. Cette condition appliquée aux équa-
tions (2.28) prend la forme :{

4Hη̄ ∂u
∂x
|cfnx + 2hµ̄∂v

∂y
|cfnx + hµ̄(∂u

∂y
+ ∂v

∂x
)|cfny = g

2
(ρih|2cf − ρswhsub|2cf )nx

4Hη̄ ∂u
∂x
|cfny + 2hη̄ ∂v

∂y
|cfny + hη̄(∂u

∂y
+ ∂v

∂x
)|cfnx = g

2
(ρih|2cf − ρswhsub|2cf )ny

, (2.30)

avec hsub|cf et h|cf la hauteur immergée et la hauteur totale du front de glace, respecti-
vement.

Évolution de l'épaisseur de glace

Dans les modèles intégrés verticalement, il est plus simple de déterminer directement
l'épaisseur et de s'a�ranchir des surfaces libres zs et zb. L'épaisseur de glace est dé�nie
par :

h(x, y, t) = zs(x, y, t)− zb(x, y, t) (2.31)

L'évolution de l'épaisseur peut se déterminer en intégrant l'équation de continuité (2.8)
de manière à obtenir :

∂H

∂t
+
∂(ūH)

∂x
+
∂(v̄H)

∂y
= ṁ (2.32)

avec ū et v̄ les vitesses moyennées sur l'épaisseur et ṁ(x, y, t) = ḃs(x, y, t) − ḃb(x, y, t)
le bilan de masse totale intégrant les �ux sur les surfaces supérieure et intérieure. La
démonstration de cette équation est détaillée dans Greve and Blatter (2009).

Flottaison

L'équation de la �ottaison permet de dé�nir les zones posées ou �ottantes du glacier
émissaire. Il est ainsi possible de déterminer la surface inférieure de la glace :{

zb = b
zb = −h ρi

ρsw
> b

.

L'altitude de la surface supérieure est déterminée tel que : zs = zb + h.

Dans le cas d'un socle marin (b<0), la glace n'ayant pas encore contribué à l'aug-
mentation du niveau des mers ne correspond pas à la masse de glace posée. Il faut alors
prendre en compte haf , dé�nie dans la section 2.3.3. La glace pouvant contribuer à l'aug-
mentation du niveau des mers est le volume de glace au-dessus de haf . Cette équation
permet également de déterminer la position de la ligne d'échouage où haf=0.

2.4.2 Modèle shallow ice approximation (SIA)

L'approximation dite Shallow Ice Approximation (SIA) part des hypothèses de faible
rapport d'aspect et de l'approximation hydrostatique. Elle se base sur l'hypothèse qu'en
tout point du domaine étudié seules les contraintes de cisaillement verticales jouent un rôle
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SSA

Ligne d'échouage

Océan

Glacier

Socle rocheux tb

u|side · n = 0(σ · n)|cf = −max(0, pwn)

ḃs

ḃb

(a) Représentation schématique extrudée de l'écoulement de la glace avec les approximations
de la SSA. Dans le cas d'une coupe verticale, la solution des équations (2.28) est un vecteur
horizontal qui est représenté ici par un champ de vitesse verticalement uniforme. Les conditions
aux limites et les di�érents forçages appliqués sur la calotte sont également représentés.

Ligne d'échouage

Flux de glace

σ|cf · n = −pwn
Front de glace

u|side · n = 0

Bord du bassin versant

Glace posée

Glace Flottante

(b) Représentation schématique en plan de l'écoulement de la glace avec les approximations de
la SSA. Les conditions aux limites sont également représentées.

Figure 2.1 � Représentation schématique de l'écoulement de la glace avec les approxi-
mations de la SSA et les conditions aux limites.
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dans l'écoulement. L'écoulement est régit par une loi de frottement à la base de la calotte
de glace. Ces hypothèses sont valables sur une grande partie de la calotte où les pentes de
surface et de socle sont faibles et avec un régime d'écoulement assez simple, essentiellement
en cisaillement parallèlement au socle. Cela est valable pour les zones éloignées des dômes
et loin des marges de la calotte où les pentes deviennent plus importantes et le frottement
sur le socle très faible. Le Meur et al. (2004) discutent les zones d'applications de la SIA
et ces limites. Les équations de la SIA n'étant donc pas adaptées à la modélisation des
glaciers émissaires et de la dynamique de la ligne d'échouage, nous ne développerons pas
la démonstration de ses équations dans ce manuscrit. Elle est disponible dans Greve and
Blatter (2009).
Cette approximation a pour avantage de pouvoir être résolue localement si la géométrie de
la calotte est connue. Cette résolution simple des composantes horizontales de vitesses est
très peu coûteuse en ressources numériques. Nous pouvons donc retrouver ces équations
dans beaucoup de modèles de calotte (Par ex : Bueler and Brown (2009); Gagliardini et al.
(2013); Gudmundsson et al. (2019)). A�n de mieux représenter la dynamique des glaciers
émissaires tout en gardant un faible coût numérique, certains modèles sont hybrides et
superposent alors les vitesses calculées par la SIA et la SSA dans ces zones.

2.5 Application de la méthode des éléments �nis (MEF) :
forme variationnelle de la SSA

La méthode des éléments �nis est décrite dans plusieurs livres (e.g. Garrigues (2002)).
Ici, nous décrivons son application aux équations de la SSA présentées dans la Section
2.4. A�n de simpli�er cet exemple, ces équations seront appliquées à une ligne de �ux Ωx

parallèle à l'axe x représentant une ligne d'écoulement le long d'un glacier.

Selon cette simpli�cation, il est possible de réécrire le système (2.28) tel que :

4
∂

∂x
(µ̄h

∂u

∂x
)− tb,x = ρigH

∂zs
∂x

. (2.33)

où tb,x dépend de la loi de frottement choisi. Nous allons alors dé�nir un glissement parfait
et l'ignorer pour la suite de la démonstration.

Ce système est complété par des conditions aux limites de Ωx dé�ni tel que xcf est le
front de glace et x0 est le point le plus en amont du glacier.

La condition aux limites de Neumann (2.30) au front de vêlage, qui se réécrit :

4Hµ̄
∂u

∂x
|cfnx =

g

2
(ρih|2cf − ρswhsub|2cf )nx. (2.34)

La condition aux limites de Dirichlet u(x0) = ubc, où ubc est une constante positive.
Elle est dé�nie comme étant nulle dans notre cas.

Formulation variationnelle faible Le problème 2.33 peut prendre la forme forte sui-
vante : ∫

Ωx

4
∂

∂x
(µ̄h

∂u

∂x
)φdΩx =

∫
Ωx

ρigH
∂zs
∂x
φdΩ ∀φ (2.35)

où φ(x) est la fonction de pondération.
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Il est possible d'intégrer le premier terme par partie sur la ligne de �ux Ωx. On obtient
la formulation variationnelle faible suivante :∫ xcf

x0

4µ̄h
∂u

∂x

∂φ

∂x
dx =

[
4µ̄h

∂u

∂x
φ

]xcf
x0

−
∫ xcf

x0

ρigH
∂zs
∂x
φdx ∀φ (2.36)

Discrétisation L'implémentation d'un schéma numérique demande ensuite de discré-
tiser la formulation faible (2.36). Cette discrétisation est réalisée selon la méthode de
Galerkin qui permet de dé�nir un ensemble de fonctions de base φj avec j = 1...N .

u =
N∑
j=1

ujφj (2.37)

Dans le cas d'une ligne d'écoulement, chaque n÷ud possède uj comme unique degré
de liberté (ddl) avec N dé�nissant le nombre de n÷uds total. Le système (2.37) prend
alors la forme :

N∑
j=1

uj

∫ xcf

x0

4µ̄h
∂φj
∂x

∂φi
∂x

dx =

[
4µ̄h

∂u

∂x
φi

]xcf
x0

−
∫ xcf

x0

ρigH
∂zs
∂x
φidx ∀φ. (2.38)

Le premier terme du membre de droite fait clairement apparaître la condition aux
limites de Neumann imposées en x0 et xcf .

Assemblage Le système de N équations obtenu à l'étape précédente permet de résoudre
les équations de la SSA pour chaque φi. La matrice de rigidité K est constituée des
coe�cients dé�nis tels que :

kij =

∫ xcf

x0

4µ̄h
∂φj
∂x

∂φi
∂x

dx. (2.39)

Les forces nodales sont contenues dans le vecteur f telles que :

fi =

[
4µ̄h

∂u

∂x
φi

]xcf
x0

−
∫ xcf

x0

ρigH
∂zs
∂x
φidx ∀φ. (2.40)

Le premier terme du membre de droite correspond aux conditions limites au front.
Ce système matriciel est ensuite linéarisé par di�érentes méthodes (directe ou itérative)
a�n d'obtenir les vitesses nodales uj. La solution générale de u sur le domaine Ω est
obtenue par l'interpolation des valeurs nodales à partir des fonctions de pondération φi.

2.6 Modèle d'écoulement de la glace : Elmer/Ice

L'ensemble des simulations de ce travail a été réalisé avec le code basé sur la méthode
des éléments �nis Elmer/Ice (https://elmerice.elmerfem.org/). Ce code numérique
est dédié à la résolution de problème d'écoulement de glace, de glacier et de calottes. Il
est basé sur le code Elmer (http://www.elmerfem.org/blog/), qui est un modèle aux
éléments �nis Open Source principalement développé et maintenu par l'entreprise publique
�nlandaise CSC (Center for Scienti�c Computing).
Elmer/Ice est un outil très généraliste et �exible et à ce titre a été utilisé pour une
grande diversité d'applications (presque 200 publications depuis 2004). Les principales
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fonctionnalités et capacités d'Elmer/Ice ont été décrites dans Gagliardini et al. (2013) et
dans les publications associées (https://elmerice.elmerfem.org/publications).
Le modèle Elmer/Ice a été utilisé à de nombreuses reprises sur des glaciers alpins, e.g. :
Vincent et al. (2019). Aujourd'hui, une branche importante de son développement s'est
orienté vers la modélisation de calotte de par leur importance dans le système climatique.
Les capacités d'Elmer/Ice ont déjà pu être démontrées dans les nombreux projets d'inter-
comparaison de modèles de calotte polaire où il fut utilisé (e.g. Cornford et al. (2013);
Seroussi et al. (2019, 2020)). La modélisation de l'ensemble de la calotte groenlandaise
fut réalisée en résolvant entièrement les équations de Stokes Gillet-Chaulet et al. (2012).
Il a donc la capacité de résoudre les équations d'écoulement de la glace avec ou sans
hypothèses simpli�catrices : Full-Stokes, SSA et SIA.
Les descriptions des solveurs sont disponibles sur le site https://elmerice.elmerfem.

org/wiki/doku.php?id=start.

2.7 Conclusion

Ce chapitre a permis de présenter les di�érents aspects de la modélisation des glaciers
et des calottes polaires. Un modèle permet une représentation simpli�ée de la réalité
pouvant représenter le passé, le présent ou bien de faire des prévisions sur l'évolution d'un
système. Le modèle est physique avant d'être numérique. Il s'agit alors de représenter
la réalité au travers d'un système d'équations dérivant de lois physiques. Cela peut être
réalisé à di�érents niveaux de complexité en fonction des hypothèses applicables à notre
sujet d'étude.
Les équations de Stokes décrivent l'écoulement de la glace. Certaines caractéristiques
des calottes polaires permettent des approximations. L'approximation SSA permet de
résoudre l'écoulement de la glace pour les calottes polaires avec un coût de calcul réduit
par rapport aux équations de Stokes. Cependant, ces approximations ont des limites dans
certaines régions où l'hypothèse de faible rapport d'aspect n'est plus valide.
Ces équations se résolvent grâce à l'aide de l'outil numérique. Il existe di�érentes méthodes
pour convertir des équations aux dérivés partielles. Dans cette thèse, le modèle Elmer/Ice,
basé sur la méthode des éléments �nis, a été utilisé avec l' approximation de la SSA
pour résoudre l'écoulement de la glace sur la calotte Antarctique. Les chapitres 3 à 5
présenteront l'ensemble des choix réalisés pour réalisation de notre état actuel et de nos
expériences.
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3
Modélisation de l'état actuel de la calotte
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Dans ce Chapitre, nous allons présenter les étapes permettant de modéliser l'état ac-
tuel de la calotte Antarctique. L'objectif est de construire une modélisation de la calotte
la plus proche de l'état actuel en termes de géométrie et de �ux. Cet état est dé�ni a�n
d'étudier la stabilité de la ligne d'échouage actuelle, et cherche donc à se rapprocher
au maximum des observations récentes. Cependant, tous les paramètres permettant de
modéliser le champ de vitesse actuel ne sont pas a priori connus. Il est alors nécessaire
d'estimer ces paramètres par une méthode d'initialisation du modèle qui sera contraint
par les données disponibles.

En modélisation glaciaire, il y a deux méthodes principales (Seroussi et al., 2019)
permettant obtenir un état actuel de la calotte :

par des méthodes inverses basées sur les équations des moments et utilisant la to-
pographie et les vitesses de surfaces observées. En partant d'une topographie de
surface connue, voire extrêmement bien résolue pour la surface (Howat et al., 2019),
et d'équations non-inertielles pour calculer le champ de vitesses, il est possible d'es-
timer certains paramètres du modèle, conditions limites et propriétés matérielles,
à partir des observations de vitesse de surface. L'objectif est d'utiliser la méthode
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inverse pour optimiser les paramètres du modèle que l'on ne peut pas observer.
Cette optimisation est réalisée a�n de s'approcher des observations. Cependant, une
relaxation est généralement appliquée a�n d'éviter des inconsistances sur la diver-
gence du �ux dues à une incompatibilité entre les variables pronostiques (épaisseur
de glace et vitesse d'écoulement de la glace) (Seroussi et al., 2011).

par un Spin-Up, qui permet d'initialiser des processus pronostiques (thermique,
isostasie) qui sont extrêmement lents, en faisant une simulation transitoire longue
de plusieurs centaines d'années à plusieurs centaines de milliers d'années. Le forçage
appliqué peut être constant, conduisant à un état stable, ou bien provenir d'une
reconstruction paléo-climatique impliquant les cyles glaciaires et construire un état
actuel qui n'est pas à l'équilibre, mais représentatif de l'évolution sous un forçage
donné. Les résultats de ces états actuels sont une calotte glaciaire avec des états
thermo-dynamiques compatibles (Pattyn, 2018). Une limite de cette méthode est
que l'état actuel provient de l'état �nal d'une simulation de paléo-calotte dont la
topographie et le champ de vitesse peuvent di�érer des observations. Des méthodes
intermédiaires entre Spin-Up et inversions existent permettant de limiter l'écart
entre les observations et le modèle (e.g. Le Clec'h et al. (2019); Pattyn et al. (2017);
Pollard and DeConto (2012)).

Nous allons utiliser la méthode inverse de façon similaire à ce qui fut réalisé par le
modèle Elmer/Ice dans InitMIP-Antarctica (Seroussi et al., 2019). L'optimisation des
paramètres de frottement et de viscosité de la glace par inversion permet de reproduire
l'écoulement de surface pour les épaisseurs de glace actuelles. Cette méthode a besoin
d'être contrainte par des observations sur la géométrie et les vitesses de surface.

3.1 Observations de la calotte utilisées

Dans l'objectif de reproduire un état actuel de la calotte, nous avons sélectionné des
données récentes pour calibrer la géométrie et les vitesses du modèle.

La topographie de l'Antarctique est disponible à partir du jeu de données MEaSUREs
BedMachine Version 2 (Morlighem et al., 2020) à une résolution horizontale de 500 m. Ces
données comprennent la topographie du socle rocheux ainsi que l'épaisseur de glace qui
seront utile pour déterminer la �ottaison (Section 2.4.1) et obtenir l'altitude des surfaces
libres inférieures, zb, et supérieures, zs. Même si zs et zb sont disponibles dans le jeu de
données de BedMachine, nous les recalculons a�n d'être consistant avec les valeurs de
densité pour la glace et l'eau utilisées dans le modèle. Ces données comportent également
un masque des zones englacées posées et �ottantes, des zones déglacées, de l'océan et
du lac de Vostok. L'utilisation de ces données récentes est discutée et comparée avec un
ancien jeu de données, BedMap2, dans la Section 5.1.

Les vitesses de surface de la glace sont disponibles par di�érents jeux de données. Il
existe un jeu de vitesses agrégées MEaSUREs Phase-Based Antarctica Ice Velocity Map
de 2007 à 2018 (Mouginot et al., 2019). Ces données sont distribuées avec une résolu-
tion horizontale de 450 m. Elles permettent une couverture complète sur l'ensemble de la
calotte, même au pôle Sud. Les vitesses de surface sont également disponibles annuelle-
ment MEaSUREs Phase-Based Antarctica Ice Velocity Map, Version 1 (Mouginot et al.,
2017) à une résolution horizontale de 1 km. Cependant, ces données ne couvrent pas
l'ensemble de l'Antarctique en fonction des acquisitions qui ont pu être réalisées. En re-
gardant l'ensemble du jeu de données, nous avons déterminé que l'année 2015/16 (Figure
3.1) correspond à l'acquisition récente la plus complète. Elle servira alors de référence
pour représenter l'état actuel de la calotte. Nous avons représenté les di�érences entre ces
deux jeux de données sur la Figure 3.2. Elles sont de l'ordre de la centaine de mètres par
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an sur certaines zones, principalement sur les bassins alimentant la baie d'Amundsen. Une
part de ces di�érences peut-être à des incertitudes dans les données, quelques dizaines de
mètres par an (Mouginot et al., 2017), l'autre partie de ces di�érences est du à l'évolution
rapide de la dynamique de la calotte.

Figure 3.1 � Vitesse de surface observée pour l'année 2015/2016 Mouginot et al. (2017)

Figure 3.2 � Di�érence entre les vitesses annuelles 2015-2016 et le jeu de vitesses agré-
gées. La di�érence est réalisée sur la surface disposant de mesures de vitesses annuelles.
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3.2 Fonte basale sous les plateformes �ottantes

La fonte basale est un processus complexe car di�cile à observer et évoluant avec
la dynamique océanique et la forme de la cavité. Cette complexité est représenté dans
la distribution de la fonte des quelques observations disponibles (e.g. Adusumilli et al.
(2020a); Dutrieux et al. (2013); Rignot et al. (2013)). Il est donc nécessaire d'utiliser des
modèles de fontes pour représenter la distribution de la fonte sous les plateformes.

Il existe di�érentes manières de paramétriser la fonte sous les plateformes �ottantes.
Pollard and DeConto (2009); Pollard and Deconto (2012a) proposent une paramétrisa-
tion, surnommé "PDC", dépendant d'une fonction quadratique du forçage thermique.
Cette paramétrisation PDC est basée sur la température de l'océan et la profondeur de
la glace. La fonction de transfert de la température à la fonte est pondérée par un facteur
dépendant du bassin a�n de reproduire la fonte actuelle. Le modèle de panache (Jenkins,
1991; Lazeroms et al., 2018) est une autre option pour représenter la fonte basale. La tem-
pérature et la salinité de l'océan ambiant sont des variables nécessaires pour ce modèle.
Il considère le déplacement d'un panache le long de la plate-forme de glace. Reese et al.
(2018) proposent une paramétrisation par un modèle de boîte où la cavité océanique sous
la plateforme de glace est divisée en boîtes (voir Figure 3.3 et 3.4). La fonte est dé�nie
pour chaque boîte en fonction de la température et de la salinité au fond de l'océan devant
le front de glace. Ce modèle résout le transport de la salinité et de la température d'une
boite à la suivante. Il prend également en compte la taille de la cavité pour dé�nir le
nombre de boîtes ainsi que les légères variations de la fonte au sein des boîtes.
Favier et al. (2019) ont évalué di�érentes paramétrisations de fonte en comparant des
simulations de calotte glaciaire avec une fonte paramétrée et un petit ensemble de simu-
lations de modèle couplé calotte-océan. Ils détaillent que le modèle de boîte se rapproche
des modèles couplés dans la représentation de la fonte, car il représente le �ux thermo-
halin dans les cavités, contrairement au modèle de panache. Ce comportement donne des
résultats similaires à ceux des modèles couplés océan-glace avec des di�érences de moins
de 1 mm à la contribution au niveau des mers dans l'expérience de 100 ans de Favier
et al. (2019). Plus récemment, Burgard et al. (2022) concluent qu'aucune des paramé-
trisations ne permet de se rapprocher des observations avec des écarts à la moyenne du
même ordre de grandeur que l'observation. Ils estiment qu'aujourd'hui les modèles cou-
plés représentent au mieux la fonte sous les plateformes. Pour Burgard et al. (2022), le
modèle de boîte propose les meilleurs résultats si on connaît seulement des données de
l'océan distantes de la côte (>50km) car il représente la strati�cation verticale au sein
de la cavité. Cependant, Burgard et al. (2022) mettent quelques limitations à l'usage du
modèle de boîtes car il utilise une relation linéaire entre le forçage thermique et la fonte,
alors qu'une relation quadratique serait possiblement plus appropriée.
Dans les états actuels des connaissances lors de l'écriture de cette thèse, nous avons décidé
d'utiliser un modèle de boîte de Reese et al. (2018).

3.2.1 Le modèle de boîte

Le modèle de boîte, présenté succinctement précédemment, a été implémenté dans
Elmer/Ice dans le cadre de cette thèse, nous rentrons ici dans le détail de son application.

Le continent est divisé en di�érents bassins ayant des valeurs locales de température
et de salinité au fond de l'océan. Les 19 bassins IMBIE (Zwally et al., 2012) seront utili-
sés comme division. Cette délimitation permet de représenter de manière régionalisée la
fonte sous les plateformes. Le nombre de boîtes est dé�ni pour chaque bassin en fonction
de la distance entre la ligne d'échouage et le front de glace, avec un nombre de boîtes
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Figure 3.3 � Schéma du modèle de boîte (modi�é de Reese et al. (2018)). B0 représente
la boite en aval de la cavité et les Bk avec k = 1, ..., n représentent chaque boîte du modèle.

allant de 1 à nmax, le nombre maximum de boîtes. Nous utilisons un front �xe dans notre
modèle. Les paramètres du modèle sont identiques pour tous les bassins à l'exception de
la température et de la salinité. Les paramètres ont été recalibrés depuis la publication
originale, Reese et al. (2018), et les nouveaux paramètres utilisés ont été communiqués
personnellement pour la publication Urruty et al. (in review).

Symbole Valeur Unité Paramètre
Paramètres de fonte
a −0.0573 K PSU−1 Coe�cient de salinité du point de

congélation
b 0.0832 K Coe�cient constant du point de congé-

lation
c −7.53× 10−8 ∗ g ∗ ρsw K m−1 Coe�cient de pression du point de

congélation
L 3.35× 105 J kg−1 Chaleur latente de fusion
cp 4218 J kg−1 K−1 Capacité thermique de l'eau de mer
Paramètres spéci�ques au modèle de boîte
nmax 5 Nombre maximum de boîtes
γ∗T 5.5× 10−5 m s−1 Vitesse d'échange thermique
C 2.0× 106 m6 s−1 kg−1 Force de la circulation thermo-haline
α 7.5× 10−5 K−1 Coe�cient de dilatation thermique

dans l'équation d'état
β 7.7× 10−4 PSU−1 Coe�cient de contraction haline dans

l'équation d'état
ρsw 1027.51 kg m−3 Densité de référence de l'équation

d'état

Table 3.1 � Paramètres utilisés dans Elmer/Ice et dans le modèle de boîte

Pour chaque boite k, le taux de fonte ḃk est calculé avec l'équation :

ḃk = −γ∗T
ρswcp
ρiL

∗ (aSk + b+ czb − Tk). (3.1)
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où toutes les valeurs et dé�nitions des paramètres sont données dans le Tableau 3.1. Au
sein de chaque boîte, seule la variable zb va évoluer donnant une variation spatiale de la
fonte dans la boîte en fonction de la profondeur de la base de la glace. La fonte dépend
de la salinité Sk et de la température Tk dans la boîte k. Sk et Tk sont dé�nis en fonction
du volume et de l'aire de la boîte ainsi que des valeurs de la salinité et de la température
dans la boîte précédente et à l'interface des deux boites.

La méthode utilisée pour déterminer les paramètres T0 et S0 devant la cavité, aussi
nommée boite B0, est décrite dans Reese et al. (2018).

(a) (b)

Figure 3.4 � (a) Les bassins dé�nis par Zwally et al. (2012) et utilisés pour le modèle de
boîte et (b) le numéro de chaque boîte. Le numéro maximum de boîtes est di�érent par
bassin, puisqu'il dépend de la taille de chaque bassin. Le nombre de boîtes varie entre 1
et 5.

3.2.2 Évaluation de la paramétrisation de fonte basale

Les valeurs de fonte obtenues par le modèle de boîte cherchent à se rapprocher des
observations de fonte obtenues par Rignot et al. (2013) en résolvant l'équation de conser-
vation de la masse à partir d'observations de variation d'épaisseur, de bilan de masse de
surface et de vitesses de surface.

Le modèle de boîte permet de représenter la fonte moyenne par bassin, voir Tableau
3.2, avec des valeurs proches des observations pour les bassins comportant des plateformes
�ottantes froides (Ross et Amery) à part pour Ronne-Filchner qui dispose d'une fonte
moyenne de 1.45× 10−3 m a−1 par rapport à la fonte observée de 0.32 ± 0.1 m a−1. Cela
n'est pas le cas pour les bassins chauds tels que Thwaites et Pine Island où la fonte
moyenne est nettement sous-estimée, d'environ 10 m a−1 de moins que les observations.

Rignot et al. (2013) et Dutrieux et al. (2013) ont observé une fonte proche des 100 m a−1

aux abords de la ligne d'échouage pour la mer d'Amundsen. Dans le modèle de boîte, la
fonte maximale est d'environ 10 m a−1 sur ce même bassin. Sur la Figure 3.6, nous obser-
vons que la fonte proche de la ligne d'échouage avec le modèle de boîte ne permet pas de
représenter la distribution et l'amplitude de la fonte observée.

Par comparaison avec la paramétrisation quadratique PDC (Pollard et al., 2016), le
modèle de boîte permet de représenter le regel sous le plateau de glace qui apparaît
également dans les observations. Dans le cas de la plateforme d'Amery (Figure 3.7), le
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(a) Fonte basale avec la paramétrisation PDC

(b) Fonte basale avec le modèle de boîte (c) Observation (Rignot et al., 2013)

Figure 3.5 � Comparaison entre les observations de Rignot et al. (2013) et les paramé-
trisations de fonte basale dans Elmer/Ice.

Figure 3.6 � Identique à la Figure 3.5 mais sur la Baie d'Amundsen.

35



Figure 3.7 � Identique à la Figure 3.5 mais sur la plateforme d'Amery.

Plateforme �ot-
tante

Rignot, 2013
(m.a−1)

Pollard et De
Conto (m.a−1)

Modèle de boîtes
dans Elmer/Ice
(m.a−1)

Thwaites/PIG 16.2± 1 7.25 5.30
Ronne-Filchner 0.32± 0.1 0.52 1.45× 10−3

Amery 0.58± 0.4 3.19 0.4
Ross 0.1± 0.1 0.11 0.21

Table 3.2 � Comparaison de la fonte basale moyenne pour les principales plateformes
�ottantes

modèle de boîte dispose d'un schéma de fonte ressemblant plus aux observations que la
paramétrisation de PDC.

3.3 Création du maillage

Le maillage que nous utilisons est basé sur la géométrie de l'Antarctique. Cette géomé-
trie est dé�nie par le masque contenu dans les données de BedMachine Antartica Version 2
(Morlighem, 2020) et qui nous permet d'obtenir un contour du continent qui dé�nit l'em-
prise de notre modèle. Ce maillage est composé d'éléments triangulaires non structurés
en 2-dimensions dans le plan horizontal. La taille des éléments du maillage est optimisée.
La méthode d'optimisation présentée par Gillet-Chaulet et al. (2012), dans le cas d'un
modèle de calotte, et issue de Frey and Alauzet (2005), est appliquée grâce à la libraire
MMG2D (http://www.mmgtools.org/). Elle permet d'a�ner le maillage entre 1 km et
40 km de taille de maille et de distribuer de manière égale l'erreur de discrétisation sur
l'ensemble du domaine. Ce processus d'optimisation permet d'atteindre un compromis
entre le temps de calcul et la résolution. A�n d'éviter d'utiliser des ressources de calcul
sur des zones ayant peu d'intérêt pour quanti�er les points de bascule, nous avons ainsi
choisi d'optimiser le maillage pour représenter au mieux le �ux de glace donc la vitesse
et l'épaisseur, tout en réduisant le nombre de mailles. Nous choisissons d'utiliser cette
méthode pour optimiser la taille des éléments en fonction :
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de la dérivée seconde des vitesses de surface observées

et de la dérivée seconde de l'épaisseur de la glace.

Nous ajoutons un critère sur la distance par rapport à la ligne d'échouage a�n de ré-
duire à une résolution su�sante, d'au moins 1000 m, les mailles autour de cette ligne. Un
maillage ra�né autour de la ligne d'échouage permet de mieux représenter sa dynamique
(Cornford et al., 2013, 2020). Cette méthode conduit donc à ra�ner dans les zones où les
gradients de vitesse et/ou de pentes sont forts et proches de la ligne d'échouage.
Pour cela, un premier maillage uniforme a été réalisé avec une résolution de 10 km (Fi-
gure 3.8a). Ce maillage est ensuite optimisé selon les critères présentés précédemment.
L'optimisation permet d'obtenir le maillage visible sur la Figure 3.8b. Le maillage réalisé
comporte 545 837 n÷uds et 1 070 444 éléments après optimisation alors qu'il contenait
186 590 n÷uds et 366 204 éléments initialement pour un gain en résolution maximale,
passant de 10 km à 1 km. .

(a) Maillage uniforme à 10km de résolution (b) Maillage optimisé

Figure 3.8 � Conception et optimisation du maillage du bassin versant de Filchner-
Ronne

3.4 Optimisation des paramètres de frottement et de
rhéologie par inversion

3.4.1 Principe général

L'inversion consiste à déterminer des données d'entrée d'un problème direct en connais-
sant une partie des sorties. Cette solution va nous permettre de mieux contraindre les
valeurs attribuées à certains paramètres mal contraints, dans notre cas le frottement et
la viscosité de la glace.

La méthode utilisée pour l'optimisation de ces paramètres est itérative. Il est nécessaire
de fournir un champ de valeur initiale, plus celui-ci sera proche d'une possible solution
et moins l'optimisation sera longue. C'est pour cela que ces estimations sont dé�nies à
partir d'une base physique.

Pour le frottement, une estimation sur le paramètre sous les zones posées est dé�ni
par CW,init = ρig(zs − zb)α/||u||m à partir de l'équation (2.21), où α est la pente de
surface et m est l'exposant de frottement égal à 1 dans le cadre d'une loi de frottement
linéaire (voir Section 2.3.3). Le paramètre CW,init est borné par une valeur minimale
Cmin = 10−6kPa m a−1 et une valeur maximale Cmax = 1kPa m a−1.

Pour la viscosité, une estimation de la viscosité moyennée verticalement est réalisée à
partir du champ de température 3D fourni par Van Lie�eringe and Pattyn (2013). Cette

37



estimation est basée sur l'équation (2.2) , dans laquelle nous avons �xé E = 1. Il en résulte
alors

µ̄init =
1

h

∫ zs

zb

A−1/3dz (3.2)

avec A dé�ni par l'équation 2.4 en utilisant une énergie d'activation et des préfacteurs de
la loi d'Arrhénius fournis dans Cu�ey and Paterson (2010) à la page 75. Cette estimation
de la viscosité de la glace ne dépend pas de paramètres tels que l'endommagement ou
l'anisotropie.

La méthode de contrôle minimise de manière itérative une fonction coût qui mesure
l'écart entre les sorties du modèle et les observations. Chaque itération de l'inversion peut
être résumée de manière simple par le schéma de la Figure 3.9. Les valeurs de frottement
et viscosité optimisées sont obtenues lorsque la fonction coût atteint le critère d'arrêt (une
valeur limite de la norme des gradients ou un nombre d'itérations maximum).

μinit,Cinit μi,Ci USSA

Critère d'arrêt

UObservée

μopt,Copt

Optimisation des 
paramètres par la 
méthode adjointe

Itération n°i

Calcul SSA

Problème direct

Figure 3.9 � Schéma d'une itération de l'optimisation

En général, la solution obtenue par la méthode inverse n'est ni unique ni stable. Plu-
sieurs solutions peuvent être obtenues et convenir à la réalisation d'un état actuel. L'ab-
sence de solution unique est due à l'incertitude sur les observations ou à des processus
physiques non représentés par le modèle. Les solutions sont non-uniques, car elles sont
sensibles aux incertitudes sur les observations et de légères variations peuvent entraîner de
grandes variations dans nos résultats. Pour augmenter la stabilité de nos solutions, nous
introduisons dans la fonction coût des fonctions de régularisation qui permettent d'avoir
un minimum mieux dé�ni et donc des solutions plus stables.

3.4.2 Changements de variable

Les paramètres de friction CW et de viscosité µ sont positifs a�n d'assurer cette condi-
tion, les changements de variables suivants sont réalisés :

Pour la viscosité :
µ̄ = η2 × µ̄init (3.3)
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avec µinit dé�ni dans l'équation (3.2) et η la variable qui sera optimisée.

Pour le coe�cient de frottement :

CW = 10β (3.4)

β est dé�ni et optimisé sur l'ensemble du maillage, mais les vitesses ne dépendant pas
des valeurs de CW sous les plateformes �ottantes. La valeur β sous les plateformes
n'évolue pas en fonction de la vitesse durant l'inversion, mais peut évoluer à cause
de la régularisation imposée.

3.4.3 La fonction coût

La fonction coût total La fonction coût total se dé�nit par la somme des di�érentes
fonctions coût telle que

Jtot = Jv + λ1Jdiv + λ2Jreg,β + λ3Jreg,η. (3.5)

Les termes de la fonction coût sont dé�nis dans les paragraphes suivants.
Les termes de régularisation sont associés à un facteur multiplicateur λi (i = 1, ..., 3)

permettant de leur donner plus ou moins de poids dans le calcul de la fonction coût total
Jtot (3.5). Le modèle va ainsi optimiser les paramètres η et β pour minimiser Jtot.

La fonction coût sur les vitesses La fonction coût Jv (3.6) quanti�e l'écart entre
uObs les vitesses observées et u les solutions des équations de la SSA (Eq. 2.28). Cette
fonction coût ne prend pas en compte l'incertitude sur les vitesses observées.

Jv =

NObs∑
i=1

1

2
(ui − ui,Obs)

2 (3.6)

avec NObs le nombre d'observations de vitesses.

La pénalisation de la divergence du �ux. La fonction coût Jdiv permet de pénaliser
les écarts entre le bilan de masse et la divergence du �ux qui proviennent des incertitudes
sur les données et paramètres du modèle. Cette fonction coût contraint le modèle vers un
état où l'écart entre la divergence du �ux modélisé d'après l'équation (2.32) et un dh/dtObs
observé serait nul. Nous considérons ici un dh/dtObs = 0 qui a pour e�et de produire un
terme de pénalisation des anomalies sur la divergence du �ux et de tendre vers un état
stationnaire. Cette fonction s'exprime

Jdiv =
1

2

∫
(ṁ− div(uh))2 (3.7)

avec ṁ le bilan de masse. Les bilans de masse basal et de surface sont utilisés dans
l'inversion a�n de calculer la fonction de coût sur la divergence du �ux. Le modèle de boîte,
présenté dans la Section 3.5b, n'a pas été utilisé pour l'inversion, car il n'était pas encore
implémenté lors de la réalisation de ces simulations inverses. À la place, la paramétrisation
quadratique de la fonte PDC (Pollard and DeConto, 2009; Pollard and Deconto, 2012a) a
été utilisée. Nous considérons que l'inversion peut être faite avec une autre paramétrisation
de fonte basale que celle qui servira pour la suite des expériences, car les bilans de masses
sont utilisés uniquement pour contraindre la fonction de pénalisation de la divergence du
�ux .
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Les fonctions de régularisation A�n de contraindre au mieux nos résultats, des
régularisations sont appliquées sur les deux paramètres inversés. Il s'agit d'une méthode
de Tikhonov (Vogel, 2002) qui est adaptée à la résolution de problèmes mal posés qui
pénalise une certaine norme des paramètres optimisés a�n de privilégier les solutions qui
ont des propriétés particulières.

Les fonctions coût de régularisation (Eq. 3.8) sont dé�nies dans notre cas, pour péna-
liser les dérivées premières des variables nodales à optimiser η et β, a�n de privilégier des
solutions lisses. La fonction choisie s'écrit

Jreg,V =

∫
Ω

0.5(|dV/dx|)2dΩ (3.8)

avec V la variable nodale η ou β.
Il est possible d'appliquer cette régularisation de di�érentes manières. Par exemple,

Ùa utilise la méthode de Tikhonov appliquée d'une manière di�érente (voir l'Annexe de
Urruty et al. (in review)). Celle-ci s'appuie sur la pénalisation de la pente et de l'am-
plitude des gradients des paramètres optimisés par rapport à la valeur a priori fournie à
l'inversion. Dans Tao et al. (2019), la régularisation de Tikhonov est utilisée a�n de limiter
les fortes variations spatiales sur les paramètres du sol dans un modèle météorologique.
Ils utilisent aussi une fonction de régularisation pour réduire l'écart avec des valeurs a
priori connues à partir d'observation de terrain. Il existe donc di�érentes possibilités de
contraindre une fonction coût avec une méthode de Tikhonov, nous avons choisi une fonc-
tion assez simple, mais il aurait été possible d'ajouter des contraintes supplémentaires
(e.g. valeurs a priori, dérivées secondes,... ).

Minimisation de la fonction coût La minimisation de la fonction coût total Jtot (Eq.
3.5) se fait par le calcul des gradients de cette fonction par rapport aux variables η et
β. Il faut alors calculer le gradient de chacun des quatre termes. Le gradient de Jv et
Jdiv se fait en résolvant les équations adjointes de la SSA (Eq. 2.28). La dérivation de
ce système adjoint par rapport à l'une des variables à optimiser est complexe et décrite
dans MacAyeal (1993). Les gradients des fonctions de régularisation sont quant à eux plus
simples à calculer.
Pour minimiser la fonction Jtot, une méthode de descente de gradient est utilisée. Dans le
cas de l'inversion, une méthode quasi-newton est utilisée. Cette méthode est implémentée
via l'algorithme M1QN3 (Gilbert and Lemaréchal, 2009).

3.4.4 Choix des paramètres de régularisation

Le choix des poids des paramètres de régularisation se fait communément par la mé-
thode de la courbe en L pour des problèmes avec un seul paramètre de régularisation. Son
principe est de représenter la fonction de régularisation en fonction de la fonction coût sur
la vitesse Jv (Eq. (3.6)). Cette courbe à une forme en L, où le poids optimal représente
le point de courbure maximal (le coude du L) qui correspond à des valeurs relativement
faibles de chacune des 2 fonctions coût.

Dans notre cas, il faut choisir un triplet de paramètres de régularisation que l'on
considère non indépendants les uns des autres. A�n de dé�nir le triplet de paramètres
recherché, un échantillonnage par la méthode de l'hypercube latin a été réalisé avec un
tirage de 40 triplets. Un intervalle de valeur est dé�ni pour chaque λ tel que :
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λ1 = [10−8, 10−5]

λ2 = [102, 107]

λ3 = [104, 107]

Ces triplets sont ensuite utilisés pour calculer 40 optimisations de η et β. La sélection
se fait par un compromis entre être capable de bien reproduire les observations et avoir
des fonctions de régularisation faibles. Si nous représentons individuellement les fonctions
de régularisation en fonction de la fonction Jv (Figure 3.10), il est possible de trouver des
compromis entre une reproduction satisfaisante des observations (Jv faible) et avoir des
valeurs faibles pour chacune des fonctions coût de régularisation.
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Figure 3.10 � Représentation de chaque fonction de régularisation en fonction de la
fonction coût total. La couleur du point correspond à la moyenne quadratique de l'erreur
entre l'observation et la vitesse modélisée. Les croix rouges correspondent aux états in-
versés sélectionnés.

Les inversions sélectionnées sont celles qui correspondent le mieux au compromis cou-
plant des fonctions de régularisation faibles et un faible écart avec les observations, Jv
faible également. Elles sont dé�nies par des croix rouges sur la Figure 3.10. Un ensemble
de 5 triplets de paramètres de régularisation est sélectionné. Les 5 triplets dé�nis sont
notés dans le Tableau 3.3 et la majeure partie des expériences de cette thèse sera réalisée
avec le triplet R15. Les autres triplets serviront à une étude de sensibilité présentée dans
le Chapitre 5.

Nom de l'inversion RMSE (m a−1) λ1 λ2 λ3

R15 9.19 3.162× 10−5 1.259× 102 7.943× 104

R16 10.26 7.943× 10−5 3.162× 102 1.259× 102

R19 10.72 5.012× 10−8 5.012× 105 1.995× 104

R20 8.00 1.259× 10−7 7.943× 102 1.995× 103

R33 10.78 1.088× 10−5 4.848× 105 1.509× 102

Table 3.3 � Liste des états inversés sélectionnés

Ra�nement de l'inversion Cette première phase d'inversion est réalisée en adop-
tant la carte des vitesses complètes agglomérées sur les années 2007-2018. Après avoir
sélectionné nos états inversés, nous avons ra�né les inversions en réalisant 100 itérations
supplémentaires en adoptant les vitesses observées de l'année 2015/2016.
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Ce changement de jeux de données a pour objectif de maximiser la couverture spatiale
dans une première partie d'inversion. Ensuite, l'utilisation du jeu de données 2015/16
permet de prendre en compte un champ de vitesse plus actuelle dans les zones rapides
ayant subi des évolutions importantes de la vitesse de surface sur les deux dernières
décennies.

3.4.5 Résultats de l'inversion

(a) (b)

(c) (d)

Figure 3.11 � Résultats et écart entre les états inversés. (a) Frottement tb et (b) de
viscosité µ moyennés sur les 5 états inversés sélectionnées. Ratio σ/µ pour les variables
inversées. (c) Le frottement est représenté par tb et (d) la viscosité par µ̄

Les 5 états inversés obtenus après le ra�nement avec le champ annuel de vitesse
2015/2016 de MEaSUREs sont comparés sur la Figure 3.11. Nous représentons la moyenne
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des variables optimisées pour les 5 états sélectionnés (Figures 3.11a et 3.11b). Nous repré-
sentons sur les Figures 3.11c et 3.11d, le ratio écart-type sur la moyenne pour tb, σ/tb, et
pour µ̄, σ/µ̄, montrant ainsi les zones où il y a le plus de dispersion entre nos états inversés.
Pour l'inversion du frottement, nous voyons que des di�érences supérieures à 10% entre les
5 états choisis se concentrent sur les bassins de Thwaites (Max(σ/tb)=17%) et Pine Island
(Max(σ/tb)=55%) ainsi que sur les vallées alimentant Ross (Max(σ/tb)=47%) et Ronne-
Filchner (Max(σ/tb)=45%). La viscosité pour nos 5 états est très di�érente (>50%) prin-
cipalement sur les plateformes �ottantes de Ronne-Filchner(Max(σ/µ̄)=192%) et Ross
(Max(σ/µ̄)=190%) mais également sur d'autres plus petites plateformes. Il semblerait
que cette forte dispersion de la viscosité se localise aux extrémités de certaines plate-
formes (e.g. Amery, Brunt, Larsen C et D) où l'écart est supérieur à 100% et l'e�et
d'arc-boutant est faible d'après Fürst et al. (2016).

3.5 Relaxation

Le rôle de la relaxation est de réduire l'inconsistance entre les observations de la
topographie et les données inversées (Gillet-Chaulet et al., 2012) lorsque nous passons
d'une simulation diagnostique à une simulation pronostique pour laquelle il est nécessaire
de prescrire des forçages aux frontières sous la forme de bilans de masse de surface et basal.
La dé�nition des forçages externes ne provient pas d'observations, mais de modélisation.
Le modèle de boîte (Reese et al., 2018) permet de dé�nir la fonte sous les plateformes
�ottantes. Les sorties de modèle régional de climat RACMO2.3p2 moyenné sur la période
entre le 01/1995 et le 12/2014 (Melchior Van Wessem et al., 2018) donnent le bilan de
masse de surface sur l'ensemble de la calotte.

Pour éviter les valeurs trop importante de dh/dt engendrant des problèmes de conver-
gences du modèle, nous préférons réaliser la relaxation en deux étapes. La première est
conduite avec une loi de frottement de Weertman linéaire pour 5 ans, a�n de réduire les
plus grande valeur de dh/dt . Ensuite, je converti le coe�cient de frottement à partir du
champ de tb obtenu après ces 5 premières années de relaxation, cette étape est décrite
dans Section suivante. Ensuite, nous continuons la relaxation avec la loi de Coulomb régu-
larisée durant 15 ans permettant ainsi de continuer à réduire les fortes valeurs de dh/dt,
dont celles causées par le changement de loi de frottement.

3.5.1 Conversion des paramètres de frottement

L'inversion se fait en utilisant une loi de frottement de Weertman linéaire (Eq. 2.21).
Comme présenté dans la Section 2.3.3, cette loi de frottement représentant deux régimes
d'écoulement représente physiquement mieux l'écoulement de la glace. Nous avons donc
choisi d'utiliser la loi de Coulomb régularisée (Joughin et al., 2019) dans les expériences
de cette thèse. Nous devons donc transformer le coe�cient de frottement inversé CW en
un coe�cient de frottement adapté à cette loi Cs,m, tel que

Cs,m = CW‖ub‖
(
‖ub‖+ u0

‖ub‖

)1/m

/λ, (3.9)

Nous utilisons les mêmes constantes que dans Joughin et al. (2019), et appliquons
donc m = 3, u0 = 300 m a−1 et hT = 75 m. Dans les zones �ottantes où tb ne peut pas
être dé�ni, nous �xons la valeur de Cs,m à une valeur unique Cprior. Cette valeur sera
visible du modèle si la glace vient à se poser dans ces zones initialement �ottantes. La
contrainte basale est connue pour être entre 0 et 400kPa sur un socle sédimentaire (Stearns
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and Van der Veen, 2018). Les modélisations de Morlighem et al. (2010) dé�nissent une
contrainte entre 20kPa (avec un modèle Full-Stokes) et 80kPa (avec un modèle SSA) pour
Pine Island. Nous avons dé�ni Cprior = 10 kPa.

3.5.2 Dé�nition de la durée de la relaxation

Une étude sur la relaxation a été réalisée pour déterminer une durée optimale. Pour
cela, nous avons mené une relaxation sous forçage pendant 40 ans. La Figure 3.12 montre
que le changement d'épaisseur (dh/dt) moyen diminue rapidement (Figure 3.12a) et la
distribution autour de la médiane de celui-ci également. Sur la Figure 3.12a, nous ob-
servons un élargissement des boites à moustaches à 5 ans à cause du changement de loi
de frottement. Le �ux à la ligne d'échouage (Figure 3.12b) diminue fortement pendant
la première année pour atteindre un plateau proche de 1550 Gt a−1 puis augmente de
200 Gt a−1 lors du changement de loi de frottement à 5 ans. Suite à ce pic de �ux, celui-ci
diminue à nouveau pour atteindre un plateau autour de 1650 Gt a−1. Nous avons réduit
par 2 la distance interquartile du dh/dt en 20 ans (Figure 3.12a), cela signi�e que nous
avons diminué au maximum les fortes valeurs de dh/dt dues aux incohérences. Pour obte-
nir le meilleur compromis entre un dh/dt faible et l'obtention d'un état modélisé proche
de l'état actuel de la calotte, nous choisissons de dé�nir la durée de la relaxation à 20 ans.
Le changement de loi de frottement produit un impact sur le �ux à la ligne d'échouage et
le dh/dt car nous changeons le frottement au voisinage de la ligne d'échouage et, d'après la
physique de la loi de Coulomb, les �euves de glaces sont principalement impactés par celle-
ci, car nous appliquons un écoulement de Coulomb dans les zones rapides (|u|>300 m a−1).
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Figure 3.12 � Évolution (a) de la distribution du taux de changement d'épaisseur au
cours du temps et (b) du �ux à la ligne d'échouage durant la relaxation.

La Figure 3.13 montre l'e�et de la relaxation sur la topographie des plateformes �ot-
tantes de Thwaites et Pine Island. Nous pouvons voir, sur la Figure 3.13a, une coupe
du glacier Thwaites selon une ligne d'écoulement. Le long de cette ligne d'écoulement, le
modèle de boîte produit des seuils de fonte (vers 30km et vers 38km) dus à des discon-
tinuités entre les boîtes. Cela a un impact sur la forme de la plateforme de glace de la
Figure 3.13a où nous pouvons observer une plateforme séparée en deux parties d'épais-
seurs di�érentes. Ce seuil est déjà présent sur la topographie initiale (vers 30km) mais
renforcée par la discontinuité de la fonte entre les boites. La Figure 3.13b montre une ligne
d'écoulement du glacier de Pine Island qui s'épaissit après la relaxation. Au début de la
relaxation, l'épaisseur correspond à l'observation. Puis, la plateforme de glace s'épaissit
et s'échoue sur le point d'attache (pinning point). Celui-ci correspond à une zone locale
où la plateforme va s'échouer et modi�er l'équilibre des forces, engendrant une réduction
de la vitesse et un épaississement du glacier. Il semble donc que la fonte ne soit pas assez
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importante dans cette zone.

(a) Thwaites (b) PIG

Figure 3.13 � Évolution de la forme des plateformes �ottantes et de la fonte basale
durant les 60 ans de relaxation. Pour chaque sous-�gure, la partie supérieure est la fonte
basale et la partie inférieure est la topographie de la plateforme �ottante. La ligne rouge
pointillée correspond à la topographie du socle.

3.6 Évaluation des états actuels de l'Antarctique

Après cette phase de relaxation de 20 ans, l'ensemble des états actuels créé, qui re-
présente au mieux l'état actuel de la calotte Antarctique et de ces lignes d'échouage, doit
être comparé aux observations pour con�rmer que nous représentons correctement un
état actuel de la calotte Antarctique. Une évaluation est dé�nie par di�érents indicateurs.
De façon similaire à Seroussi et al. (2019), nous comparons la topographie de surface, la
vitesse et le dh/dt des états actuels aux observations.

Ces indicateurs vont dé�nir la distance entre l'observation et l'ensemble des états ac-
tuels. Ils sont présentés dans les Tableaux 3.4 et 3.5.

La valeur du bilan de masse de surface dans la colonne des observations du tableau 3.4
n'est pas une observation, mais une sortie de modèle régional de climat RACMO (Mel-
chior Van Wessem et al., 2018) qui nous sert de données de forçage. La valeur intégrée
du bilan de masse de surface dé�ni selon le masque des zones posées de Melchior Van
Wessem et al. (2018) est comparée au bilan de masse de surface des états obtenus sur les
zones posées. Les di�érences dans la valeur du bilan de masse proviennent de la di�érence
entre les zones posées et de l'interpolation qui n'est pas conservative.

Ces indicateurs nous montrent que nos di�érents états actuels sont très similaires. Les
di�érences autour de la valeur moyenne sont faibles (<1%) pour les indicateurs portant
sur la géométrie (masses et surfaces). Les di�érences sur les �ux tels que le taux de chan-
gement de volume (343 Gt a−1 de di�érence) ou bien le �ux à la ligne d'échouage (-17%)
sont plus importantes. L'écart-type sur le taux de changement de volume représente 25%
de sa valeur moyenne. Cependant, ces di�érences sur l'état actuel sont du même ordre
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Indicateur unité Jeu de 5 états actuels Observation Source
Étendue de glace
totale

106 km2 13.57±0.02 13.52 Morlighem (2020)

Étendue de glace
�ottante

106 km2 1.50± 0.00 1.50 Morlighem (2020)

Étendue de glace
posée

106 km2 12.07±0.01 12.03 Morlighem (2020)

Masse de glace 107 Gt 2.39± 0.00 2.38 ± 0.04 Morlighem (2020)
Masse de glace
au-dessus de la
�ottaison

107 Gt 2.05±0.00 2.09 ± 0.04 Morlighem (2020)

Masse de glace
au-dessus de la
�ottaison

m SLE 56.58±0.00 57.9 ± 0.9 Morlighem (2020)

Flux de glace aux
lignes d'échouage

Gt a−1 1598.61 ± 78.11 1929 ± 40 Gardner et al.
(2018)

Bilan de masse de
surface (zone po-
sée)

Gt a−1 2075.37±1.80 2096 Melchior Van
Wessem et al.
(2018)

Taux de change-
ment de volume

Gt a−1 228 ± 53 -115 ± 55 (Otosaka et al.,
2022)

Table 3.4 � Comparaison entre l'ensemble des 5 états actuels, et les observations. La
valeur moyenne avec une dérivation standard de 1σ est utilisée pour représenter l'ensemble
des états actuels.

État actuel Flux de glace aux
lignes d'échouage

Bilan de masse de
surface (zone posée)

Taux de change-
ment de volume

unité Gt a−1 Gt a−1 Gt a−1

R15 1633.18 2075.63 155.30
R16 1545.86 2075.21 246.38
R19 1582.19 2076.91 241.82
R20 1736.73 2069.72 200.42
R33 1517.01 2076.70 296.93
Observation 1929 ± 40 2096 -115 ± 55
Source Gardner et al.

(2018)
Melchior Van Wes-
sem et al. (2018)

(Otosaka et al.,
2022)

Table 3.5 � Comparaison entre chaque état actuel et les observations pour les indicateurs
dont l'écart-type dans le tableau 3.4 est di�érent de 0.
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de grandeur que l'incertitude sur les observations. La distance de chaque état initial aux
observations est dans le Tableau 3.5.
La comparaison des états actuels modélisés avec les observations récentes donne des ré-
sultats très proches, mais cependant assez souvent hors des intervalles de con�ance dé�nis
par l'écart-type autour des moyennes (e.g. Étendue de glace totale et posée, Masse de glace
au-dessus de la �ottaison, �ux à la ligne d'échouage). Mais bien que l'on soit hors de l'inter-
valle de con�ance, la surface englacée présente 1.5� de di�érence avec les observations.
Cette surface est représentative des positions des lignes d'échouage. Nous représentons
donc des lignes d'échouage qui sont très similaires avec celles observées. Le �ux à la ligne
d'échouage semble minoré et le bilan de masse surestimé donnant logiquement un taux
de changement de volume positif dv/dt = 228 ± 53 Gt a−1 au lieu d'un taux observé de
dv/dt = −115 ± 55 Gt a−1 (Otosaka et al., 2022). Cela correspond à l'avancement des
lignes d'échouage de la calotte durant la relaxation (voir Figure 3.14).

Figure 3.14 � Comparaison des lignes d'échouage initiales et de l'épaisseur entre les
observations et de l'état actuel R15 obtenu pour de la mer d'Amundsen. La position de
la ligne d'échouage observée (noir) et celle de l'état actuel R15 (vert).

Ces comparaisons à l'échelle globale peuvent masquer des di�érences régionales im-
portantes donc nous comparons aussi régionalement l'évolution du modèle de calotte. Sur
la Figure 3.14, les di�érences en épaisseur de glace sont représentées pour la région de la
mer d'Amundsen. Nous observons que la plateforme �ottante de Abbot est plus épaisse
que l'observation. Cependant, la plateforme �ottante de Pine Island est plus �ne que la
plateforme observée dans sa zone d'écoulement principale. Cela pourrait être le résultat
d'un �ux trop faible à la ligne d'échouage, ou bien d'un déséquilibre dans le bilan de
masse.
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3.7 Conclusion

Dans ce chapitre, nous avons décrit les méthodes et la construction de nos états actuels.
La réalisation de l'état inversé demande l'utilisation de données appropriées dans notre
cas, des données de géométrie et de vitesse les plus récentes possible. Cela nous a permis
d'optimiser les paramètres de frottement et de viscosité a�n de reproduire au mieux les
observations récentes. Ces paramètres déterminés par la méthode inverse sont sensibles
aux variations et aux incertitudes sur les données. Par une méthode de régularisation
et la sélection de coe�cients de pondération adaptés, nous réduisons cette sensibilité.
Nous disposons alors de l'ensemble des éléments pour résoudre un problème direct. Il est
nécessaire d'appliquer une relaxation de 20 ans pour réduire les fortes incohérences sur
la divergence du �ux. Après cette dernière étape, nous obtenons des états actuels de la
calotte.
Ces 5 états actuels (R15, R16, R19, R20 et R33) bien que légèrement di�érents repré-
sentent des con�gurations de la calotte Antarctique très similaires à l'état observé. Ils
permettent de représenter la géométrie actuelle de l'Antarctique et serviront dans les
exercices suivants. Un seul de ces états actuels, le R15, servira pour la majeure partie des
expériences présentées dans le Chapitre 4, les autres serviront pour l'étude de sensibilité
réalisée dans le Chapitre 5.
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4.1 Introduction

Comme présentée dans le Chapitre 1, cette thèse prend place au sein d'un large projet
européen incorporant plusieurs groupes de travail et 3 modèles de calottes di�érents. Ce
travail collaboratif a permis de réaliser un ensemble d'expériences sur une base commune
et de comparer les résultats. La problématique à laquelle nous souhaitons répondre est
d'évaluer la stabilité des lignes d'échouage actuelles par rapport à des perturbations de
faibles amplitudes. Pour cela, nous devons obtenir un état initial de la calotte qui est en
régime stationnaire. L'expérience que nous allons réaliser consiste à appliquer une per-
turbation de faible amplitude pour évaluer la stabilité des positions actuelles des lignes
d'échouage. Cette perturbation est conçue pour être aussi faible que possible, c'est-à-
dire que nous voulons imposer un petit déplacement de la position actuelle de la ligne
d'échouage de telle sorte que le signal dans le déplacement de la ligne d'échouage soit
clairement visible (recul légèrement supérieur à la résolution du maillage du modèle), et
émerge distinctement du bruit. Nous ne voulons pas forcer les lignes d'échouage à basculer
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de manière signi�cative dans un état di�érent. Un résumé de l'ensemble de notre métho-
dologie est présenté dans la Figure 4.1. Premièrement, nous commençons par initialiser
les trois modèles (Ùa, PISM et Elmer/Ice) en utilisant au maximum des données et pa-
ramètres communs (Sect. 4.3) pour créer des états initiaux qui reproduisent la géométrie
observée de la calotte Antarctique (voir Sect. 4.3.2). Deuxièmement, nous utilisons ces
états initiaux pour évaluer la sensibilité des positions actuelles de la ligne d'échouage aux
perturbations (Sect. 4.3.3).
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Figure 4.1 � Schéma résumant l'organisation des expériences numériques utilisé pour
l'analyse de la stabilité des lignes d'échouage actuelles en Antarctique. Le dispositif com-
prend les di�érentes procédures d'initialisation des modèles (encadré gris) ainsi que les
deux di�érents types d'expériences de modèles pronostiques (encadré bleu) : l'analyse
de stabilité numérique présentée dans le présent manuscrit (partie A ; encadré orange) et
l'analyse de recul engagé présentée dans Reese et al. (2022) (partie B ; encadré jaune). Les
trois procédures di�érentes d'initialisation du modèle produisent trois états initiaux com-
parables ("état initial commun" ; encadré vert), à partir desquels toutes les expériences
sont lancées.

4.2 Présentation des autres modèles du projet

Deux autres modèles en plus d'Elmer/Ice ont été utilisés pour réaliser ce jeux d'ex-
périences : Emily Hill à Northumbria University (New Castle, Royaume-Uni) a utilisé
Ùa tandis que Ronja Reese à PIK (Postdam, Allemagne) a réalisé les expériences avec
PISM. Leurs résultats de simulation seront comparés à ceux que j'ai réalisés au cours
de ma thèse. Ces deux modèles sont donc rapidement présentés a�n d'en connaitre les
principales caractéristiques, sachant qu'une description détaillée est donnée dans Urruty
et al. (in review).

4.2.1 Úa

Úa, tel que Elmer/Ice, est un modèle d'écoulement glaciaire par éléments �nis open-
source (Gudmundsson et al., 2019; Gudmundsson, 2020). Le modèle est basé sur une
formulation verticalement intégrée des équations de la quantité de mouvement et peut
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être utilisé pour simuler l'écoulement de grandes calottes telles que les calottes de l'An-
tarctique et du Groenland. Úa résout les équations de la dynamique de la glace en utilisant
l'approximation de la SSA (Macayeal, 1989) et la loi d'écoulement de Glen (Glen, 1955).
Pendant les expériences transitoires, Úa permet une intégration temporelle entièrement
implicite, et le système non linéaire est résolu à l'aide de la méthode Newton-Raphson. Une
contrainte d'épaisseur minimale de la glace est utilisée pour s'assurer que les épaisseurs
de glace restent positives.

La méthode pour créer l'état initial dans Ua est très similaire de celle utilisée par El-
mer/Ice telle que présentée dans le Chapitre 3. Ce modèle utilise une approche d'assimi-
lation de données durant laquelle une inversion basée sur la méthode adjointe (MacAyeal,
1993) est réalisée, cela a�n d'estimer les paramètres de frottement et de viscosité basale.
Les champs optimaux pour ces paramètres sont trouvés en minimisant une fonction de
coût dont la régularisation est appliquée sur la pente et l'amplitude des gradients des
champs inversés, ce qui di�ère par rapport à ce que nous avons présenté en Section 3.4.3.

4.2.2 PISM

Le modèle de calotte PISM ( https://www.pism.io ; Bueler and Brown, 2009; Win-
kelmann et al., 2011) est un modèle de dynamique des glaces open-source développé à
l'Université d'Alaska, Fairbanks, et à l'Institut de Potsdam pour la recherche sur les im-
pacts climatiques. Contrairement à Úa et Elmer/Ice, le schéma numérique de PISM est
basé sur la méthode des di�érences �nies pour résoudre le bilan de quantité de mouvement
sur une grille régulière de 8 km de résolution horizontale. Les vitesses d'écoulement de la
glace sont obtenues à partir d'une superposition des champs de vitesse de la SSA et de
la SIA, voir Chapitre 2. PISM est couplé thermo-mécaniquement et résout l'évolution de
l'enthalpie sur une grille tridimensionnelle. La rhéologie de la glace est calculée à partir de
son enthalpie. Une relation de puissance pour un �uide pseudo-plastique relie la contrainte
de cisaillement basale aux vitesses de frottement basales de la SSA. Ainsi, le critère de
Mohr-Coulomb est utilisé pour calculer la limite d'élasticité basale à partir des proprié-
tés paramétrées du socle meuble (l'angle de friction du sédiment, une fonction linéaire
heuristique par morceaux de la topographie du socle rocheux suivant l'hypothèse que le
matériau sous-glaciaire ayant une histoire marine devrait être plus meuble) et la pression
e�ective sur le sédiment saturé (Bueler and Van Pelt, 2015). La quantité d'eau dans le
sédiment est déterminée par le modèle enthalpique et un taux constant de diminution de
l'eau dans le sédiment. Pour des raisons de cohérence avec les autres modèles du projet,
l'ajustement isostatique glaciaire n'est pas pris en compte et le vêlage ne concerne que
la glace �ottante qui s'étend au-delà de l'étendue actuelle des plateformes �ottantes de
l'Antarctique.

La stratégie adoptée pour construire un état initial avec PISM repose sur une méthodes
de Spin-up, l'approche adoptée ici est détaillée dans Reese et al. (2022) et résumée dans
la Figure 4.1 : un équilibre thermique est obtenue pour une géométrie constante, suivi
d'un ensemble de simulations permettant d'atteindre un état équilibre pour les conditions
climatiques de 1850 ; à partir de celles-ci, des simulations sous un climat historique sont
exécutées de 1850 à 2015. Le forçage historique ISMIP6 pour l'atmosphère et l'océan de
1850 à 2015 est utilisé. Ce forçage provient d'un résultat de modèle et n'est pas entière-
ment représentatif de l'histoire climatique passée. Les climats utilisés pour réaliser l'état
d'équilibre ont été créés de telle sorte qu'en ajoutant les anomalies historiques, les forçages
atmosphériques et océaniques entre 1995 et 2014 correspondent aux observations actuelles.
Les vitesses actuelles observées n'entrent pas directement dans l'initialisation, mais sont
utilisées indirectement pour déterminer les paramètres optimaux dans l'ensemble d'états
initiaux. Ces paramètres correspondent à divers paramètres incertains liés au frottement
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basal et au �ux de glace. À partir de cet ensemble d'états initiaux, l'état sélectionné sera
celui qui reproduit le mieux l'épaisseur de la glace, la position de la ligne d'échouage, la
perte de masse et les vitesses de la surface.

4.3 Approche commune

Pour minimiser les di�érences entre les états initiaux de la calotte glaciaire, nous
appliquons autant de caractéristiques communes que possible dans les con�gurations des
modèles (Tableau 4.1), que ce soit en termes de physique du modèle, d'ensembles de
données d'entrée ou de paramètres utilisés. En principe, toute di�érence restante entre les
états initiaux de la calotte glaciaire sera uniquement due aux procédures d'initialisation
individuelles et à l'implémentation de la physique du modèle. Une comparaison de ces
trois modèles est donnée dans le Tableau 4.1.

Tous les modèles utilisent la densité de la glace ρi = 917 kg m−3, la densité de l'eau
de mer ρw = 1027 kg m−3, et la gravité g = 9, 81 m s−2. A�n de représenter au mieux la
physique liée au frottement, tous les modèles imposent une loi de frottement prenant en
compte la pression e�ective à la base. Les formulations exactes de chaque loi utilisée sont
données dans la Section 2.3.3 et l'annexe de Urruty et al. (in review).

Pour initialiser les modèles aux conditions actuelles, nous avons besoin d'un certain
nombre d'ensembles de données d'observation. Ces données correspondent à celles présen-
tées dans la Section 3.1. Les paramètres du modèle de boîtes ont été sélectionnés pour re�é-
ter la sensibilité des taux de fonte sous la plateforme dans le secteur de la baie d'Amundsen
et la plateforme glaciaire de Filchner-Ronne aux changements de température de l'océan.
De plus amples détails sur ce réglage des paramètres sont disponibles dans Reese et al.
(2022). Il en résulte des valeurs pour l'échange thermique vertical γ∗T = 5, 5× 10−5 m s−1

et pour la force de la circulation thermo-haline C = 2 Sv m3 kg−1. Des corrections de tem-
pérature ont été appliquées à chaque bassin utilisé dans le modèle de boîtes de sorte que
les taux de fonte actuels (Adusumilli et al., 2020b) sont obtenus pour le forçage océanique
actuel de Schmidtko et al. (2014), moyenné sur la période 1975 à 2012.

Elmer/Ice PISM Úa
Schéma numérique Éléments �nis Di�érences �nies Éléments �nis
Équation de l'écoulement SSA SSA+SIA SSA
Résolution du maillage Grille non struc-

turée 1-50 km
8 km Grille non struc-

turée 1-200 km
Rhéologie Loi de Glen Glen-Paterson-

Budd-Lliboutry-
Duval �ow law

Loi de Glen

Loi de frottement Coulomb régu-
larisé (Joughin
et al., 2019)

Loi puissance avec
Mohr-Coulomb
(Bueler and Van
Pelt, 2015; Schoof
and Hindmarsh,
2010)

Coulomb régula-
risé (Asay-Davis
et al., 2016)

Méthode d'initialisation Inversion avec re-
laxation

Spin-up Inversion avec re-
laxation

Table 4.1 � Comparaison des trois modèles Ua, Elmer/ice et PISM qui sont détaillés
plus loin dans la Section 4.3, le chapitre 2 et les annexes de Urruty et al. (in review).
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4.3.1 Application d'une correction du bilan de masse

Nous dé�nissons l'état stable comme un état pour lequel les changements d'épaisseur
de glace dans le temps sont aussi proches que possible de zéro. Bien que l'approche
d'initialisation du modèle par inversion soit capable de reproduire les vitesses de la glace
et les positions des lignes d'échouage actuelles, une fois que nous réalisons des simulations
transitoires, le modèle n'est pas à l'équilibre, en raison des incohérences dans les ensembles
de données d'entrée et des incertitudes dans les paramètres du modèle. Nous souhaitons
le forcer à être en équilibre. De la même manière que pour Price et al. (2011) et Goelzer
et al. (2013), et pour limiter la dérive du modèle dans les conditions qui nous serviront de
référence, nous appliquons aux états actuels de Elmer/Ice et Úa une correction au terme
de bilan de masse (ṁ) de la forme

ṁcorrected = ḃRACMO − ḃbox −
dh

dt

∣∣∣∣
trelax

(4.1)

avec ḃbox le champ de la fonte produite par le modèle de boîte, ḃRACMO le champ du
bilan de masse de surface et dh

dt

∣∣
trelax

la variation d'épaisseur à la �n de la relaxation.
Il n'est pas utile de réaliser une telle correction avec PISM car les états initiaux sont
construit par la méthode de Spin-Up qui crée des états à l'équilibre.
Nous cherchons ainsi à ramener les taux de changement d'épaisseur dh/dt aussi près que
possible numériquement de zéro (état d'équilibre). Pour faire cela, nous soustrayons les
taux de changement d'épaisseur de la calotte glaciaire (dh/dt), montrés sur la Figure
4.2a pour Elmer/Ice, au bilan de masse total. Nous réalisons ensuite une relaxation avec
ce nouveau forçage durant 1 an. Nous constatons que l'application de ce terme de bilan
de masse corrigé, à l'ensemble de la calotte glaciaire (tant les parties posées que �ot-
tantes), amène le modèle de calotte glaciaire à un état d'équilibre. Le champ de dh/dt est
extrêmement proche de 0, comme le montre la Figure 4.2b.

(a) (b)

Figure 4.2 � Représentation des champs de dh/dt pour Elmer/Ice (a) avant l'application
du bilan de masse corrigé, (b) après 1 an d'application du bilan de masse corrigé.

Ùa utilise une approche semi-itérative détaillée dans l'annexe de Urruty et al. (in
review). Cette approche prend la variation d'épaisseur calculée après l'inversion dh

dt

∣∣
inv

comme entrée de l'équation (4.1) à la place de dh
dt

∣∣
trelax

pour une période de relaxation d'un
an en utilisant cette correction initiale de ṁ. Le champ ṁcorrected est ensuite recalculé en
utilisant dh

dt

∣∣
trelax

à 1 an comme deuxième correction. Cela di�ère de Elmer/Ice où nous
utilisons seulement comme correction dh

dt

∣∣
trelax

après 20 ans de relaxation.
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4.3.2 États initiaux de la calotte

Nous avons généré trois états initiaux de modèles de calotte glaciaire qui reproduisent
la géométrie actuelle, la vitesse de surface et les positions de la ligne d'échouage de la
calotte glaciaire de l'Antarctique. L'état initial généré par Elmer/Ice est basé sur l'inver-
sion R15 sélectionné parmi un ensemble d'inversion (voir Chapitre 3). Nous interpolons
ces états initiaux sur une grille régulière de 2 km pour évaluer la performance des états
initiaux de la calotte par rapport aux observations. Tous les indicateurs montrent un bon
accord avec les observations de chacun des 3 modèles (Tableau 4.2). Malgré des procé-
dures d'initialisation di�érentes, les trois modèles sont capables de reproduire �dèlement
l'épaisseur de la glace et les vitesses de surface observées, en particulier dans les zones
d'écoulement rapide de la glace (voir les Figures 4.3 et 4.4). Il n'est pas surprenant qu'El-
mer/Ice et Úa présentent un bon accord avec les observations, étant donné qu'ils imposent
la topographie de surface à partir de BedMachine et utilisent les vitesses de surface obser-
vées dans l'inversion. Cependant, PISM, est également capable de localiser correctement
la plupart des �euves de glaces, et de reproduire avec précision l'épaisseur de la glace et
les vitesses de surface observées après le Spin-up.
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PISM Ùa
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Figure 4.3 � Vitesses annuelles de la surface de la glace provenant de MEaSUREs pour
2015/16 et vitesses de la surface de la glace calculées dans chaque modèle de calotte
glaciaire après initialisation.

Pour évaluer la sensibilité des lignes d'échouage de l'Antarctique à de petits change-
ments dans leur position, nous devons reproduire �dèlement la position actuelle obser-
vée de la ligne d'échouage. La Figure 4.5 montre que les positions initiales de la ligne
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Figure 4.4 � Épaisseur de glace provenant de BedMachine Antarctica v2 et épaisseur
de glace calculée dans chaque modèle de calotte après initialisation. Les lignes d'échouage
sont indiquées en noir.
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d'échouage des trois modèles sont pour la plupart en très bon accord avec la position ob-
servée de la ligne d'échouage des données BedMachine (Morlighem, 2020). Nous calculons
l'erreur dans les positions initiales de la ligne d'échouage comme la di�érence entre les sur-
faces de glace posée simulées et observées, divisées par la longueur de la ligne d'échouage
simulée. Les erreurs de position de la ligne d'échouage qui en résultent sont de 90 m pour
Elmer/Ice, 562 m pour Úa et 12,3 km pour PISM, ce qui est inférieur, ou très proche, de
la taille de grille minimale utilisée dans chaque modèle. En outre, la bonne concordance
des positions des lignes d'échouage observées et modélisées est bien visible sur les pro�ls
en long de certains glaciers représentés sur la Figure 4.10 dans la partie résultat. Comme
prévu, il y a un plus petit écart entre les lignes d'échouage observées et modélisées dans
Elmer/Ice et Úa, en raison de leur procédure d'initialisation d'inversion et de relaxation,
dans laquelle les lignes d'échouage n'ont pas pu migrer loin de leur position initiale pres-
crite à la valeur observée. En raison de la procédure d'initialisation et de la résolution de
grille plus grossière de PISM, certaines zones présentent un plus grand écart de la position
initiale des lignes d'échouage. Néanmoins, il y a un bon accord général, y compris dans
les régions d'intérêt particulier, comme le glacier Thwaites.

Par conception, les états initiaux créés par Úa et Elmer/Ice sont aussi proches que
possible du régime stationnaire. Au cours d'une simulation de contrôle à forçage constant
pour les deux modèles, il y a moins de 4,2 mm de changement dans le volume équivalent
du niveau de la mer sur 100 ans. En outre, la position de la ligne d'échouage ne dévie que
très peu de son emplacement initial, ne s'écartant en moyenne que de 12,6 m (Elmer/Ice)
et de 2,1 m (Úa) sur 100 ans, ce qui est très faible par rapport à la résolution de la grille.
Pour étayer davantage les résultats de cette étude, nous générons un état initial à l'aide
de PISM, qui inclut l'histoire récente de la calotte glaciaire, et qui n'est donc pas en
régime stationnaire (voir la Section 4.2.2). Cela nous permet d'examiner si les positions
actuelles de la ligne d'échouage sont également réversibles lorsque le forçage transitoire est
inclus, et est donc complémentaire aux perturbations de l'état stable dans les deux autres
modèles. Nous tenons compte des divergences entre les modèles individuels en exécutant
des simulations de contrôle parallèlement aux expériences de perturbation.

4.3.3 Protocole expérimental

Nous prenons les états initiaux de la calotte glaciaire présentés dans la section précé-
dente. En général, il serait possible de perturber le système en utilisant un certain nombre
de paramètres de contrôle di�érents dans les modèles. Étant donné le rôle important que
les plateformes �ottantes jouent sur la dynamique de la calotte glaciaire et plus particu-
lièrement de la ligne d'échouage, par le biais de l'e�et d'arc-boutant, nous choisissons ici
de perturber le système en appliquant un changement dans les taux de fonte basale.

Nous appliquons cette perturbation dans les trois modèles en augmentant le champ
lointain de température de l'océan qui détermine les taux de fonte calculés par le modèle
de boîtes. Nous augmentons la température océanique d'entrée, qui est supposée être re-
présentative des conditions en profondeur sur le plateau continental, de [+1; +3; +5] °C
tout autour de la calotte Antarctique. Cette perturbation de la température est appliquée
pendant 20 ans pour créer un recul numériquement signi�catif de la ligne d'échouage.
En appliquant di�érentes augmentations de la température de l'océan, nous sommes en
mesure de tester la robustesse de cette petite perturbation et avons constaté qu'une per-
turbation de 5 °C sur 20 ans restait faible, c'est-à-dire qu'elle entraînait un déplacement
faible, mais évident de la position de la ligne d'échouage. Après 20 ans, nous supprimons
la perturbation et autorisons une phase de retour à l'équilibre de la simulation pendant
80 années (Figure 4.1). Nous prolongeons certaines simulations de 400 ans pour tester la
robustesse de l'évolution de la ligne d'échouage sur des échelles de temps plus longues.
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Figure 4.5 � Les positions initiales modélisées de la ligne d'échouage sont représentées
par des lignes colorées, la position observée de la ligne d'échouage est représentée en noir.
Les plateformes �ottantes sont indiquées par un ombrage gris. Les lignes rouges indiquent
les positions des transects présentés dans la Figure 4.10. Les lignes grises marquent les
limites des bassins IMBIE : (Zwally et al., 2012). L'encart montre un zoom sur le secteur de
la mer d'Amundsen en Antarctique de l'Ouest. Le fond est la topographie actuelle du socle
de l'Antarctique (BedMachine ; Morlighem, 2020) montrant les régions où la topographie
du socle est inférieure (ombrage bleu) et supérieure (ombrage brun) au niveau de la mer
en mètres au-dessus du niveau de la mer (m a.s.l.).

En parallèle, nous e�ectuons une simulation de référence (simulation de contrôle) sans
perturbation de la fonte.

Il existe des di�érences subtiles dans l'application de la perturbation de la fonte entre
les modèles, en raison de leur initialisation. Comme Elmer/Ice et Úa incluent déjà une
correction au bilan de masse, nous appliquons les anomalies de la fonte de la plateforme
�ottante en soustrayant un terme de perturbation au bilan de masse global, tel que :

ṁpert = ṁ−∆ḃbox, (4.2)

avec ∆ḃbox(t) = ḃpert
box (t) − ḃref

box(t) où ḃpert
box et ḃref

box sont les taux de fonte perturbés et non
perturbés, respectivement. Les ḃpert

box et ḃref
box varient avec le temps, a�n de tenir compte des

changements de géométrie de la cavité qui in�uencent le calcul des taux de fonte dans
le modèle de boîtes. Dans les simulations de contrôle et pendant la phase de retour à
l'équilibre jusqu'à 500 ans, ∆ḃbox = 0. Dans PISM, aucune correction de ce type n'a été
appliquée au bilan de masse ; au lieu de cela, les températures initiales dans le modèle de
boîtes sont directement perturbées. Nous comparons la perturbation du bilan de masse
basale appliquée dans les trois modèles et constatons qu'elle est comparable pour toutes
les expériences (voir Figure 4.6).

Ici, nous utilisons le �ux de glace intégré à travers la ligne d'échouage comme mesure de
l'état du système, et pour déterminer la réversibilité de la position de la ligne d'échouage.
En e�et, le �ux de glace est intrinsèquement lié à l'hypothèse MISI, selon laquelle le retrait

57



Indicator Unit Elmer/Ice
R15

PISM Úa Reference Source

Étendue de glace
(totale)

106 km2 13.57 13.59 13.57 13.52 Morlighem
(2020)

Étendue de glace
(�ottantes)

106 km2 1.50 1.07 1.51 1.50 Morlighem
(2020)

Étendue de glace
(posée)

106 km2 12.07 12.52 12.05 12.03 Morlighem
(2020)

Masse de glace 107 Gt 2.39 2.39 2.41 2.38 ± 0.04 Morlighem
(2020)

Masse de glace
au-dessus de la
�ottaison

107 Gt 2.05 2.05 2.03 2.09 ± 0.04 Morlighem
(2020)

Masse de glace
au-dessus de la
�ottaison

m SLE 56.7 56.47 56.06 57.9 ± 0.9 Morlighem
(2020)

Flux de glace
au travers de la
ligne d'échouage

Gt a−1 1633 2124 1727 1929 ± 40 Gardner et al.
(2018)

Bilan de masse
de surface (po-
sée)

Gt a−1 2076 2203 1873 1792 Melchior Van
Wessem et al.
(2018)

Table 4.2 � Comparaison des états initiaux créés à l'aide d'Elmer/Ice (l'état basé sur
l'inversion R15), Ua et PISM. Toutes les variables, à l'exception du �ux à travers la ligne
d'échouage, ont été calculées sur la même grille de résolution de 2 km. Les valeurs de
référence pour l'étendue de la glace (totale, �ottante et posée) ont été calculées à l'aide
du jeu de données BedMachine v2 (Morlighem, 2020), tandis que les valeurs de la masse
de glace ont été tirées du Tableau S3 de (Morlighem, 2020) (m SLE, mètres d'équivalent
niveau de la mer). Le �ux total à travers la ligne d'échouage a été calculé dans chaque
modèle respectif. Le �ux à la ligne d'échouage observé provient de Gardner et al. (2018)
et le bilan de masse total de surface provient de RACMO (Melchior Van Wessem et al.,
2018).

sur un socle en pente rétrograde augmente le �ux de glace car le �ux est proportionnel à
l'épaisseur. Un �ux sortant plus important entraîne un amincissement en amont de la ligne
d'échouage, il s'en suit alors une mise à la �ottaison de zone posée et un nouveau retrait de
la ligne d'échouage. Nous constatons que le �ux de glace se rétablit plus rapidement après
une perturbation que la surface posée ou le volume posé, en raison des longues échelles de
temps nécessaires à l'épaississement et au ré-avancement de la ligne d'échouage. Dans les
états initiaux stables de Úa et Elmer/Ice le �ux de glace à travers la ligne d'échouage est
par conception en équilibre avec l'accumulation de surface en amont. Une augmentation
de la fonte de la plateforme �ottante, et donc une réduction de l'e�et d'arc-boutant,
entraînera une augmentation du �ux de glace. Si le �ux à travers la ligne d'échouage revient
à sa valeur initiale après la suppression de la perturbation, cela indique que la calotte
glaciaire revient à un état stable avec un équilibre entre l'accumulation de surface dans
les régions posées et le �ux à la ligne d'échouage (il faut noter que l'accumulation intégrée
sur la surface posée est légèrement modi�ée par le mouvement de la ligne d'échouage).
Nous supposons donc qu'un retour du �ux à la ligne d'échouage indique que la ligne
d'échouage est revenue à son comportement initiale ou qu'elle a commencé à se déplacer
vers sa position initiale. Lorsque la ligne d'échouage ne recule pas davantage, cela signi�e
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Figure 4.6 � Le changement du bilan de masse basale est indiqués pour les trois modèles
et toutes les expériences de perturbation par rapport à leurs expériences de contrôle.

qu'elle a trouvé une nouvelle position stable. Si le �ux s'éloigne de sa valeur initiale, la
ligne d'échouage est instable. Pour étayer cette a�rmation, nous examinons également la
tendance de déplacement de la position de la ligne d'échouage après la suppression de la
perturbation, qui est calculée comme le changement de la surface posée pour une longueur
de ligne d'échouage constante. Bien que cet indicateur puisse être calculé par bassin, il
donne une idée moyenne du déplacement de la ligne d'échouage mais ne représente pas
les déplacements extrêmes ou ceux spéci�ques à une ligne d'échouage.

Nous analysons également le retour à l'équilibre du �ux de glace à la ligne d'échouage
en calculant le temps e-folding, c'est-à-dire le temps nécessaire pour que le �ux diminue
d'un facteur e (nombre d'Euler ; ≈ 2, 17). Pour ce faire, nous déterminons une fonction
de décroissance exponentielle de la forme

∆Q(t) = ∆Qperte
−t/τ (4.3)

à la variation du �ux pendant la période de retour à l'équilibre de 80 ans, où ∆Qpert est
la variation du �ux à la �n de la perturbation de 20 ans par rapport au �ux initial non
perturbé, t est le temps après la perturbation, et τ est le temps de retour à l'équilibre.
Nous répétons ceci pour les trois modèles et les expériences de perturbation.

4.4 Résultats

Dans les sections suivantes, nous présentons les résultats de ces expériences de pertur-
bation des lignes d'échouage actuelles de l'Antarctique. La Figure 4.7 montre le �ux de
glace intégré sur l'ensemble des lignes d'échouage de l'Antarctique dans chaque modèle
pendant les expériences de perturbation. Nous présentons également les résultats intégrés
sur les 27 bassins de IMBIE (Figure 4.5 ; Zwally et al., 2012), à l'exclusion des bassins 7, 8
et 25 qui ne contiennent que de petites plateformes �ottantes. Des �gures supplémentaires
montrant le changement de position de la ligne d'échouage et le volume au-dessus de la
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�ottaison se trouvent dans l'Annexe A.

4.4.1 Calotte Antarctique

À l'échelle de l'Antarctique, tous les modèles et toutes les perturbations présentent
une tendance similaire : une forte augmentation du �ux de glace, atteignant un maximum
à la �n de la période de perturbation de 20 ans, suivie d'une diminution exponentielle
pendant les 80 années de retour à l'équilibre (Figure 4.7). L'amplitude de la réponse du
�ux aux perturbations de la fonte est comparable entre les trois modèles, en particulier
pour l'expérience de température de 1 °C, dans laquelle le �ux de glace a augmenté
d'environ 300 Gt a−1. Dans les scénarios de température plus élevée (3 °C et 5 °C), les
réponses du �ux divergent légèrement les unes des autres, PISM et Úa restent similaires,
tandis qu'Elmer/Ice montre une augmentation plus forte. Cela est probablement dû à des
di�érences sur la perturbation de la fonte basale implémentée dans chaque modèle, qui
diverge également avec l'amplitude de la perturbation (voir Figure 4.8).

0 20 100
Temps (a)

10

8

6

4

2

0

 P
os

iti
on

 d
e 

la
 li

gn
e 

d'
éc

ho
ua

ge
 (k

m
)

0 20 100
Temps (a)

35000

30000

25000

20000

15000

10000

5000

0

 F
on

te
 (G

t.a
1 )

Elmer/Ice 1 C
Elmer/Ice 3 C
Elmer/Ice 5 C
Ua 1 C
Ua 3 C
Ua 5 C
PISM 1 C
PISM 3 C
PISM 5 C

0 20 100
Temps (a)

300

250

200

150

100

50

0

 M
AF

 (m
m

SL
E)

Figure 4.8 � Le changement de la position de la ligne d'échouage, le changement du
bilan de masse basale et le changement du volume en équivalent niveau des mers sont
indiqués pour les trois modèles et toutes les expériences de perturbation par rapport à
leurs expériences de contrôle.

Après la suppression de la perturbation, le �ux de glace à l'échelle de l'Antarctique
diminue de manière exponentielle dans tous les modèles de calotte, tendant vers sa valeur
initiale. Le temps e-folding déterminer par la constante τ de l'équation (4.3) à partir
du �ux révèle que le temps de retour à l'équilibre à l'échelle de l'Antarctique est en
accord entre les di�érents modèles, allant de 9 à 20 ans, et est largement indépendant
de l'amplitude de la perturbation (Figure 4.7, panneau inférieur). Pendant la période de
retour à l'équilibre de 80 ans, le �ux diminue rapidement, mais n'est pas entièrement
récupéré. Pour véri�er s'il est capable de se rétablir complètement, nous avons étendu à
500 ans la période de retour à l'équilibre dans les simulations à 5 °C de tous les modèles
et nous avons constaté que le �ux à l'échelle de l'Antarctique revient à 3,5 % de sa valeur
initiale (voir la Figure 4.9). Parallèlement à l'évolution du �ux de glace, le recul total
de la ligne d'échouage et le volume de glace montrent des tendances similaires : recul
rapide et réduction du volume de glace pendant la perturbation, après quoi les taux de
recul diminuent et les lignes d'échouage commencent un lent retour en direction de leurs
positions initiales.
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Figure 4.7 � Variations du �ux de glace au travers de la ligne d'échouage pour les
simulations perturbées utilisant les trois modèles de calotte. Les trois expériences de
perturbation de la température (1 °C, 3 °C, 5 °C) sont présentées pour des bassins in-
dividuels sélectionnés. Pour des raisons de facilité, nous avons fusionné les résultats des
bassins se déversant dans les plateformes �ottantes Amery, Filchner-Ronne et Ross. Voir
la Figure 4.13 pour d'autres bassins. Les �ux PISM sont lissés en utilisant un �ltre de
moyenne courante de 5 ans. La période de perturbation est indiquée en gris. Le graphique
à barres montre le temps e-folding. Chaque barre indique le temps de réponse médian des
trois expériences (1 °C, 3 °C, 5 °C) pour chaque modèle, et les barres d'erreur indiquent la
plage. Les barres ne sont pas représentées pour les modèles individuels de certains bassins
(par exemple Cape Adare pour PISM) où l'ajustement exponentiel au changement de �ux
de glace a été jugé médiocre et la valeur R2 est inférieure à 0,8. Il y a quatre expériences
individuelles pour PISM où les résultats du �ux sont bruités (en raison d'une résolution
de grille trop grossière) de sorte que l'ajustement exponentiel pour cette perturbation de
température individuelle a une valeur de R2 < 0, 8 (voir Figure A.2). Nous avons �xé la
valeur minimale de la limite inférieure des barres d'erreur à zéro, car une valeur négative
n'aurait pas de sens.
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Figure 4.9 � Déplacements de la ligne d'échouage, �ux au travers de la ligne d'échouage
et perte de masse à l'échelle de l'Antarctique étendus à 500 ans pour les trois modèles
pour l'expérience de perturbation de 5 °C.

Bien qu'elles ne se rétablissent pas complètement en 80 ans, en raison d'un temps
de réponse plus important, il n'y a aucune indication d'un retrait accéléré à l'échelle
de l'Antarctique(voir la Figure 4.8). Le retour à l'équilibre du �ux de glace, avec un
temps e-folding court de deux décennies, indique que la majorité des lignes d'échouage
de l'Antarctique sont stables pour la géométrie actuelle lorsqu'elles sont perturbées par
une fonte plus importante sous les plateformes �ottantes. Si une majeure partie des lignes
d'échouage de l'Antarctique étaient instables, c'est-à-dire si le �ux de glace augmentait
en s'éloignant de la valeur initiale, nous nous attendrions à un retour à l'équilibre plus
lent ou inexistant du �ux de glace total de l'Antarctique. En e�et, l'évolution du �ux de
glace pour les bassins individuels (dans tous les modèles) semble montrer une diminution
exponentielle après la suppression de la perturbation (Figure 4.7). Cependant, certains
bassins se rétablissent plus rapidement que d'autres. Dans le reste de cette section, nous
explorons plus en détail la réponse individuelle des bassins.

4.4.2 Secteur de la baie de la mer d'Amundsen

Le secteur de la baie de la mer d'Amundsen (ASE) englobe les bassins de drainage de
Pine Island, Thwaites et Getz (numéros de bassin 20 à 22 sur la Figure 4.5) et présente un
intérêt particulier, car il draine la glace des régions marines de la calotte de l'Antarctique
de l'Ouest. Pour ces trois bassins, ces résultats montrent une décroissance exponentielle
rapide du �ux de glace après la perturbation de 20 ans. Ce retour à l'équilibre rapide
est également re�été dans les temps e-folding médians pour les trois modèles et les trois
bassins du secteur ASE, qui sont inférieurs à 20 ans. En plus des réponses du �ux à
l'échelle du bassin présenté dans la Figure 4.7, nous extrayons les pro�ls le long de quatre
lignes de courant sur des glaciers dans le secteur de la baie d'Amundsen (Figure 4.10)
pour montrer la réponse d'un transect vertical le long des plateformes �ottantes à quatre
moments critiques de l'expérience 5 °C. Ces lignes d'écoulement ont été directement in-
terpolées à partir des grilles du modèle original. Nous notons qu'il y a quelques di�érences
dans la géométrie du socle entre les modèles dues aux di�érentes résolutions et méthodes
d'interpolation utilisées par chaque modèle.

Pour le glacier de Pine Island, la position initiale de la ligne d'échouage dans Úa est
proche des observations, tandis que dans Elmer/Ice et PISM, les positions initiales de la
ligne d'échouage sont situées en aval qui se trouve au niveau d'une crête (Figure 4.10a).
Malgré leurs positions de départ di�érentes, les lignes d'échouage d'Elmer/Ice et de Úa
reculent d'environ 3 à 7 km pendant la perturbation (Figure 4.11) à travers des sections
de topographie du socle en pente rétrograde. La ligne d'échouage de PISM recule le long
d'une section de pente prograde jusqu'au sommet de la crête. Après la suppression de la
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Figure 4.10 � Pro�ls du secteur de la baie de la mer d'Amundsen (ASE) pour les trois
modèles à di�érents intervalles de temps pendant l'expérience de 5 °C. Les géométries de
la calotte à l'état initial (ligne pointillée remplie de bleu clair), à la �n de la perturbation
à 20 ans (ligne rouge), après 80 ans de retour à l'équilibre à 100 ans (ligne orange), et
après 500 ans (ligne cyan) sont représentées. Les positions des lignes d'échouage observées
(BedMachine) sont indiquées par des points noirs. Les petits panneaux montrent un zoom
dans la région marquée par les carrés noirs. Les positions des pro�ls sont indiquées dans
la Figure 4.5. La résolution de ces lignes d'écoulement dépend de la résolution horizontale
de chaque modèle, expliquant ainsi les di�érences dans la topographie basale.
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perturbation, tous les modèles montrent que les lignes d'échouage reviennent vers leurs po-
sitions initiales. Pour les trois modèles, la perturbation de 5 °C provoque l'amincissement
progressif de la plateforme �ottante jusqu'à sa disparition totale, puis son retour proche
de son épaisseur initiale. Le �ux à la ligne d'échouage (Figure 4.7) présente clairement
une forme en V inversée (augmentation jusqu'à 20 ans, puis diminution), où Úa et PISM
montrent que le �ux est revenu à un niveau inférieur à la simulation de contrôle (PISM)
ou à 0,7 % (Úa) du �ux initial 30 ans seulement après la suppression de la perturbation
(année 50). Cependant, le retour à l'équilibre est plus lent dans Elmer/Ice, ce qui se re�ète
par un temps e-folding plus long (environ 11 ans) par rapport à PISM (environs 7 ans)
et Úa (environs 6 ans) et le �ux à 100 ans reste 10 % plus élevé que le �ux initial.

0 20 100
100

50

0
Basin 1: Filchner-Ronne

0 20 100
5

0

5Basin 4: Brunt / Riiser-Larsen

0 20 100
10

5

0

Basin 5: Ekström / Jelbart

0 20 100

10

0
Basin 6: Fimbul / Roi-Baudouin

0 20 100
30

20

10

0
Basin 9: Amery

0 20 100

5.0

2.5

0.0

 P
os

iti
on

 d
e 

la
 li

gn
e 

d'
éc

ho
ua

ge
 (k

m
)

Basin 12: West / Shackleton

0 20 100
6

4

2

0
Basin 13: Totten

0 20 100
3

2

1

0
Basin 14: Wilkes

0 20 100

2

1

0
Basin 15: Cape Adare

0 20 100
1.0

0.5

0.0

Basin 16: Scott Coast

0 20 100

100

50

0
Basin 17: Ross

0 20 100

7.5

5.0

2.5

0.0
Basin 20: Getz

0 20 100

5

0
Basin 21: Thwaites

0 20 100
7.5

5.0

2.5

0.0
Basin 22: Pine Island

0 20 100

2

1

0
Basin 23: Abbot

0 20 100
6

4

2

0

Basin 24: George VI / Wilkins

0 20 100

2

1

0
Basin 26: Larsen A-C

0 20 100
Temps (a)

2

1

0

1
Basin 27: Larsen D-G

Elmer/Ice 1 C
Elmer/Ice 3 C
Elmer/Ice 5 C

Ua 1 C
Ua 3 C
Ua 5 C

PISM 1 C
PISM 3 C
PISM 5 C

Figure 4.11 � Changement de la position de la ligne d'échouage pour les bassins de
drainage individuels. Les résultats sont présentés pour les trois modèles et toutes les
expériences de perturbation par rapport à leurs expériences de contrôle.

Les résultats pour le glacier Thwaites sont similaires à ceux de Pine Island (Fi-
gure 4.10b). Pendant la perturbation, les lignes d'échouage du bassin Thwaites (y com-
pris celles des plateformes �ottantes Dotson et Crosson) reculent d'environ 4 à 9 km (Fi-
gure 4.11) et le �ux de glace à travers la ligne d'échouage augmente entre 50 et 170 Gt a−1.
Après la suppression de la perturbation, les �ux à la ligne d'échouage reviennent à leurs
valeurs initiales pour les trois modèles et les temps de réponse sont de 8 à 15 ans (Fi-
gure 4.7). Sur le glacier Thwaites en particulier (Figure 4.10b), les positions initiales de
la ligne d'échouage pour les trois modèles sont proches, moins de 20 km d'écart. Cette
position est légèrement en aval de la position observée de la ligne d'échouage au niveau
d'une crête. Le recul pendant la perturbation ne se fait pas sur une section de pente rétro-
grade du socle, mais reste en aval d'une deuxième crête topographique (située à 70 km le
long du pro�l). Il est intéressant de noter que tous les modèles reculent jusqu'à la position
observée de la ligne d'échouage, ou très près de celle-ci. Pour PISM et Úa, la plateforme
�ottante s'amincit fortement pendant la perturbation, alors que dans Elmer/Ice, la pla-
teforme �ottante est relativement épaisse dans l'état initial et ne disparaît pas pendant
la perturbation mais l'amincissement de quelques centaines de mètres semble comparable
entre les 3 modèles. Après la �n de la perturbation, la plateforme �ottante retrouve sa
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forme initiale dans tous les modèles. Dans PISM et Úa, les lignes d'échouage retrouvent
complètement leur position initiale (dans les 100 ans pour Úa et dans les 500 ans pour
PISM). Le retour à l'équilibre dans Elmer/Ice est plus lent que dans Úa, ce qui correspond
à un temps e-folding plus long sur l'ensemble du bassin de Thwaites (Figure 4.7).

Un comportement similaire est également observé pour les plateformes �ottantes Cros-
son et Dotson pour Elmer/Ice et Úa (Figs. 4.10c-d). La plateforme �ottante s'amincit
et la ligne d'échouage recule sur une pente prograde pendant la perturbation. La ligne
d'échouage ré-avance après la disparition de la perturbation. Dans le modèle Úa, elle re-
vient complètement à sa position initiale après 500 ans. La même tendance après 100 ans
pour Elmer/Ice indique un comportement similaire. En revanche, les lignes d'échouage de
Crosson et de Dotson dans PISM montrent des signes d'instabilité, c'est-à-dire qu'après
la suppression de la perturbation, la ligne d'échouage continue de reculer et la surface
de la glace s'amincit. Ce recul supplémentaire se re�ète également dans le temps de re-
tour à l'équilibre plus long du bassin de Thwaites pour PISM (Figure 4.7), qui comprend
les plateformes �ottantes Crosson et Dotson. En supplément, nous présentons des pro-
�ls de l'épaisseur de la glace, des taux de changement de l'épaisseur de la glace et des
positions des lignes d'échouage pour les expériences de perturbation dans PISM dans la
Figure A.6. Pour les plus petites perturbations de température (< 3 °C), l'amincissement
et le retrait continuent après la suppression de la perturbation. Cependant, dans les per-
turbations les plus fortes (5 °C), le signal est plus faible et la ligne d'échouage semble
avoir atteint une position stable. Nous soupçonnons que les lignes d'échouage des plate-
formes �ottantes Crosson et Dotson dans l'état de référence PISM subissent un retrait
accéléré après avoir franchi un seuil critique local. Cependant, il est important de noter
que les lignes d'échouage initiales du modèle PISM sont plus avancées par rapport à celles
observées et celles des deux autres modèles. La ligne d'échouage de Crosson atteint �nale-
ment une position quelques dizaines de kilomètres en amont correspondant à une position
très similaire à la ligne d'échouage observée, ce qui suggère que la position de la ligne
d'échouage observée est e�ectivement stable (Figure 4.10c). Les simulations sur le long
terme (15 000 ans) avec le forçage climatique actuel montrent également que les lignes
d'échouage de Crosson et de Dotson restent (en l'absence de forçage supplémentaire) à
cette position (Figure Supplémentaire A.6).

Pour d'autres bassins de cette région de l'Antarctique de l'Ouest, la plateforme Getz
(Figure 4.7) et celles du secteur de la mer de Bellingshausen (bassins 23 et 24 dans la
Figure 4.13 supplémentaire) présentent des résultats similaires, c'est-à-dire que le �ux de
glace tend vers sa valeur initiale, les lignes d'échouage reprennent leur position initiale
(Figure 4.11), et les temps de réponse sont inférieurs à 20 ans (Figure 4.7). En résumé,
malgré le fort amincissement des plateformes �ottantes exerçant un e�et d'arc-boutant
et le recul associé des lignes d'échouage dans le secteur de la baie d'Amundsen pendant
les expériences de perturbation, nous constatons que les lignes d'échouage reviennent
à leurs positions initiales après la suppression de la perturbation et le retour de l'e�et
d'arc-boutant.

4.4.3 Antarctique de l'Est

Outre le fort signal de retour à l'équilibre observé en Antarctique de l'Ouest, un
certain nombre de bassins de l'Antarctique de l'Est présentent une réponse similaire aux
perturbations du taux de fonte. En particulier, les bassins de Wilkes, Totten et Amery
présentent tous une décroissance exponentielle rapide du �ux après la suppression de la
perturbation, ce qui se re�ète dans leurs temps de réponse courts, dans la plupart des cas
< 20 ans (Figure 4.7). Dans les 100 ans, le �ux dans ces bassins semble être réversible
dans Úa et PISM, tandis que dans Elmer/Ice, le �ux est réversible dans les 500 ans
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Figure 4.12 � Pro�ls des plateformes �ottantes Amery, Cook et Totten pour les trois
modèles à di�érents intervalles de temps pendant l'expérience de 5 °C. Les géométries des
calottes de l'état initial (ligne pointillée remplie de bleu clair), à la �n de la perturbation
(ligne rouge), après 80 ans de relâchement (ligne orange), et après 500 ans (ligne cyan) sont
représentées. Les petits panneaux montrent un zoom dans la zone de la ligne d'échouage
marquée par les carrés noirs. La résolution de chaque pro�l dépend de la résolution du
modèle. Les positions des pro�ls sont indiquées dans la Figure 4.5.
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(Figure A.5). Parallèlement, ces bassins présentent un signal fort de ré-avancement de
la ligne d'échouage après la suppression de la perturbation (Figure 4.11). Ce phénomène
est également évident sur certains pro�ls des glaciers de Totten et Cook (Figure 4.12b-
c). Sur ces deux glaciers, la perturbation la plus forte (5 °C) entraîne la perte totale
des plateformes �ottantes. Malgré cela, à 100 ans, les plateformes �ottantes ont presque
retrouvé leur ancienne épaisseur de glace et les positions de leur ligne d'échouage. Sur
le glacier Cook, la ligne d'échouage est entièrement revenue à sa position initiale après
500 ans dans Úa et PISM et dans Elmer/Ice, elle tend vers sa position initiale. Nous
notons que PISM montre un retrait durant la perturbation et un ré-avancement lors
du retour à l'équilibre sur une zone de socle rétrograde du glacier Cook (Mengel and
Levermann, 2014), mais ce retrait ramène la ligne d'échouage à la même position de départ
que celle dans Úa et Elmer/Ice. Sur le glacier Totten, tous les modèles commencent à
proximité de la position observée de la ligne d'échouage, et reculent d'environ 3 à 6 km vers
l'intérieur des terres (Figure 4.11). Une fois la perturbation supprimée, Úa et Elmer/Ice
se rétablissent complètement après 500 ans (Figure 4.12). La plateforme �ottante dans
PISM s'est épaissie, mais la ligne d'échouage n'est pas revenue à sa position initiale après
500 ans. Cependant, la ligne d'échouage s'est déplacée dans la simulation de contrôle et
s'est approchée du même endroit après 500 ans, elle peut donc être considérée comme
réversible.
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Figure 4.13 � Changement du �ux de la ligne d'échouage pour les bassins de drainage
individuels. Les résultats sont présentés pour les trois modèles et toutes les expériences
de perturbation par rapport à leurs expériences de contrôle.

Sur la plateforme �ottante d'Amery, le �ux de glace s'est presque entièrement rétabli
en 100 ans, mais la ligne d'échouage n'a pas retrouvé sa position initiale. Cependant,
elle semble avoir trouvé une nouvelle position stable à une faible distance en amont de
la position initiale (environ < 10 km) sur laquelle elle se stabilise (Figure 4.12a). Nous
notons qu'un certain nombre de bassins plus petits entourant Totten, Wilkes et Amery
(bassins 12, 15 et 16) montrent un retour à l'équilibre similaire du �ux de glace dans un
délai d'environ < 20 ans et une nouvelle avancée des lignes d'échouage.

Dans la région de la Terre de Dronning Maud en Antarctique de l'Est (bassins 4, 5 et
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6), le signal de retour à l'équilibre est similaire ; les trois modèles de calotte montrent une
augmentation du �ux de glace et un recul de la ligne d'échouage pendant la perturbation.
Une tendance à la diminution du �ux de glace est visible après la suppression de la
perturbation (�gures supplémentaires 4.11 et 4.13). En général, le retour à l'équilibre
de la position de la ligne d'échouage est plus lent dans ces bassins, comme le re�ètent
leurs temps de retour à l'équilibre qui sont souvent de > 15 ans, en particulier dans
Úa (Figure 4.7). Cependant, la période de relaxation prolongée montre que le �ux dans
l'expérience 5 °C récupère à moins de 3 % de sa valeur initiale pour tous les modèles
et les trois bassins (4-6). Dans le même temps, toutes les lignes d'échouage reprennent
lentement leur position initiale et ne montrent aucun signe de recul accéléré. Nous notons
que ces bassins ne sont pas considérés comme vulnérables au MISI (Morlighem, 2020), et
présentent actuellement un gain de masse plutôt qu'une perte (Rignot et al., 2019).

4.4.4 Secteurs de la plateforme �ottante de Filchner-Ronne et de
Ross

Ailleurs, les grands bassins qui se déversent dans les plateformes �ottantes Filchner-
Ronne et Ross présentent un comportement plus compliqué. En général, nous ne voyons
pas de signes forts d'instabilité, c'est-à-dire que le �ux à la ligne d'échouage décroît vers
sa valeur initiale après la suppression de la perturbation, comme pour les bassins pré-
cédemment discutés. Cependant, pour le bassin de Filchner-Ronne en particulier, le �ux
de glace pour tous les modèles reste à 20-40 % au-dessus de sa valeur initiale après la
période de relaxation de 80 ans dans l'expérience à 5 °C, et tous les modèles montrent des
temps de réponse d'environ 20 ans (Figure 4.7). De plus, tous les modèles montrent des
signes de recul supplémentaire après la suppression de la perturbation (entre 20 et 100 ans
dans la Figure 4.11), mais à un rythme réduit. Cependant, nous constatons que dans ces
simulations étendues (pour 5 °C), les lignes d'échouage (1) soit ont tendance à ré-avancer
vers leur position initiale, (2) soit présentent une ré-avance de plusieurs kilomètres avant
de sembler atteindre une nouvelle position stable (Figure A.4), (3) soit s'installent sur une
position légèrement en retrait à une courte distance à l'intérieur des terres. Dans aucun
cas, nous ne constatons un recul supplémentaire vers l'intérieur des terres à la �n des
simulations après 500 ans. Pour les bassins de Filchner-Ronne et de Ross, le �ux diminue
à moins de 10 % (Elmer/Ice), 4,5 % (PISM), ou en dessous (Úa) de sa valeur initiale
après 500 ans.

Nous représentons les pro�ls suivants des lignes de courant aux principaux points de
sortie alimentant les grandes plateformes �ottantes de Filchner-Ronne et de Ross (voir
Figure 4.14). Pour les deux pro�ls alimentant la plateforme �ottante de Ross et la pla-
teforme �ottante de Ronne, tous les modèles montrent des signes d'amincissement et un
certain retrait supplémentaire après la suppression de la perturbation (entre 20 et 100
ans). Cependant, au cours de la période de relaxation prolongée (100 à 500 ans), les pla-
teformes de glace recommencent à s'épaissir et les lignes d'échouage ne reculent pas plus
loin en amont. Dans le pro�l de Filchner, nous observons un comportement similaire, avec
un retrait supplémentaire après la �n de la perturbation (20 ans). Les lignes d'échouage
dans PISM et Elmer/Ice ne reculent pas davantage après 100 ans, mais restent dans la
même position (légèrement à l'intérieur des terres). Dans Úa, la ligne d'échouage com-
mence à ré-avancer et retrouve presque sa position initiale après 500 ans. Dans l'ensemble,
il n'y a pas de signe de recul accéléré dans ces bassins, même si les lignes d'échouage des
plus grandes plateformes �ottantes semblent présenter une inertie plus importante à se
remettre d'une perturbation.
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Figure 4.14 � Pro�ls des plateformes �ottantes de Ronne, Filchner et Ross pour les trois
modèles à di�érents intervalles de temps pendant l'expérience de 5 °C. Les géométries des
calottes de l'état initial (ligne pointillée remplie de bleu clair), à la �n de la perturbation
(ligne rouge), après 80 ans de relâchement (ligne orange), et après 500 ans (ligne cyan) sont
représentées. Les petits panneaux montrent un zoom dans la zone de la ligne d'échouage
marquée par les carrés noirs. La résolution de chaque pro�l dépend de la résolution du
modèle. Les positions des pro�ls sont indiquées dans la Figure 4.5.

4.5 Discussion

À l'aide de trois modèles de calotte glaciaire, nous avons appliqué des perturbations
de la fonte basale de manière à réaliser un déplacement de faible amplitude de la po-
sition actuelle des lignes d'échouage de l'Antarctique, cela a�n d'évaluer leur régime de
stabilité actuel. Ces résultats montrent que la plupart des lignes d'échouage, y compris
celles des principaux bassins marins de l'Antarctique de l'Ouest, sont capables de reve-
nir à leurs positions initiales lorsque la perturbation de la fonte induite par l'océan est
supprimée, et peuvent donc être considérées comme stables. Ceci est clairement démon-
tré par la décroissance exponentielle rapide (temps e-folding de < 20 ans) du �ux de
glace à la ligne d'échouage (notre indicateur de l'état du système) vers sa valeur initiale
après la suppression de la perturbation, à la fois pour l'ensemble de la calotte glaciaire et
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pour la plupart des bassins individuels. Ces résultats ont également montré que les lignes
d'échouage individuelles peuvent revenir vers leurs anciennes positions (Figure 4.10) en
moins de 100 ans, en particulier dans les petits bassins/plateformes �ottantes, alors que
les grands bassins ré-avancent à un rythme plus lent. Il est important de noter qu'il n'y
a aucun signe de recul accéléré. Cette conclusion est encore renforcée par les simulations
de PISM. Par construction, si la procédure de spin-up utilisée dans PISM force le modèle
à un état stable, il lui sera alors possible de retrouver un état stable après perturbation.
Par conséquent, il n'est pas nécessaire de perturber davantage un tel état pour détermi-
ner s'il est stable ou instable. En e�et, PISM est capable de trouver un état d'équilibre,
qui reproduit �dèlement les lignes d'échouage actuelles dans les conditions climatiques
actuelles, ce qui permet de conclure qu'elles sont stables (voir l'Annexe de Urruty et al.
(in review)). Dans l'ensemble, nous avons montré que les positions des lignes d'échouage
actuelles sont stables dans leur géométrie actuelle, en l'absence de tout forçage externe
actuel. Cependant, il est impératif que ce résultat soit compris dans le contexte et les
limites de ces états initiaux construits pour être stables.

L'état actuel de la calotte glaciaire de l'Antarctique n'est pas en régime stationnaire ;
les zones du secteur de la baie d'Amundsen en particulier s'amincissent à un rythme de
plusieurs mètres par an (Rignot et al., 2019). Pour évaluer la stabilité des lignes d'échouage
dans leur géométrie actuelle, nous avions besoin d'un modèle en régime stationnaire.
Comme nous l'avons déjà mentionné, cela permet d'exclure le rôle du forçage externe
(c'est-à-dire le réchau�ement de l'atmosphère et des océans) et d'évaluer si les lignes
d'échouage actuelles ont déjà franchi un point de basculement. Pour amener Elmer/Ice et
Úa à l'état d'équilibre, il faut apporter une petite correction au bilan de masse imposé dans
ces modèles. Celle-ci s'élève à 76 Gt an−1 dans Elmer/Ice et 81 Gt an−1 dans Úa, ce qui
représente respectivement 4,2 % et 4,5 % du bilan de masse total de surface (Tableau 4.2).
Comparé à l'impact de la perturbation sur le �ux, ce déséquilibre ne représente que 3 à 5 %
dans les expériences à 5 °C (Figure 4.7). Pour les perturbations plus petites, le rapport est
plus important, mais inférieur à 15-30 %. Bien que la correction du bilan de masse de cette
manière permette à la géométrie des lignes d'échouage modélisées de rester proches des
observations, le compromis est une calotte qui ne reproduit pas le déséquilibre réel entre le
�ux de glace à travers la ligne d'échouage et le bilan de masse de surface intégré en amont.
Ce déséquilibre dans les �ux de glace actuels (c'est-à-dire que l'accumulation intégrée sur
la zone posée est inférieure au �ux intégré à la ligne d'échouage) souligne clairement que
les lignes d'échouage actuelles sont, et continueront probablement, à reculer au cours des
prochaines décennies. Ces résultats ne suggèrent pas le contraire, mais seulement que le
recul actuel est dû à un forçage externe plutôt qu'à une instabilité induite par la géométrie
de la calotte glaciaire. Dans ce cas, nous pouvons conclure que la ligne d'échouage n'a
pas encore franchi un point de basculement. Il faut noter que pour tirer cette conclusion,
notre méthodologie exige que les points de basculement de la calotte glaciaire réelle (1)
soient correctement représentés dans ces états initiaux et (2) n'aient pas été altérés par
des modi�cations trop importantes de l'un des paramètres de notre modèle pour obtenir
un état stable. Nous avons atteint ces deux objectifs en créant des états initiaux aussi
proches que possible des observations actuelles, et en appliquant une petite correction au
bilan de masse de la surface a�n d'amener Úa et Elmer/Ice dans un état stationnaire.

Étant donné l'impact continu des changements du forçage climatique externe sur la ca-
lotte de l'Antarctique, il est important de déterminer si les conditions climatiques actuelles
sont su�santes pour forcer les lignes d'échouage à franchir un état critique du système
et à s'engager dans un retrait irréversible. Cette question est abordée dans l'article Reese
et al. (2022), en e�ectuant des simulations à l'échelle de plusieurs millénaires à l'aide du
modèle PISM a�n d'évaluer si les lignes d'échouage actuelles de l'Antarctique sont vouées
à être instables sous le forçage climatique actuel. En e�et, il est montré que lorsque les
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facteurs climatiques externes actuels sont présents, les lignes d'échouage actuelles peuvent
éventuellement être forcées dans des régions de la topographie du socle dans lesquelles les
lignes d'échouage deviennent alors instables. Ainsi, certaines lignes d'échouage sont vouées
à devenir instables à moins que le forçage climatique actuel ne soit inversé. Cela corrobore
les suggestions précédentes selon lesquelles les conditions climatiques actuelles pourraient
être su�santes pour déclencher un retrait rapide des lignes d'échouage dans l'Antarctique
de l'Ouest sur le long terme (Garbe et al., 2020; Golledge et al., 2021; Joughin et al., 2014).

Il peut paraître surprenant que les résultats révèlent que le secteur de la baie d'Amund-
sen de l'Antarctique de l'Ouest présente des positions réversibles des lignes d'échouage en
réponse à une petite perturbation de leur position, et sont donc stables dans leur géométrie
actuelle. Ceci est clairement reproduit dans les trois modèles de �ux de glace. Parallè-
lement, les glaciers de Pine Island et de Thwaites ont des temps de réponse rapides, ce
qui est cohérent avec les résultats de Levermann and Feldmann (2019). Cette réversibilité
est évidente même pour la perturbation la plus forte, dans laquelle un certain nombre de
petites plateformes �ottantes disparaissent entièrement pendant la période de perturba-
tion. Un certain nombre d'études antérieures ont suggéré que les pentes rétrogrades du
socle de Pine Island et de Thwaites pourraient signi�er qu'elles ont déjà commencé un
retrait interne (MISI) (Favier et al., 2014; Joughin et al., 2010, 2014; Milillo et al., 2022;
Mouginot et al., 2014; Rignot et al., 2014; Seroussi et al., 2017). Les expériences montrent
que, dans des conditions stationnaires, c'est-à-dire en l'absence d'un déséquilibre d'ori-
gine externe dans le �ux de glace (bien qu'il s'agisse d'un scénario peu probable à l'heure
actuelle), les lignes d'échouage des glaciers de Pine Island et Thwaites sont stables par
rapport à leurs positions actuelles. Des travaux antérieurs ont montré que la topographie
du socle pourrait entraîner le franchissement de points de basculement au niveau du gla-
cier de Pine Island (Rosier et al., 2021). Il est important de noter que ces simulations en
régime stationnaire ne contredisent pas ce résultat, mais montrent que le retrait actuel
de la ligne d'échouage du glacier de Pine Island n'est pas (encore) entraîné par le MISI,
mais plutôt par les forçages externes. Ceci est également soutenu par les observations qui
montrent que le recul de la ligne d'échouage s'est récemment ralenti, ce qui suggère que
la position actuelle est en e�et stable (Konrad et al., 2018). Lorsque la ligne d'échouage
recule davantage vers les régions critiques identi�ées dans Rosier et al. (2021), l'instabilité
interne est susceptible de dominer le forçage externe.

Pour le glacier Thwaites, tous les modèles ont montré qu'une petite perturbation de
la position actuelle de la ligne d'échouage (en l'absence de forçage externe) n'est pas suf-
�sante pour amorcer le retrait dû au MISI. Nous notons que cela reste vrai lorsque le
forçage climatique actuel est appliqué (expériences PISM) ; la ligne d'échouage et l'épais-
seur de la plateforme �ottante reviennent à un niveau proche des observations, comme
le montrent les simulations en régime stationnaire des autres modèles (voir Figure 4.10).
Il est important de noter que la suppression totale de la plateforme �ottante dans notre
perturbation la plus forte n'est pas su�sante pour déstabiliser la position actuelle de la
ligne d'échouage, comme Wild et al. (2022) l'ont suggéré, en raison de l'e�et d'arc-boutant
limité qu'elle fournit actuellement. Bien qu'il soit peu probable que le recul observé actuel-
lement à Thwaites soit dû au MISI, si un changement de grande amplitude de la position
de la ligne d'échouage devait se produire (par exemple, en raison de changements futurs
des conditions océaniques), il est possible que la ligne d'échouage devienne �nalement
instable. En e�et, un certain nombre d'études de modélisation ont montré qu'un retrait
accéléré dans le cadre d'un forçage climatique futur est possible lorsque la ligne d'échouage
recule plus loin en amont (Joughin et al., 2014; Seroussi et al., 2017) bien qu'associé à de
grandes incertitudes (Nias et al., 2019; Robel et al., 2019).
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Ailleurs, sur la côte de George V et la terre de Wilkes, des régions avec des bassins
marins profonds (voir les bassins 13 et 14 dans la Figure 4.5) qui sont considérés comme
potentiellement sujets au MISI (Morlighem, 2020), nous ne trouvons aucun signe d'insta-
bilité de la ligne d'échouage dans leur position actuelle. Au contraire, ces bassins montrent
un retour à l'équilibre rapide du �ux de glace à sa valeur initiale, et un ré-avancement de
la ligne d'échouage à son ancienne position à 500 ans (voir les bassins 13 et 14 dans la
Figure A.4). Les glaciers Cook et Ninnis, en particulier, ont leur ligne d'échouage actuelle
positionnée sur des pentes progrades par rapport à la région du "bouchon de glace" iden-
ti�ée dans le Mengel and Levermann (2014). Cependant, une fois que les lignes d'échouage
auront reculé au-delà de cette région stabilisatrice, il y aura un potentiel de recul rapide
dû au MISI dans le profond bassin de Wilkes. Un profond fossé existe également sous le
glacier Totten, mais là encore, nous constatons que la ligne d'échouage est stable à sa
position actuelle. Par conséquent, le retrait actuel (Konrad et al., 2018; Li et al., 2015) et
futur (Pelle et al., 2021) de la ligne d'échouage du glacier Totten est probablement dû à
des facteurs externes plutôt qu'au MISI.

En répétant ces expériences de perturbation à l'aide de trois modèles, nous avons
saisi les incertitudes structurelles individuelles associées aux modèles de calotte glaciaire.
Malgré les di�érences dans la procédure d'initialisation, la résolution de la grille et, dans
certains cas, la position initiale des lignes d'échouage, aucun modèle ne montre de signes
d'instabilité des lignes d'échouage (à l'exception de Dotson/Crosson dans PISM discuté
dans la Section 4.4.2). Cependant, nous notons plusieurs sources potentielles d'incerti-
tude. Tout d'abord, nous avons choisi de perturber les lignes d'échouage en augmentant
la fonte basale dans le modèle de boîtes. Toute paramétrisation de la fonte sous la pla-
teforme �ottante comporte des incertitudes associées, et peut ne pas capturer certains
processus physiques importants dans les cavités sous les plateformes. Cependant, la dis-
tribution de la fonte de la plateforme �ottante n'est pas considérée comme in�uençant
grandement ces résultats pour deux raisons principales. Premièrement, ces résultats sont
cohérents sur une large gamme de perturbations de température, y compris le scénario
irréaliste (+5 °C) dans lequel plusieurs plateformes de glace sont entièrement retirées.
Deuxièmement, les di�érentes implémentations du modèle de boîtes dans chaque modèle
conduiront à des distributions de taux de fonte légèrement di�érentes. Cependant, les
résultats des di�érents modèles restent cohérents malgré cela. De plus, nous aurions pu
perturber la ligne d'échouage en utilisant d'autres paramètres du modèle, par exemple la
viscosité de la glace ou le frottement basal. Les expériences supplémentaires réalisées avec
Ùa perturbant le frottement basal montrent des résultats similaires avec ceux présentés
ici ; les lignes d'échouage ont ré-avancé après que la perturbation de frottement ait été
supprimée. Des études de sensibilité propre à Elmer/Ice sont présentées dans le Chapître 5.

Le but de ces expériences est d'évaluer la stabilité des lignes d'échouage observées
dans leur géométrie actuelle. Par conséquent, les résultats dépendent non seulement de
la reproduction de la géométrie actuelle dans ces modèles d'écoulement de la glace, mais
aussi des observations de la topographie du socle rocheux. Bien que notre connaissance de
la topographie sous-glaciaire de l'Antarctique se soit considérablement améliorée au cours
des deux dernières décennies Fretwell et al. (2013); Morlighem et al. (2020), des incerti-
tudes subsistent, en particulier dans les régions mal étudiées de la calotte glaciaire. Une
approche pour quanti�er ces incertitudes serait de mener des expériences de perturbation
supplémentaires, avec des modi�cations de la topographie. Nous y sommes parvenus en
partie en e�ectuant des simulations à l'aide de 3 di�érents modèles de calotte et basé
sur des grilles avec des résolutions di�érentes, où en particulier la topographie du socle
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dans PISM est plus lisse que dans les autres modèles (voir Figure 4.10). La résolution
de la grille elle-même est une source d'incertitude dans les simulations des modèles de
calotte, en particulier autour de la ligne d'échouage (Durand et al., 2009; Pattyn et al.,
2013). Encore une fois, nous avons partiellement capturé ces incertitudes dans la résolu-
tion de la grille en menant des expériences avec di�érents modèles. En outre, nous avons
répété certaines expériences dans Úa dans lesquelles nous avons modi�é la résolution de
la maille autour de la ligne d'échouage, et nous avons constaté que les résultats n'étaient
pas a�ectés par une résolution plus �ne (500 m) au niveau de la ligne d'échouage.

Bien que ces modèles reproduisent la géométrie actuelle de la calotte glaciaire, il reste
di�cile de représenter avec précision tous les processus entrant dans la dynamique de la
calotte glaciaire. Un processus physique particulier qui est actuellement di�cile à modéli-
ser est le vêlage d'icebergs (Cook et al., 2018; Depoorter et al., 2013). Dans Elmer/Ice et
Úa, le front de glace est �xe et les plateformes de glace conservent une épaisseur minimale
requise numériquement, même en cas de fonte complète. Les �ux de bilans de masses de
surface et basal sont toujours appliqués dans les zones qui ont atteint l'épaisseur minimale
de glace. Il s'agit d'une approche courante dans un certain nombre de modèles de calotte
en raison des di�cultés numériques que pose la suppression totale de la glace du domaine.
Il est possible que cette �ne couche de glace favorise le retour de la plateforme �ottante
à un rythme plus rapide qu'une véritable ré-avancée du front de glace. Cette �ne couche
de glace va s'épaissir directement avec l'accumulation de surface lorsque la fonte basale
perturbée est supprimée, alors qu'un front qui aurait reculé devrait d'abord ré-avancer
vers sa position initiale. Cependant, nous notons que les expériences menées avec PISM
montrent des temps de retour à l'équilibre similaires, où dans ce cas, les "cellules" de
la plateforme �ottante sont converties en "cellules" océaniques lorsque l'épaisseur de la
glace tombe à zéro. Outre le vêlage, l'endommagement de la plateforme �ottante peut
avoir un impact important sur l'amplitude du recul de la ligne d'échouage en raison de
l'a�aiblissement des zones de cisaillement (Lhermitte et al., 2020). Il est donc possible
qu'en incluant l'endommagement, le recul de la ligne d'échouage dans ces expériences de
perturbation soit plus important. Cependant, les modèles d'endommagement ne sont pas
encore su�samment bien paramétrés pour être inclus dans ces modèles large échelle, et
la mise en ÷uvre de l'endommagement avec une dépendance au temps, en particulier, est
un dé� actuel.

4.6 Conclusion

Nous montrons ici que les lignes d'échouage de l'Antarctique, y compris les glaciers
de Pine Island et Thwaites, ne présentent aucune indication que l'instabilité due au MISI
est déjà en cours avec la géométrie actuelle de la calotte glaciaire. Nous avons initialisé
Úa et Elmer/Ice pour qu'ils soient dans un état stable proche de la géométrie actuelle de
la calotte, puis nous avons e�ectué une analyse de stabilité numérique dans laquelle nous
avons appliqué une perturbation de faible amplitude de la fonte induite par l'océan sous
les plateformes. Dans toutes les expériences, nous avons constaté que les lignes d'échouage
se sont légèrement éloignées de leur position initiale pendant l'application de la pertur-
bation, puis sont revenues à leur position initiale après la suppression de la perturbation.
Nous avons répété ces expériences en utilisant un état de la calotte glaciaire dans PISM
qui inclue la tendance actuelle de la perte de masse et nous avons constaté que cela
n'a�ectait pas la réversibilité des lignes d'échouage dans les expériences de perturbation.
L'ensemble de ces résultats indique que les lignes d'échouage de l'Antarctique ne sont pas
actuellement engagées dans un retrait irréversible causé par la dynamique interne (MISI).
Au contraire, il est probable que le recul observé aujourd'hui soit purement dû au forçage
externe.
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Bien que les expériences présentées dans ce Chapitre ne suggèrent pas qu'un point
de basculement interne ait déjà été franchi en Antarctique, il est crucial de rappeler
que ces expériences ne reproduisent pas le déséquilibre de masse actuel de la calotte
glaciaire. Étant donné qu'il semble très improbable que le changement climatique actuel
puisse être inversé, le retrait futur des lignes d'échouage sous l'e�et du changement des
conditions atmosphériques et océaniques pourrait forcer ces lignes à atteindre des régions
de la topographie du socle où la calotte glaciaire franchira un point de basculement. Le
retrait de ces lignes serait alors dirigé par le MISI. Des travaux futurs sont nécessaires dans
les di�érents bassin de l'Antarctique pour quanti�er l'amplitude et la durée du forçage
nécessaire pour que les lignes d'échouage actuelles évoluent vers un retrait irréversible qui
ferait reculer les lignes d'échouage sur des centaines de kilomètres, engageant ainsi une
élévation de plusieurs mètres du niveau de la mer.
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Études de sensibilité
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L'étude précédente sur la stabilité de la ligne d'échouage a été conduite pour un unique
jeu de paramètres et de données. Le choix de ces paramètres et du jeu de données est
parfois arbitraire (e.g., valeur du frottement sous les plateformes �ottantes, état inversé
choisi pour les expériences). Nous avons estimé important de dé�nir l'impact que pour-
raient avoir ces choix sur les résultats des expériences que nous avons réalisées dans le
Chapitre 4.
Pour cela, nous présentons ici trois études de sensibilité qui ont pour objectif de montrer
la robustesse de ces résultats et des conclusions précédentes. Ces études nous donnerons
également un ordre d'idée de l'incertitude de nos résultats. La première portera sur la
sensibilité de la modélisation de l'écoulement de la glace à la topographie basale, suite
à la mise à disposition de données récentes. La seconde se porte sur le choix des états
inversés et de leur impact sur ces résultats. Pour �nir, nous regardons l'impact de la loi
de frottement ou de ses paramètres. Les deux dernières études seront réalisées sur la base
des expériences de perturbations réalisées au Chapitre précédent.
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5.1 Sensibilité de l'écoulement de la glace à la topogra-
phie basale

5.1.1 État de l'art

A�n de modéliser l'écoulement de la glace, il est important de connaître la topogra-
phie du socle de l'Antarctique. L'impact de la rugosité, l'amplitude et la fréquence des
micro reliefs, du socle sur la modélisation ont pu etre étudies par Durand et al. (2011) et
Gillet-Chaulet (2020). Il fut montré qu'une meilleure description de la rugosité au voisi-
nage de la ligne d'échouage permet d'améliorer la modélisation de sa dynamique lorsque
l'on cherche à observer de faibles déplacements de celle-ci. D'après Durand et al. (2011),
une résolution de 5 km est su�sante au centre de la calotte tandis que sur les glaciers
émissaires, une résolution de l'ordre du kilomètre est par contre nécessaire pour suivre
les déplacements de la ligne d'échouage (Pattyn et al., 2013). Il semble donc évident de
choisir les données avec la résolution et l'incertitude la plus faible pour cette étude. La
résolution des données
Bingham and Siegert (2007) ont étudié les relations entre l'écoulement de la glace et la
rugosité du socle, ils déterminent que la glace s'écoule plus rapidement quand le socle
est plus lisse et sur des pentes pro-grade. La sensibilité des instabilités de la calotte An-
tarctique à la topographie basale est abordée par Gasson et al. (2015), qui concluent que
les modèles sont sensibles à l'incertitude sur l'altitude du socle. Pour tester la sensibilité
des modèles à la topographie basale, Sun et al. (2014) ajoutent du bruit au socle de trois
zones de l'Antarctique. Cela permet d'étudier son impact sur la stabilité de la calotte
polaire dans un modèle. Ils déterminent que le bruit ajouté au socle joue un rôle impor-
tant lorsque celui-ci est à basse fréquence ce qui pourrait être lié à l'hypothèse de faible
rapport d'aspect que nous choisissons de faire dans un modèle en SSA. Les variations
à haute fréquence (rugosité) du socle sont donc possiblement moins importantes que la
topographie pour modéliser l'écoulement de la glace.
L'étude que nous menons a pour objectif de modéliser l'écoulement de la glace et de
caractériser les déplacements de la ligne d'échouage. Nous allons donc utiliser une topo-
graphie du socle récente et complète à disposition a�n d'avoir la meilleure description de
la topographie au niveau des lignes d'échouage.

Depuis 2013, les modèles numériques de calotte utilisent le jeu de données topogra-
phiques BedMap2 (Fretwell et al., 2013) dé�ni sur une grille régulière de 1000 m de
résolution horizontale. En 2019, un nouveau jeu de données topographiques de l'Antarc-
tique a été distribué : BedMachine (Morlighem et al., 2020). Ce jeu de données a pour
spéci�cité d'être dé�ni sur une grille régulière de 500 m de résolution ainsi que d'être
réalisé à partir de données de terrain plus récentes. Nous avons donc décidé de tester la
sensibilité du modèle aux topographies et d'essayer de quanti�er les évolutions que per-
met BedMachine par rapport à BedMap2. BedMap2 était utilisé dans les dernières études
d'inter-comparaisons de modèles (Seroussi et al., 2019). Nos objectifs sont de dé�nir l'ap-
port de ces nouvelles données à la modélisation de l'écoulement de la glace.

La Figure 5.1 présente les di�érences en altitude entre les deux jeux de données du
socle rocheux BedMap2 et BedMachine. Nous atteignons par endroit des di�érences de
plus de 1 km. Ces variations importantes sont souvent situées dans les zones où il n'y a pas
d'observation de l'épaisseur de glace, telles que les zones montagneuses ou loin des bases
scienti�ques permettant aux avions de décoller. Pour combler ces absences de données,
une méthode basée sur la di�usion le long des lignes de vol est utilisée par Morlighem
et al. (2020) à la place de la méthode de krikeage classiquement utilisé dans plusieurs

76



topographies basales de calottes (Bamber et al., 2001, 2013; Fretwell et al., 2013; Morli-
ghem et al., 2017). La méthode par di�usion le long des lignes de vol permet de mieux
conserver les creux et obtenir une forme du socle plus réaliste (Morlighem et al., 2020).

Figure 5.1 � Carte des di�érences d'altitude des topographies du socle entre BedMap2
et BedMachine. Les lignes de courant utilisées pour le calcul des FFTs sont représentées
en noir.

5.1.2 Étude de la rugosité des socles

A�n de comparer les rugosités des deux socles, l'altitude des socles de BedMachine
(Morlighem et al., 2020) et BedMap2 (Fretwell et al., 2013) sont interpolés le long de
lignes de courant calculées à partir des vitesses observées. Suivant Bingham and Siegert
(2009) pour étudier la rugosité du socle nous e�ectuons des transformées de Fourier (FFT)
le long des lignes de courant à partir de l'altitude du socle en ayant supprimé la tendance
principale de l'élévation du socle pour ne garder que la rugosité (Figure 5.2). La tendance
que nous soustrayons à l'altitude du socle est un polynôme d'ordre 3 qui contient les larges
variations d'altitude. Cela permet de ne garder dans les données d'altitude que la rugosité
à courte longueur d'onde qui nous intéresse dans cette étude.

La FFT permet de représenter un signal dans le domaine des fréquences. Une FFT
appliquée à une coupe du socle va représenter la densité d'une rugosité au sein de la to-
pographie du socle. Lorsque l'amplitude relative à une fréquence donnée est élevée, cela
signi�e que cette fréquence contribue de manière importante au signal. Nous observons
que les deux jeux de données présentent des courbes similaires. Une régression linéaire
de l'amplitude en fonction de la fréquence dans un domaine log/log a été réalisée sur les
FFTs permettant de calculer une pente. La pente log/log de la FFT permet de repré-
senter les fréquences prédominantes, si les faibles fréquences prédominent alors la pente
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Figure 5.2 � Ligne de courant dans la partie posée du bassin versant de la plateforme
de glace Amery présentant l'étude réalisé sur les 16 lignes de courants. (a) Localisation
spatiale de la ligne de courant. La ligne d'échouage est représentée en blanc et la ligne de
courant en rouge. (b) Pro�l d'altitude avec les incertitudes. La tendance de l'altitude a
été éliminée. (c) Transformée de Fourrier de la topographie du socle.
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sera plus faible (proche de 0) à l'inverse si les hautes fréquences sont plus représentées,
la pente aura une valeur plus fortement négative. Si ces résultats montrent une pente
faible, nous pouvons déterminer que les rugosités de faible longueur d'onde sont bien re-
présentées. Sur la Figure 5.2, qui est un cas choisi pour la di�érence marquée entre les
topographies basales, les pentes calculées sont très similaires (−1.17 pour BedMap2 et
−1.14 pour BedMachine) et indiquent donc des rugosités similaires entre ces deux jeux
de données. Cependant, les résolutions spatiales de ces di�érentes données ne sont pas
identiques, impliquant que l'amélioration de résolution de la grille n'a pas eu d'e�et sur
la rugosité du socle pour cette ligne de courant.

Médiane

Figure 5.3 � Distribution des pentes des FFTs sur les parties posées des 16 lignes de
courants pour Bedmachine et BedMap. Le diagramme en boîte à moustache représente
la médiane (trait orange), les quantiles 0.25 et 0.75 (limites de la boîte) ainsi que la
dispersion des valeurs. Les moustaches des boîtes sont d'une longueur maximale de 1.5 x
l'écart interquartile. La moustache inférieure pour BedMachine est trop près du quantile
0.25 pour être distinguable. Ensuite les points plus éloignés (valeurs marginales) sont
représentés par des cercles. Au-dessus de ces boîtes, la moyenne et l'écart-type à celle-ci
sont représentés par des traits bleus.

Une étude statistique (Figure 5.3) sur la partie posée de 16 lignes de courant montre
que les pentes des FFTs sur BedMachine ont une distribution peu étendue indiquant une
rugosité plus homogène. Les valeurs de pente des FFTs pour BedMachine sont légèrement
supérieures à celle pour BedMaP2 et présentent moins de valeurs fortement négatives.
Nous pouvons déduire que les fréquences élevées (0.5 à 0.1 km−1) sont donc un peu mieux
représentées avec la topographie de BedMachine. De manière globale, sur 16 lignes de
courant, nous avons donc une amélioration de la rugosité et une rugosité plus homogène
dans les �euves de glace.

5.1.3 Impact du socle sur l'écoulement de la glace

Nous réalisons une étude sur l'impact de l'incertitude du socle sur le modèle. Nous
avons construit un état actuel, comme présenté dans le Chapitre 3. Cependant, nous avons
utilisé la topographie de BedMap2 pour réaliser l'inversion et les forçages utilisés lors de
la relaxation sont la paramétrisation PDC (Pollard and Deconto, 2012b) pour la fonte ba-
sale et un bilan de masse issu d'une modélisation du modèle régional MAR (Agosta et al.,
2019). Nous avons ensuite réalisé deux simulations de 20 ans à partir de cet état actuel. La
première en gardant la topographie BedMap2 et une seconde avec les mêmes paramètres,
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mais la topographie basale de BedMachine. Nous cherchons ainsi à comprendre les e�ets
du changement de topographie sur les vitesses modélisées (Figure 5.4) pour un même jeu
de paramètres de frottement et de viscosité. En parallèle, nous pourrons déterminer s'il
est possible de transférer un état inversé, les paramètres de frottement et de viscosité,
avec une topographie basale vers une autre.

(a) T = 0 ans (b) T = 20 ans

Figure 5.4 � Di�érence des vitesses modélisées entre BedMap2 et BedMachine. Les
simulations sur 20 ans ont été e�ectuées en gardant les données provenant d'une inversion
faite avec BedMap2 pour observer les e�ets du changement de topographie sur les vitesses
modélisées. Les lignes d'échouage sont représentées en jaune pour BedMap2 et en noir pour
BedMachine.

Figure 5.5 � Di�érence des vitesses modélisées entre deux simulations la première uti-
lisant BedMap2 et la deuxième BedMachine au premier pas de temps (t = 0 ans). Les
états inversés de ces simulations ont été réalisées avec leur topographie respective.

Sur la Figure 5.4a, nous observons que lors du premier pas de temps la di�érence entre
les vitesses modélisées avec la topographie BedMap2 et BedMachine est potentiellement
importante (jusqu'à 500 m/a), principalement sur les plateformes où une augmentation
de la vitesse est observée quand nous utilisons BedMachine. Dans la Figure 5.5, nous
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montrons pour comparaison les di�érences de vitesses entre la simulation BedMap2 et une
autre simulation réalisée avec BedMachine dont l'inversion a également été réalisée avec
BedMachine. Cette Figure 5.5 montre des di�érences beaucoup plus faibles (< 100 m/a).
Les fronts des plateformes de la Figure 5.5 montrent de très fortes valeurs. Nous pouvons
donc déduire que les importantes augmentations de vitesse sur la Figure 5.4a montrent
que nous sommes sensibles à la topographie basale au voisinage de la ligne d'échouage
et donc les paramètres inversés sont sensibles à la topographie dans les zones proches de
la ligne d'échouage. Après 20 ans de simulation (Figure 5.4b), ces di�érences sont moins
marquées. À 20 ans, les principales di�érences sont alors visibles dans les �euves de glace
et sur les plateformes �ottantes. Une vitesse supérieure, autour de 200 m a−1 et jusqu'à
plus de 500 m a−1 localement, est visible sur certaines plateformes telles que Amery (voir
Figure 5.7b). Des diminutions importantes sont visibles en mer d'Amundsen, de l'ordre
de -200 m a−1 pour Pine Island, et jusqu'à -500 m a−1 sur Crosson/Dotson (voir Figure
5.7a. Le modèle a adapté la topographie de surface à la nouvelle topographie basale. Le
changement d'une topographie à l'autre a donc un impact sur les vitesses modélisées, mais
celui-ci s'atténue après un temps de relaxation.
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Figure 5.6 � Évolution des �ux intégrés le long de la ligne d'échouage de simulations
pronostiques utilisant les topographies BedMap2 et BadMachine sur un état inversé avec
BedMap2 durant 20 ans

L'impact dû aux di�érences de topographie s'observe également sur le �ux de glace
intégré le long des lignes d'échouage, la Figure 5.6 montre que dans le cas de l'utilisation
de BedMachine sur un état initialisé avec BedMap2, le �ux passe 2750 Gt a−1 à 1750
Gt a−1 sur les 5 premières années de simulation. La simulation utilisant la topographie
BedMap2 avec le même état inversé présente un �ux légèrement inférieur à 1500 Gt a−1

durant les 5 premières années. Cet écart diminue durant les 20 ans de simulation et tend
à se stabiliser en s'équilibrant avec les bilans de masse de surface et basale. À la �n des
20 ans de simulation, l'écart restant est de moins de 100 Gt a−1.
La ligne de courant sur la plateforme Amery (voir Figure 5.8c) présente une plus faible
di�érence sur la zone proche du front (0 à 300 km) de la plateforme, mais la topographie
proche de la ligne d'échouage (à partir de 300 km du front) présente des écarts importants
de 600 m. Le recul des lignes d'échouage sur les nouvelles données est très marqué sur
les plateformes de Dotson et Crosson (voir Figure 5.7a). Toujours sur Dotson et Crosson
(voir Figure 5.8a et 5.8b), des di�érences respectives de 1000 m et 400 m de profondeur
entre les topographies basales sont visibles.
Ces di�érences locales dans les vitesses modélisées proviennent de di�érences géomé-
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(a) Amundsen (b) Amery

Figure 5.7 � Agrandissement de la Figure 5.4b pour (a) la baie d'Amundsen et (b) la
plateforme d'Amery à t = 20 ans. Les lignes d'échouage sont représentées en jaune pour
BedMap2 et en noir pour BedMachine.

triques. De manière globale, les lignes d'échouage de BedMap2 sont plus avancées que
sur BedMachine. Sur les coupes (Figure 5.8), nous observons que le socle de BedMachine
présente de grandes di�érences avec celui de BedMap2 sous les plateformes �ottantes.
BedMachine présente un socle plus profond sous les plateformes mentionnées, cela impac-
tant alors l'ensemble de la dynamique du glacier émissaire.

(a) Dotson (b) Crosson

(c) Amery

Figure 5.8 � Coupes de trois plateformes �ottantes selon des lignes de courant à 20
ans représentant la surface du socle (trait plein), la surface supérieure (trait pointillé)
et la surface basale de la glace (trait point-tiret). En rouge, la topographie obtenue avec
BedMachine et en bleu celle obtenue avec BedMap2.
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5.1.4 Discussion et Conclusion

Les topographies BedMap2 et BedMachine sont di�érentes, principalement au voisi-
nage des lignes d'échouages. Cela impacte donc la position de la ligne d'échouage. Bed-
Machine dispose d'une grille mieux résolue, 500 m au lieu de 1000 m, mais l'impact d'une
telle résolution semble n'impacter que légèrement la rugosité de la topographie basale.

Le transfert d'un état inversé avec BedMap2 vers la topographie de BedMachine est
complexe. Les di�érences dans les topographies sous les plateformes et sur la position de
la ligne d'échouage ont un impact important sur l'état inversé. Si, nous souhaitons réaliser
ce transfert d'état inversé, il faut réaliser un ra�nement du précédent état inversé avec la
nouvelle topographie. Cela pourrait être réalisé de manière similaire à ce que nous avons
fait pour les vitesses dans la Section 3.4.4, en réalisant qu'un nombre limité d'itération
d'inversion pour réduire le coût numérique par rapport à une inversion complète.

5.2 In�uence de la régularisation de l'inversion

Lors de l'étape d'inversion (Section 3.4), nous avons sélectionné cinq états inversés
ayant des champs de frottement et de viscosité légèrement di�érents mais obtenant les
meilleurs résultats pour le compromis recherché (voir Section 3.4.4). Nous avons réalisé
cinq états actuels à partir de ceux-ci. Dans le Chapitre 4, nous avons seulement utilisé
l'état initial R15 pour l'ensemble des expériences de perturbations réalisées. Chaque état
initial comportant des champs de frottement et de viscosité di�érents, leur comportement
à ces expériences de perturbation pourrait être di�érent. La sensibilité de l'inversion par
rapport aux incertitudes sur les données (vitesses observées, géométrie, température de la
glace) a été testée par Habermann et al. (2017). Cette étude montre que le modèle inverse
est sensible aux erreurs sur les observations. La conclusion de cette étude est que pour
améliorer les modèles inverses, une possibilité est de les contraindre par des données plus
précises pour inverser les zones d'écoulement complexe telles que les glaciers émissaires.

A�n de con�rmer les résultats obtenus dans le Chapitre 4 et le choix d'utiliser seule-
ment l'inversion R15 dans le Chapitre 4, nous avons décidé de tester l'ensemble de ces
cinq états initiaux sur ces expériences de perturbation. Comme nous l'avons montré sur
la Figure 3.11, il y a des di�érences notables entre les cinq états inversés.

5.2.1 Méthode

Cette étude sera décomposée en deux parties. Une première étape où nous allons
comparer l'évolution des états inversés lors de la relaxation de 20 ans. Parmi ces 20
années, 5 années sont réalisées avec une loi de frottement de Weertman linéaire puis 15 ans
avec une loi de Coulomb régularisée. La seconde partie, nous réaliserons les expériences
de perturbation à partir des cinq états initiaux avec un bilan de masse corrigé, de la
même manière que dans le Chapitre 4 où nous n'avions utilisé que l'état initial R15. Nous
réalisons cette expérience pour une perturbation de +3 °C sur le modèle de boîte sans
prolongation de la période de retour à l'équilibre.

5.2.2 Résultats

Évolution des états inversés lors de la relaxation

Le changement de loi de frottement au cours de la relaxation explique la transition
nettement visible, par une in�exion à 5 ans sur les courbes de la Figure 5.9. Sur la Figure
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5.9 où sont représentés le volume total de glace, le volume au-dessus de la �ottaison ainsi
que le déplacement moyen de la ligne d'échouage. Ces variables sont représentatives de
la géométrie de la calotte et des déplacements des lignes d'échouage. Le volume total est
croissant indiquant une augmentation de la masse de la calotte de 19.77±3.28 mmSLE
sur 20 ans. Pour la masse au-dessus de la �ottaison, la constatation est similaire et d'un
ordre de grandeur similaire, 18.50±3.88 mmSLE. Les résultats montrent à une augmen-
tation de la surface posée et donc une avancée globale de la ligne d'échouage de 508±29 m.
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Figure 5.9 � Sensibilité au choix de l'état initial : variations de (a) la masse, (b) la
masse au-dessus de la �ottaison et (c) le déplacement moyen de la GL durant la période
de relaxation.
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Résultats des expériences de perturbation

Nous présentons ici les résultats pour une perturbation de +3 °C, les autres menant
à des conclusions identiques. Nous utilisons les mêmes indicateurs géométriques que ci-
dessus pour observer l'évolution du modèle. La perturbation de la fonte basale induit une
perte de masse de la calotte et un recul de la ligne d'échouage comme nous avons pu
l'observer dans le Chapitre 4.
À la �n de la perturbation (t = 20 ans) pour cet ensemble d'état initiaux, nous observons
sur la Figure 5.10a une perte de masse de 699±4 mmSLE. La calotte regagne de la masse
lorsque la perturbation est retirée et la perte de masse n'est plus que de 618±3 mmSLE.
Dans le cas de la masse au-dessus de la �ottaison, Figure 5.10b, nous obtenons des valeurs
de perte de masse au-dessus de la �ottaison de 43±2 mmSLE à 20 ans et 204±5 mmSLE
à 100 ans. La ligne d'échouage a reculé de 901±33 m en 20 ans et de 1696±33 m en 100
ans (Figure 5.10c).

Si nous regardons le �ux à la ligne d'échouage durant la perturbation (Figure 5.10d),
celui-ci augmente de 1657±100 Gt a−1 à 20 ans et sa valeur est toujours de 212±16 Gt a−1

plus élevé qu'à l'état initial à 100 ans. Le taux de retour du �ux est le ratio entre les
variations de �ux à la �n de la simulation et à son maximum. Cet indicateur est de
87±2% pour l'ensemble de 5 simulations.

Pour mettre en évidence des di�érences entre les membres de cet ensemble, nous
avons représenté sur la Figure 5.11a le rapport σ/µ̄ avec σ l'écart type et µ̄ la moyenne
de l'ensemble pour les vitesses à t=20 ans. Ces cartes ont pour objectif de mettre en
évidence les zones où l'écart-type est important par rapport à la moyenne. Les zones, où
σ/µ̄ est conséquent, seraient donc plus sensibles au choix de l'état inversé. Sur la Figure
5.11a, les fortes valeurs de σ/µ̄ pour les vitesses de surface se retrouvent principalement
au voisinage de la ligne d'échouage, sur les plateformes et dans les �euves de glace qui les
nourrissent. Les bassins de Pine Island et Thwaites sont les plus impactés avec des valeurs
dépassant σ/µ̄ = 100% (Valeur maximale 170%).

Sur la Figure 5.11b, nous avons représenté l'écart-type σ pour déterminer la sensibilité
de l'état inversé sur l'épaisseur. Les fortes valeurs de σ pour l'épaisseur se retrouvent égale-
ment autour de certaines lignes d'échouages, de Thwaites (valeur maximale σmax=265 m)
et de la terre de la Reine Maud. Sur Amery et Ross, nous pouvons observer de fortes
valeurs de σ en aval des lignes d'échouage. Sur la plateforme de Ross, la valeur maximale
est σmax=240 m et sur Ronne-Filchner, elle est de σmax=134 m.

La Figure 5.12 présente trois zooms sur les régions de la baie d'Amundsen et des
plateformes de Ronne-Filchner et Ross. Nous observons que sur la plateforme de Ross
(Figure 5.12c), les fortes valeurs de σ/µ̄ pour la vitesse de surface sont dans une zone
où le maillage est plus grossier. Nous retrouvons cette caractéristique sur Ronne-Filchner
également, comme le montre la Figure 5.12b.

5.2.3 Discussion et Conclusion

Les cinq états inversés donnent un comportement très similaire lors de la construction
des états actuels. Ils suivent tous la même trajectoire, c'est-à-dire une augmentation de
la masse de glace et une avancée des lignes d'échouage. À 20 ans, l'écart-type représente
19% de la valeur moyenne de l'ensemble pour la masse au-dessus de la �ottaison. À la �n
de la relaxation, les cinq états actuels sont di�érents en termes de masse et de position de
ligne d'échouage tel que nous pouvons le voir sur la Figure 5.9 mais leurs comportements
au cours de la relaxation sont similaires.
Ces expériences de perturbation avec les cinq états initiaux montrent un comportement
extrêmement similaire sur la géométrie comme sur le �ux. Si on ne regarde que les va-
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Figure 5.10 � Sensibilité au choix de l'état initial : variations de (a) la masse, (b) la
masse au-dessus de la �ottaison et (c) le déplacement moyen de la GL durant durant une
expérience de perturbation de 3°C pour les 5 états initiaux. Les simulations de contrôle
sans perturbation sont représentées en lignes pointillées.
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(a) (b)

Figure 5.11 � Écart entre les états inversés à la �n (t=100 ans) de l'expérience avec
+3 °C. (a) Ratio σ/µ̄ pour les vitesses de surface. La ligne d'échouage de l'état est repré-
sentée en vert. (b) Écart-type σ pour l'épaisseur. La position d'une ligne d'échouage est
représentée en vert.

(a) Amundsen (b) Ronne-Filchner

(c) Ross

Figure 5.12 � Agrandissement sur les bassins de Amundsen, Ronne-Filchner et Ross
du champ de σ/µ̄ pour les vitesses de surface dans le cas de la comparaison des cinq
états inversés. Le maillage est représenté en �ne lignes bleues. Les lignes d'échouage sont
représentées pour les cinq états initiaux R15 (Rouge), R16 (vert), R19 (Jaune), R20 (Rose)
et R33 (Bleu).
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leurs intégrées sur l'ensemble de l'Antarctique, nous pouvons dire que ces expériences ne
sont pas sensibles dans son comportement à l'état inversé ayant construit l'état initial.
Cependant quand nous nous attardons plus sur les cartes de la Figure 5.11, les résultats
montrent des disparités spatiales fortes des indicateurs. Le choix de l'état inversé et donc
des champs de frottement et de viscosité est important pour les bassins tels que Thwaites
et Pine Island. Ces di�érences de vitesse sur les plateformes entraînent des di�érences sur
l'épaisseur de celle-ci.
Les fortes disparités de vitesse pour les plateformes froides de Ross et Ronne-Filchner
semblent provenir d'un maillage trop grossier autour de la ligne d'échouage. Durant les
perturbations, la ligne d'échouage a reculé de manière à sortir de la zone ra�née selon
les observations. Cela risque d'engendrer de plus grandes di�érences dans les zones moins
ra�nées du maillage.
Il apparaît que la dynamique du modèle n'est pas fondamentalement impactée par le choix
d'un état inversé parmi les 5 que nous avons sélectionnés précédemment (voir Section
3.4.4). Ces di�érents états utilisés ne changent pas les résultats généraux de l'expérience
de perturbation même si nous avons pu voir des di�érences importantes dans la modéli-
sation de l'écoulement de la glace et dans la contribution au niveau des mers. Cependant,
le choix d'un état inversé aurait des impacts bien plus importants si l'objectif de ces si-
mulations était la prédiction de l'augmentation du niveau des mers.

5.3 In�uence de la loi de frottement

Dans la Section 2.3.3, di�érentes lois de frottement ont été présentées. La loi de frot-
tement impacte la réponse non-linéaire des vitesses modélisées aux perturbations et donc
la dynamique de la ligne d'échouage. Brondex et al. (2017) montrent l'impact de la loi
de frottement pour trouver une position stable de la ligne d'échouage en testant quatre
lois de frottement di�érentes : Weertman non linéaire (Weertman, 1974), Budd (Budd
et al., 1984), Tsai (Tsai et al., 2015) et Schoof (Schoof, 2007a). Dans cet article, les lignes
d'échouage modélisées sont distantes de plusieurs centaines de kilomètres après 20 ka de
simulation. Brondex et al. (2017) montrent également des variations importantes de la
contribution au niveau des mers sur des simulations de 100 ans avec des pertes de masse
supplémentaire de 5% avec une loi de Schoof et jusqu'à 30% avec la loi de Budd par
rapport à une loi de Weertman non-linéaire. Dans le cas présenté ici, nous souhaitons
comprendre si le choix de la loi de frottement ou bien de paramètres de la loi peut chan-
ger fondamentalement le résultat des expériences de perturbation.

5.3.1 Approche méthodologique de l'expérience de sensibilité

Dans cette étude de sensibilité, nous reprenons le schéma des expériences de perturba-
tions du Chapitre 4 qui sont réalisées en partant de l'état inversé R15. Dans un premier
temps, nous essayons di�érentes extrapolations du frottement sous les zones �ottantes
pour la loi de Coulomb régularisée (Équation 2.26, Joughin et al. (2019)). Nous propo-
sons d'essayer trois valeurs di�érentes Cprior=[0,10,100] kPa. Cprior est utilisé dans les
zones où le frottement n'a pas pu être inversé comme cela est présenté dans la Section
3.5.1. Durant les expériences du Chapitre 4, nous avons utilisé Cprior= 10 kPa. Nous
comparons, ensuite, la loi de Weertman linéaire avec la loi de Coulomb régularisée.
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Figure 5.13 � Sensibilité à la loi de frottement : Variations des indicateurs géométriques
et du �ux à la ligne d'échouage de la calotte durant une expérience de perturbation de
+3°C. Les simulations de contrôle sans perturbation sont représentées en lignes pointillées.
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5.3.2 Résultats

Comme précédemment, nous allons ici nous concentrer sur l'expérience simulant un
réchau�ement de +3°C de l'océan, les autres menant à des conclusions identiques. Nous
utilisons les mêmes indicateurs que ci-dessus pour observer l'évolution du modèle.

Nous remarquons, sur la Figure 5.13a, que les trois courbes de l'évolution de la masse
pour les simulations utilisant la loi de Coulomb régularisée sont très proches les unes
des autres et parfois di�cilement distinguables. Entre ces trois simulations réalisées avec
la loi de Coulomb, les écarts sont faibles. Nous observons une perte de masse moyenne
de 702±6 mmSLE à la �n de l'expérience (t = 100 ans). La dispersion de la perte de
masse est plus importante dans le cas de la masse au-dessus de la �ottaison. Elle est de
52±3 mmSLE à la �n de la perturbation et atteint 186±14 mmSLE à la �n de l'expé-
rience. Il y a donc une augmentation de la dispersion entre ces trois simulations au cours
de la période de retour à l'équilibre. Si nous regardons le �ux à la ligne d'échouage, Figure
5.13d, durant la perturbation, celui-ci augmente de 1690±25 Gt a−1 à 20 ans et il reste
encore 234±63 Gt a−1 de plus qu'à l'état initial à la �n de l'expérience de perturbation (t
= 100 ans). La capacité de retour du �ux est de 86±4% pour ces trois simulations.

Pour ces trois simulations avec la loi de Coulomb régularisé, nous avons représenté
le ratio σ/µ̄ pour les vitesses de surface et l'écart-type pour les épaisseurs sur la Figure
5.14. Le ratio σ/µ̄ est élevé dans certaines parties proches des lignes d'échouage du bassin
de Ross (valeur maximale 140%) et de Ronne-Filchner (valeur maximale 67%) ainsi que
de manière très localisée sur Pine Island (valeur maximale 141%, voir la Figure 5.18a).
Comme observé précédemment dans le cas de la sensibilité à l'état inversé, ces zones pré-
sentent un recul important de la ligne d'échouage et le maillage n'y est plus su�samment
résolu. Le recul des lignes d'échouage et les valeurs importantes de σ/µ̄ dans ce cas précis
ne relèvent pas de cette étude de sensibilité, mais se doivent d'être notés. L'écart-type
de l'épaisseur est important sur les plateformes �ottantes ainsi que pour les bassins de
Pine Island (σmax = 111 m) et Thwaites (σmax = 107 m). Nous retrouvons les plus forts
écarts-types sur l'épaisseur dans les zones où le ratio σ/µ̄ pour les vitesses est élevé (voir
Figure 5.17).

(a)
(b)

Figure 5.14 � (a) Ratio σ/µ̄ pour les vitesses de surface et (b) écart-type σ pour l'épais-
seur à t=100 ans pour l'ensemble de simulation avec une loi de Coulomb régularisée. La
position d'une ligne d'échouage est représentée en vert.
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(a) Ronne-Filchner

(b) Ross

Figure 5.15 � Comparaison à t = 100 ans, pour les plateformes de Ronne-Filchner (a) et
Ross (b) du ratio σ/µ̄ pour la vitesse (panneau de gauche) et de l'écart-type de l'épaisseur
(panneau de droite) pour les simulations utilisant la loi de Coulomb régularisée. Les lignes
d'échouage sont représentées pour les trois con�gurations C=100 kPa (Rouge), C=0 kPa
(vert) et C=10 kPa (Orange).
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Nous comparons maintenant la simulation réalisée avec la loi de Weertman et celle réa-
lisée avec la loi de Coulomb avec Cprior=10 kPa. Les courbes de la masse totale (Figure
5.13a) divergent beaucoup moins que celle de la masse au-dessus de la �ottaison (Figure
5.13b). Les variations de masse au-dessus de la �ottaison sont dès les 20 premières années
importantes et nous notons que la simulation Weertman perd moins de masse. Nous ob-
tenons une perte de 39 mmSLE à la �n de la perturbation par rapport à t=0 ans. Cette
perte de masse se retrouve également dans le �ux à la ligne d'échouage dont l'augmen-
tation due à la perturbation est de 1300 Gta−1 plus faible pour la simulation avec la loi
de Weertman linéaire. Weertman conduit à une perte de masse plus faible de 66 mmSLE
par rapport à Coulomb. Malgré les di�érences observées, un indicateur du comportement
du modèle est la capacité de retour du �ux à la ligne d'échouage qui est de 89% dans le
cas de la loi de Coulomb et de 88% dans le cas de la loi de Weertman.
Nous comparons les champs de vitesse et d'épaisseur à t = 100 ans sur la Figure 5.16.
La simulation utilisant la loi de Coulomb présente globalement des vitesses plus élevées
sur les plateformes �ottantes et dans les �euves de glace, sauf pour les plateformes de
Brunt, Lazarev et des parties de Abbot et Getz qui montrent des vitesses plus faibles par
rapport à la simulation avec la loi de Weertman. Ces di�érences de vitesse et donc de
�ux impactent également l'épaisseur. Nous avons donc, sur la Figure 5.16b, une épaisseur
de la glace posée plus faible, avec la loi de Coulomb régularisée, juste en amont de la
ligne d'échouage et une augmentation de l'épaisseur des plateformes. Cette observation
con�rme la remarque que nous avons faite précédemment sur les courbes de la Figure
5.13. Il y a une perte de la masse au-dessus de la �ottaison. Cette perte est causée par
l'augmentation du �ux de glace à la ligne d'échouage et par le recul de la ligne d'échouage.
Cependant, les variations temporelles de la masse totale sont dues au forçage que nous
appliquons lors de la perturbation. Après la perturbation, les résultats montrent une aug-
mentation de l'épaisseur des plateformes et une contribution au niveau des mers à un taux
plus faible bien que toujours positif.

(a) (b)

Figure 5.16 � (a) Carte des di�érences de vitesse et (b) des di�érences d'épaisseur
entre la simulation avec une loi de Weertman linéaire et celle avec une loi de Coulomb
régularisée. Les lignes d'échouage sont représentées pour la simulation utilisant une loi de
Weertman linéaire (Noire) et pour celle utilisant une loi de Coulomb régularisée (Blanc).

Les Figure 5.17 et 5.18 présentent des zooms sur les régions de la mer d'Amundesen et
des plateformes de Ronne-Filchner, Ross et Amery. Nous observons que sur la plateforme
de Ross (Figure 5.18b), les valeurs élevées de σ/µ̄ pour la vitesse de surface sont situé
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dans la zone où la distance entre les lignes d'échouage est maximale. Il s'agit également de
la zone que nous avions présentée comme ayant un maillage plus grossier dans la Section
5.2.2. Nous retrouvons cette caractéristique sur Ronne-Filchner également, voir la Figure
5.17a.

(a) Ronne-Filchner

(b) Ross

Figure 5.17 � Mise en relation pour les plateformes de Ronne-Filchner et Ross du ratio
σ/µ̄ pour la vitesse (panneau de gauche) et de l'écart-type de l'épaisseur (panneau de
droite) pour les simulations utilisant la loi de Coulomb régularisée.

5.3.3 Discussion et Conclusion

Le paramètre Cprior joue un rôle lorsque les lignes d'échouage avancent par rapport au
moment où la conversion du coe�cient de frottement a été réalisée. Les di�érences sont
faibles entre ces trois di�érentes simulations parce que les lignes d'échouage ont dans ces
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(a) Amundsen

(b) Amery

Figure 5.18 � Mise en relation pour la baie d'Amundsen et la plateforme Amery du
ratio σ/µ̄ pour la vitesse (panneau de gauche) et de l'écart-type de l'épaisseur (panneau
de droite) pour les simulations utilisant la loi de Coulomb régularisée.

x
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expériences plutôt tendance à reculer (et donc ne pas voir ces di�érences de Cprior). Le
comportement de la calotte durant l'expérience de perturbation que nous avons menée
n'est pas sensible au choix du paramètre de frottement extrapolé sous les plateformes.
Néanmoins, nous avons observé des variations notables des champs de vitesse et d'épais-
seur. Il semble que l'amplitude de ces variations puissent provenir d'un manque de ra�-
nement du maillage autour de la ligne d'échouage.

Le comportement de la ligne d'échouage est di�érent entre ces deux lois de frottement.
Nous avons observé qu'une loi de Weertman linéaire diminue de manière importante le �ux
à la ligne d'échouage et de la même manière la perte de masse de la calotte. Cela entraîne
ainsi un recul moindre des lignes d'échouage (Figure 5.13c). Brondex et al. (2019) montrent
que la dynamique de la ligne d'échouage est sensible au choix de la loi de frottement,
leurs résultats montre que la loi de Weertman produit moins de recul et celui-ci est plus
lent. Åkesson et al. (2021) montrent que le recul de la ligne d'échouage est réduit en
utilisant la loi de Weertman impactant directement la contribution au niveau des mers.
Ces expériences sont sensibles aux di�érences entre ces deux lois. Cependant,dans ces deux
simulations, nous observons une augmentation du �ux qui revient à une valeur proche du
�ux initial en 80 ans. La capacité de retour après une perturbation au �ux initial à la
ligne d'échouage est identique. Le comportement de la calotte vis-à-vis d'une perturbation
reste similaire, quelle que soit la loi de frottement bien que l'impact sur le niveau des mers
soit di�érent.

5.4 Conclusion

Au travers de ces trois études de sensibilité, nous avons étudié les variations que
produisaient des choix di�érents de la topographie basale puis les di�érences de compor-
tement de la ligne d'échouage induit par les choix réalisés de l'état inversé et de la loi de
frottement dans les expériences de perturbation.
L'étude sur le socle rocheux montre qu'une résolution plus �ne du socle ne semble pas pré-
senter d'importantes modi�cations de l'écoulement. Une meilleure connaissance de celui-ci
dans les zones peu connues, sous les plateformes �ottantes par exemple, aura un impact
important sur la dynamique de la ligne d'échouage. L'utilisation des données les plus ré-
centes est donc conseillée et il faut s'attendre à observer des di�érences assez importantes
sur la dynamique de la ligne d'échouage sur certains bassins.
Une topographie précise du socle permet également de mieux contraindre l'inversion car
plus les observations seront juste mieux le coe�cient de frottement pourra être déterminer
par l'inversion. Nous avons pu voir qu'entre cinq états inversés à la �n de la relaxation
nous avons des sorties de modèles légèrement di�érentes. Cependant, cela n'a pas d'im-
pact sur son comportement aux expériences de perturbation. Nous constatons un impact
plus important sur le choix d'une loi de frottement de Coulomb régularisée par rapport à
une loi linéaire. La loi de Coulomb régularisée permet de mieux représenter les �ux de la
calotte lors d'une expérience de perturbation. Le choix du paramètre de frottement dans
les zones où il ne peut être inversé n'a que peu d'impacts ici, mais en aurait sûrement
beaucoup plus si la ligne d'échouage venait à avancer.
Nous pouvons remarquer un point commun entre les 2 études de sensibilité sur les états
inversés et la loi de Coulomb régularisé. Nous avons de fortes di�érences de vitesse et
d'épaisseur lorsque la ligne d'échouage sort d'une zone ra�née tel que sur les plateformes
de Ross et Ronne-Filchner.
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6.1 Conclusions

La calotte Antarctique représente le premier potentiel contributeur à l'augmentation
du niveau des mers. Elle est sensible au changement climatique actuel et pourrait être
rapidement déstabilisée, impliquant une perte de masse importante donc une contribution
au niveau des mers. L'instabilité des calottes marines (MISI) est le principal mécanisme
proposé par lequel les lignes d'échouage sont considérées comme instables, c'est-à-dire
qu'elles subissent un retrait auto-entretenu et irréversible. Cependant, il n'a pas été éva-
lué si les lignes d'échouage de l'Antarctique subissent déjà le MISI dans leur position
actuelle. L'étude de ces instabilités au travers du projet H2020 TiPACCs a pour objectif
de déterminer la stabilité actuelle des lignes d'échouage. Pour déterminer l'état de sta-
bilité, nous utilisons des simulations numériques qui représentent la calotte Antarctique
dans son état actuel.

Dans le Chapitre 2, nous avons posé les bases de la physique de notre modèle. Nous
avons développé les di�érentes équations permettant de résoudre l'écoulement de la glace
dans le modèle ainsi que leurs conditions aux limites. Nous avons choisi d'utiliser l'ap-
proximation de la Shallow-Shelf Approximation (SSA) pour modéliser l'écoulement de la
glace dans le cadre de la calotte Antarctique.

Une fois la physique que nous avons appliquée dé�ni, nous avons appliqué une mé-
thode d'initialisation du modèle dans le Chapitre 3. Nous avons utilisé une inversion à
partir des données de vitesse de surface pour obtenir les paramètres de friction et de
viscosité. Il s'en suit une relaxation permettant de réduire les fortes valeurs de dh/dt.
Cette initialisation a eu pour objectif de construire des états initiaux reproduisant le plus
�dèlement possible les données récentes de la calotte Antarctique. Nous avons obtenu 5
états actuels très proches des observations que nous avons utilisés dans nos expériences de
perturbations. Ces états sont géométriquement très similaires aux observations, mais les
�ux sont plus faibles de ceux observés produisant un ré-avancement des lignes d'échouage
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durant la relaxation.

Dans le Chapitre 4, nous avons appliqué un bilan de masse corrigé a�n d'obtenir un
état initial stable de la calotte nécessaire pour nos expériences de stabilité. Nous avons
réalisé ensuite des expériences en appliquant des perturbations sur un état initial a�n de
déterminer la stabilité de la calotte Antarctique. Les principales conclusions de ces expé-
riences sont que l'ensemble des lignes d'échouage semble ne pas être dans un processus
de retrait auto-entretenu et irréversible dans leurs con�gurations actuelles. Le retour à
un �ux à la ligne d'échouage similaire est rapide. Cependant, le ré-avancement des lignes
d'échouage, bien qu'enclenché sur certains bassins, est lent et dépend de l'inertie du bassin
vis-à-vis de la perturbation. Nous avons montré qu'il n'y a donc pas d'instabilité enclen-
chée du fait de la position de la ligne d'échouage. Le retrait actuel de la calotte est dû au
forçage actuel, qui ne semble pas pouvoir s'inverser vu la tendance climatique actuelle.
Par conséquent, si le déséquilibre de masse actuellement observé venait à disparaître, le
recul de la ligne d'échouage s'arrêterait probablement.

La question s'est posée de connaître la sensibilité des résultats des expériences de per-
turbation à des choix que nous réalisons. Dans le Chapitre 5, nous avons réalisé 3 études
de sensibilité, sur le choix de la topographie basale, sur celui de l'état inversé et sur les
choix réalisés sur le frottement, l'utilisation d'une loi de frottement de Weertman linéaire
ou bien de Coulomb régularisé. Nous en avons déduit qu'améliorer la résolution du socle
ne change pas sensiblement sa rugosité, mais les données plus récentes apportent de l'in-
formation sur la topographie basale sous les plateformes et dans les zones avoisinant les
lignes d'échouage. Les résultats de notre expérience de perturbation n'ont pas fondamen-
talement été impactés par le choix de l'état inversé ou bien par le frottement dé�ni. Nous
avons montré ainsi que le comportement de la calotte à nos expériences de perturbation
est peu sensible à ces deux éléments. Néanmoins, une loi de frottement de Weertman ne
représente pas la même dynamique de la ligne d'échouage et les di�érences observées en
termes de �ux sont très importantes. La loi de Weertman minimise les vitesses lors de
l'application d'une perturbation par rapport à une loi de Coulomb régularisé, donc les
�ux à la ligne d'échouage. L'étude de sensibilité sur le choix de l'état inversé conduit
à une di�érence de 50 mmSLE, ce qui est loin d'être négligeable lors de prédiction de
l'augmentation du niveau des mers.

6.2 Perspectives

6.2.1 Expérimentales

Au sein du projet TiPACCs, nos expériences de perturbations faibles, mais numéri-
quement signi�catives seront suivies d'un autre jeu d'expériences permettant de tester
la stabilité pour des perturbations plus longues et plus importantes. Une con�guration
identique sera reprise. Nous prolongerons le temps de perturbation de plusieurs dizaines
d'années, il s'en suivra une phase de retour à l'équilibre qui sera amorcée à partir de
di�érents temps. Cette expérience aura pour objectif de dé�nir si le comportement de la
calotte et de la ligne d'échouage varie en fonction de la durée de la perturbation. Si oui,
cela signi�erait que nous avons franchi un point de basculement. Et dans le cas opposé, la
perturbation engendrerait alors une réponse proportionnelle à la perturbation sans pro-
duire de recul auto-entretenu et irréversible.
Nos expériences de stabilité présentées dans le Chapître 4 dépendent d'un état initial sta-
tionnaire. Dans notre cas, nous avons forcé l'état actuel à être stationnaire en modi�ant le
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bilan de masse. Il sera également possible de rechercher un état stationnaire correspondant
au forçage que nous appliquons, donc sans correction. Pour cela, nous aurons besoin de
réaliser une initialisation avec une phase de relaxation très longue en espérant atteindre
un équilibre car la dynamique de l'écoulement va ramener la calotte vers un équilibre
entre les �ux entrant et sortant mais ces processus peuvent demander une grande échelle
de temps tel que dans une procédure de Spin-Up .

6.2.2 Numériques

Elmer/Ice est un modèle d'écoulement de la glace qui est en constante évolution. Ac-
tuellement des travaux sont en cours pour l'ajout de caractéristiques physiques (Évolution
du front de glace, Vêlage d'Iceberg, Endommagement) des glaciers au modèle.
La capacité de déplacer le front de glace avec le vêlage d'icebergs sera la prochaine évolu-
tion importante pour la dynamique des calottes. La perte de glace par vêlage représente la
moitié de la perte de glace des calottes marines (Greene et al., 2022; Rignot et al., 2013).
Actuellement, la quantité de glace sortant par le front de glace est représentée par un
�ux de glace dans nos simulations, mais nous ne représentons pas directement un vêlage
d'icebergs. Pour le moment, nous dé�nissons une limite de 1 m d'épaisseur dans le mo-
dèle. Disposer d'un front évolutif nécessitera une ré-avancée du front avant d'augmenter
l'épaisseur de la plateforme.
Comme nous l'avons vu dans certaines conclusions du Chapitre 5, il semble nécessaire
de réaliser un maillage évolutif dont le ra�nement autour de la ligne d'échouage suit les
déplacements de celle-ci. Pour le moment, il est possible de réaliser cela manuellement
en arrêtant nos simulations et réalisant un nouveau maillage avec la nouvelle position de
ligne d'échouage. Un maillage adaptatif permettra alors de ra�ner les mailles autour de
la ligne d'échouage au cours de la simulation et permettra de descendre à des résolutions
horizontales de 500 m autour de la ligne d'échouage ce qui d'après Seroussi and Morlighem
(2018) permet de mieux représenter la fonte au niveau des lignes d'échouage.
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A
Annexes : Figures supplémentaires au Chapitre 4

Les �gures ci-dessous présentent des résultats spéci�ques pour les expériences prolon-
gées à 500 ans ainsi que certaines �gures spéci�ques aux modèles Ùa et PISM.

Figure A.1 � Récupération exponentielle de la variation du �ux de glace à travers la ligne
d'échouage dans les 80 ans qui suivent la perturbation. Les résultats sont présentés par
bassin versant pour les expériences de perturbation utilisant Elmer/Ice. Dans chaque cas,
les points colorés sont les résultats du modèle pour chaque expérience de perturbation et
les lignes pointillées sont l'ajustement exponentiel. Les valeurs de R2 sont indiquées pour
chaque expérience dans la couleur correspondante.
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Figure A.2 � Récupération exponentielle de la variation du �ux de glace à travers la
ligne d'échouage dans les 80 ans qui suivent la perturbation. Les résultats sont présentés
par bassin versant pour les expériences de perturbation utilisant PISM. Dans chaque cas,
les points colorés sont les résultats du modèle pour chaque expérience de perturbation et
les lignes pointillées sont l'ajustement exponentiel. Les valeurs de R2 sont indiquées pour
chaque expérience dans la couleur correspondante.
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Figure A.3 � Récupération exponentielle de la variation du �ux de glace à travers la
ligne d'échouage dans les 80 ans qui suivent la perturbation. Les résultats sont présentés
par bassin versant pour les expériences de perturbation utilisant Úa. Dans chaque cas,
les points colorés sont les résultats du modèle pour chaque expérience de perturbation et
les lignes pointillées sont l'ajustement exponentiel. Les valeurs de R2 sont indiquées pour
chaque expérience dans la couleur correspondante.

Figure A.4 � Changement de position de la ligne d'échouage pour les bassins de drai-
nage individuels. Les résultats sont présentés pour les trois modèles pour l'expérience de
perturbation de 5 °C.
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Figure A.5 � Changement du �ux de la ligne d'échouage pour les bassins de drainage
individuels. Les résultats sont présentés pour les trois modèles pour l'expérience de per-
turbation de 5 °C.
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Figure A.6 � Changements de la position de la ligne d'échouage et de l'épaisseur de
la glace (ligne supérieure), ainsi que du taux de changement de l'épaisseur de la glace
(ligne inférieure) à la �n (500 ans) des expériences de perturbation de faible amplitude
(cinq premières colonnes) et dans l'évolution à long terme (dernière colonne) simulée avec
PISM, avec un zoom dans la région des plateformes �ottantes Dotson et Crosson.
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