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Résumé

I’augmentation de I'accumulation de neige simulée en Antarctique de ’Est pour le si¢cle a venir
est une contribution négative a la hausse du niveau moyen des mers. Les modéles climatiques
simulant cette augmentation ne possedent pas de paramétrisation du transport éolien de neige or ce
dernier joue un role primordial sur Paccumulation d’apres les observations. Les modeéles climatiques
régionaux possédant une paramétrisation du transport ¢olien permettent d’estimer I'incertitude des
modeles climatiques sur la hausse du niveau moyen des mers en ne représentant pas ce processus.
Cependant aucune donnée de transport ne permet une validation précise de ces modeles en
Antarctique. Dans ce contexte, cette thése décrit la constitution d’une base de données de transport
¢olien de neige en Antarctique ainsi qu’une validation d’un modele climatique régional incluant le
transport éolien de neige. Un instrument acoustique, le FlowCapt, a été choisi pour acquérir les
données. Une comparaison avec un appareil de mesure optique du transport, le Snow Particle Counter,
a ¢t¢ menée dans les Alpes francaises. Cette comparaison a permis de déterminer les limites des
deux générations de FlowCapt existantes pour la détection des événements de transport et la
quantification du flux de neige. Une base de données de trois années a été acquise en Terre Adélie,
Antarctique, pour permettre une comparaison avec un modele climatique régional. Elle a permis de
calculer la hauteur de rugosité et la vitesse de frottement seuil avec leurs incertitudes. Les épisodes
de transport éolien de neige et une borne inférieure de la quantité de neige déplacée en un point ont
été estimés. Deux comparaisons ont été menées avec le Modele Atmosphérique Régional, un
mode¢le climatique régional incluant de nombreuses rétroactions du transport sur I’écoulement. Les
deux simulations utilisées pour les comparaisons ont été faites sur un petit domaine a fine échelle
sur une période d’un mois. LLe modele simule bien les épisodes de transport sauf lorsque de la fonte
s’est produite juste avant un épisode ou lorsque les épisodes ont une hauteur maximale de transport
inférieure a cinquante centimetres. e modéle sous-estime les quantités de neige transportée.

Mots Clefs : Neige, transport éolien, bilan de masse de surface, Antarctique, modele climatique
régional, FlowCapt, Snow Particle Counter, Modéle Atmosphérique Régional.

Abstract

Predicted accumulation by global numerical climate models for the next century increases in
East Antarctica and negatively contributes to the mean sea level rise. None of the climate models
integrates a blowing snow parametrisation. However few smaller scale regional climate models
include a blowing snow parametrisation and thus can assess the climate models uncertainty on the
mean sea level rise by not representing this process. Yet none of the blowing snow data available in
Antarctica allows for a precise validation of a regional climate model. In this context, this PhD
described the establishment of an Antarctica blowing snow database and the validation of a
regional climate model including a blowing snow parametrisation. An acoustic blowing snow
sensor, the FlowCapt, has been chosen to collect data in Antarctica. A comparison with an optic
blowing snow sensor, the Swuow Particle Counter, has been conducted in the French Alps. The capacity
of the two existing FlowCapt generation has been determined on the blowing snow event and the
flux quantification. A three years blowing snow model-oriented database is now available in Adélie
Land, Antarctica. The threshold friction velocity and the roughness height have been calculated
with their uncertainty. Blowing snow variability has been determined as well as the minimum
transport rate at one field point. Two comparisons have been done with the Modecle
Atmosphérique Regional (MAR), a regional climate model including a blowing snow
parametrisation. Both simulations represent a small domain with a high vertical and horizontal
resolution over one month. The model is able to reproduce the blowing snow event except when
melting occurs or when the blowing snow height is encompassed within the first fifty centimetres
above the ground. The model underestimate the snow quantity transported at the field
measurement point.

Key Words: Snow, Blowing snow, surface mass balance, Antarctica, regional climate model,
FlowCapt, Snow Particle Counter, Modele Atmosphérique Régional.
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INTRODUCTION

Prés de 23 % de la population mondiale vit 2 moins de 100 km des cotes et dans les zones ou
laltitude est inférieure a 100 m (Parry et al.,, 2007). Dans ce contexte, la hausse du niveau moyen
des mers, en augmentation de 3 mm.an! depuis 1993 (Solomon et al., 2007), entraine une hausse
des risques associés aux milieux cotiers. Cette augmentation du niveau moyen des mers est le
résultat des différents processus que sont 'expansion thermique des océans, la fonte des glaciers de
montagne dans le monde et la fonte des calottes polaires. Les plus grandes incertitudes sur cette
augmentation se trouvent dans la contribution de la fonte des calottes dont les processus de
rétroactions sont non linéaires (Rignot et al., 2011). Une meilleure estimation de cette contribution
est donc nécessaire pour pouvoir évaluer avec plus de précision cette hausse et les impacts qu’elle
va entrainer.

I’Antarctique est la calotte polaire qui contient les réserves en eau sous forme de glace les plus
importantes, pres de 90 % des glaces du globe. §’il venait a fondre entié¢rement, le niveau moyen
des mers augmenterait de prées de 60 m. Il est donc important d’avoir une connaissance
approfondie des mécanismes influencant les réserves en eau de ce continent.

I’Antarctique, la derniére zerra incognita, est un continent qui semble si lointain, nimbé d’un voile
de mystere et d’aventure. Depuis le milieu du XIXeme siecle, et les premicres grandes expéditions
polaires, de nombreuses recherches dans des domaines variés y ont été et y sont toujours menées.
Ces recherches permettent d’avoir une plus idée claire de ce qui, il y a encore deux siecles, n’était
qu’un vague trait de cote sur les cartes du monde.

I’ Antarctique se situe au pole Sud géographique et s’étend sur pres de 14 millions de kilometres
carrés soit plus de vingt six fois la superficie de la France métropolitaine. Il est composé a 98% de
glace, quelques portions du socle rocheux affleurant a la c6te et dans des chaines de montagnes. De
part sa composition et son emplacement, Antarctique est tres sensible aux variations de
Patmosphére qui affectent 'ensemble du globe. En effet, une variation de température, méme
faible, va avoir un impact important sur la quantité en eau contenue dans la calotte. Cette quantité
et ses variations vont avoir une influence sur le niveau moyen des mers.

Le bilan de masse est étudié pour évaluer la contribution des calottes a la hausse du niveau
moyen des mers. Il représente la quantité en eau contenue dans la calotte qui peut avoir une
influence sur ce niveau. Ainsi seule la glace qui repose sur le socle rocheux est prise en
considération. La glace reposant sur I'eau, appelée glace posée, n’est pas prise en compte, car elle
n’a aucun effet sur le niveau des mers. La ligne qui sépare la glace posée de celle reposant sur le
socle rocheux est appelée ligne d’échouage. Le bilan de masse est décomposé en 2 parties (Figure
1):

¢ La premicre partie correspond a la surface de la calotte. Elle est en équilibre avec
Patmosphere et est définie par le bilan de masse de surface. Ce bilan peut étre positif
par rapport a une précédente valeur dans le cas d’'une accumulation ou négatif si une
¢érosion de la surface se produit ;

¢ La deuxieme partie correspond aux pertes de masse dues aux flux de glace et d’eau a
travers le plan vertical de la ligne d’échouage. Ce terme contribue de maniére négative
au bilan de masse.




accumulationl T érosion

Bilan de masse de surface

ligne flux de glace
d'échouage glace

posée

Socle rocheux

Figure 1 : schéma d’une coupe transversale de I'Antarctigne. Le bilan de masse représente le bilan de masse de surface (blen
Jfoncé) anguel la masse perdue par flusc de glace a travers la ligne d’échonage est soustraite. La glace posée n'est pas prise en
compte

Le bilan de masse de surface (BMS) d’une surface de neige ou de glace est défini comme le
résultat de ’accumulation moins I’érosion. Les termes qui le composent pour ’Antarctique sont la
somme des précipitations (P), le bilan entre Iérosion (ETNV) et Paccumulation de la neige
transportée par le vent (ATNYV), auxquels on soustrait la sublimation de surface (SS) et la perte due
au ruissellement de la fonte (RF) :

BMS = f P — (ETNV — ATNV) — SS — RF O

Les précédents paradigmes supposaient que I’Antarctique était en équilibre : 'accumulation,
correspondant a un bilan de masse de surface positif, compensait les pertes dues aux flux de glace.
De récentes études montrent que le bilan de masse de ’Antarctique serait négatif avec une perte de
Pordre de 100 a 200 Gt par an et que cette perte s’intensifierait (Rignot et al.,, 2011). Les larges
incertitudes qui portent sur le bilan de masse de surface augmentent erreur de cette perte.

Le bilan de masse de surface et son lien avec la hausse du niveau moyen des mers ont fait 'objet
d’une attention particuliere ces dernieres années (Lemke et al.,, 2007). En effet une diminution du
bilan de masse de surface de I’Antarctique par rapport a la mesure actuelle contribuerait a la hausse
du niveau moyen des mers alors qu’une augmentation de ce bilan y contribuerait de maniere
négative. [’accumulation annuelle sur ’ensemble de la calotte représente pres de 170 millimetres
d’eau équivalente, ce qui correspond a environ 6 mm sur le niveau moyen des mers (Van de Berg et
al., 2000). L’effet d’'une forte variation de I'accumulation aura un effet important sur la hausse
moyenne du niveau des mers.

I’Antarctique est généralement divisé en 2 grandes parties de part et d’autre de la chaine de
montagne transantarctique qui s’étire en travers du continent (Figure 2). Ces deux grandes parties
ont des caractéristiques différentes. L’Antarctique de I'Ouest, principalement constitué¢ de la
péninsule Antarctique qui commence au p6le Sud et s’étend vers la Terre de Feu, se trouve a Pouest
de la chaine de montagne. I’Antarctique de ’Est, a I’est de la chaine, est caractérisé par une calotte
constituée d’un haut plateau de glace culminant a plus de 3000 meétres d’altitude et qui descend
rapidement pres des cotes. Tous les modeles climatiques sauf un simulent une augmentation des
précipitations en Antarctique de Est d’ici a la fin du XXIéme si¢cle en retenant un scénario
d’émission des gaz a effet de serre modéré (Genthon et al., 2009). Elle représente une augmentation
de 'accumulation qui contribue négativement a la hausse du niveau des mers d’apres la majorité des
experts (Bamber and Aspinall, 2013). Aucun des modeéles climatiques utilisés pour réaliser ces
simulations ne posséde une paramétrisation compléte du bilan de masse de surface, en particulier la
paramétrisation du transport éolien de la neige et de sa sublimation pour les surfaces enneigées.




Figure 2 : image satellite de ' Antarctigne. La chaine de montagne transantarctique sépare le continent en deux parties de taille
inégale

Iune des caractéristiques principales de ’Antarctique, signalée dans la majorité des rapports des
premicres missions polaires, est le volume élevé de neige transportée par le vent. Ce processus est
présent sur tout le continent (Palm et al, 2011) et il met en jeu des quantités de neige tres
importantes, de plusieurs ordres de grandeur supérieurs a 'accumulation (Lotius, 1962; Mann et al.,
2000; Wendler, 1989b). Il représenterait le terme négatif du bilan de masse de surface le plus
important dans les zones de glace bleue, zones au bilan de masse de surface négatif ou la glace
affleure a la surface (Genthon et al., 2007). Le transport éolien de neige est donc déterminant pour
bien appréhender le bilan de masse de surface de ’Antarctique et son lien avec le niveau moyen des
mers.

Le fait qu’aucun des modeles climatiques utilisés pour les projections climatiques, et
notamment celles réalisées pour le 4éme  rapport d’évaluation du groupe d’experts
intergouvernemental sur ’évolution du climat, ne prenne en compte le transport ¢olien de neige et
sa sublimation introduit une incertitude sur ’estimation du bilan de masse de surface antarctique et
donc sur Iestimation de la hausse du niveau moyen des mers. La technique la plus abordable pour
estimer cette incertitude est d’utiliser un modeéle numérique incluant ce transport. Deux simulations
peuvent étre réalisées sur I'intégralité de I’Antarctique avec comme seul changement 'activation ou
non du transport éolien de neige. La différence du bilan de masse de surface final entre ces deux
simulations permet d’estimer I'incertitude liée a 'absence de prise en compte de ce phénomene.
Cela amene a se poser les questions suivantes :

Quels modéles numériques peuvent &tre utilisés pour estimer P'incertitude liée a la non-
prise en compte du transport éolien de la neige et de sa sublimation en Antarctique sur la
hausse du niveau moyen des mers ? Comment les utiliser et les valider ?




Pour répondre a ces questions, tout d’abord, la neige, son transport ¢olien et les phénomenes
physiques qui y sont liés seront présentés. Ce premier chapitre traitera également des modeéles
numériques existants qui intégrent une paramétrisation du transport et principalement ceux
capables de simuler le bilan de masse de surface de I’Antarctique. Enfin il présentera les instruments
permettant la mesure du transport éolien de neige en milieu naturel.

Les différentes campagnes de mesures réalisées par le passé en Antarctique seront présentées
dans le deuxieme chapitre. La non-adéquation des mesures disponibles avec les contraintes d’une
validation d’un modele climatique régional va conduire a lacquisition de nouvelles données.
L’instrument semblant le plus adapté sera choisi. Ses capacités seront évaluées grace a un banc de
mesures de transport ¢olien de neige installé dans les Alpes francaises.

Dans un troisiéme chapitre, 'organisation de la campagne de mesures de transport éolien de
neige sera décrite. Le choix des lieux de mesure en Antarctique sera discuté. Les différents résultats
issus des mesures des stations seront présentés. Il s’agit principalement de l'occurrence de
transport, la vitesse de frottement seuil, la hauteur de rugosité et de la quantification de la neige
transportée.

Enfin dans un quatriéme et dernier chapitre, une méthode de validation des modeles climatiques
régionaux incluant le transport ¢olien de neige sera proposée. Les données acquises seront
comparées avec des simulations du Modéle Atmosphérique Régional a petite échelle et a fine
résolution, mod¢le présenté dans le premier chapitre. La capacité du modele a bien simuler le
transport sera évaluée.




1 CHAPITRE I : PRINCIPES GENERAUX, MESURES ET
MODELISATIONS REGIONALES DU TRANSPORT DE
NEIGE PAR LE VENT

Il existe beaucoup de termes existent pour désigner le processus de neige transportée par le
vent: le terme «le chasse neige » est évoqué dans les premiers rapports de missions polaires
francaises ; le terme «neige soufflée» est souvent utilisé comme la contraction de «neige
transportée par le vent» ou encore la « reprise des particules ». Cette diversité de termes illustre
différents processus physiques : le transport de particules n’est pas le méme si une précipitation
neigeuse est ventée ou au contraire si par temps de ciel clair, un vent provoque un transport de
particules pres de la surface ou encore si ce vent provoque un «jour blanc» comme si souvent
rencontré en Antarctique. Les rapports des premicres expéditions francaises en Antarctique ont
d’ailleurs défini de nouveaux signes conventionnels pour le transport éolien de neige (Figure 3).
Cette diversité se retrouve en anglais ou les termes « drifting snow » et « blowing snow » peuvent
étre rencontrés.

SIGNES CONVENTIONNELS UTILISES DANS LA COLONNE
" PHENOMENES DIVERS”

> Neige > Mirage <) Aurore polaire
N < : < . ¢l . P
<«—» Aiguilles de glace ,? > Chasse neige élevé \D Couronne solaire
A Grains de glace *!f’ Chasse neige dans les w Couronne lunaire
basses couches
= Brouillard cielinvisible x T7> Tempéte de neige ED Halo solaire
= Brouillard ciel visible A Neige roulée @ Halo lunaire

Figure 3 : extraits dn rapport d’observations météorologiques faites a Port Martin en 1951 par les expéditions polaires
[frangaises oi les termes chasse neige élevé, chasse neige dans les basses conches, tempéte de neige et neige roulée sont définis dans la
catégorie « phénomenes divers » (Boujon, 1954)

En 2011, lors d’une réunion spécialement dédiée a la neige soufflée organisée a 'université de
Nagoya, la nomenclature linguistique a été évoquée. La diversité des termes employés a été exposée
et il a notamment semblé que les idéogrammes étaient les plus a méme de synthétiser la complexité
du transport : plusieurs idées sont regroupées dans un idéogramme. Un idéogramme représentant
les précipitations et le vent évoque une précipitation ventée sans se perdre dans des paraphrases.
Cette distinction peut également se faire pour la reprise de particules au ras du sol ou pour les
¢épisodes de transport importants. Les langues polysynthétiques comme les langues Inuits qui
regroupent en un mot plusieurs morphémes peuvent également traduire de maniere simple cette
complexité du transport. L’utilisation d’idéogrammes n’est pas d’actualité dans cette thése et aucune
nomenclature internationale n’est en vigueur. Sauf mention explicite, le terme de transport éolien de
neige, neige soufflée ou chasse neige (masculin et invariable) est utilisé pour tout transport de
particule par le vent, qu’il y ait ou non des précipitations.

Ce chapitre va étre divisé en six sections. Dans une premicre section, la neige en elle-méme va
étre présentée avec les différentes formes qu’elle peut revétir depuis sa formation jusqu’a son
évolution dans le manteau neigeux. La deuxieme section présentera le moteur du transport éolien a
savoir le vent et I'influence de la structure de I'atmosphére sur ce dernier. La troisiéme section
décrira le transport proprement dit de la neige par le vent et présentera les différentes notions clefs
utilisées par la suite. La rétroaction du transport éolien sur I'écoulement sera abordée dans une
quatriéme section, les particules en mouvement ayant une influence sur le fluide et la stabilité de
Patmosphére. Dans une cinquieéme section, les différents modeles de transport éolien de neige
existants seront décrits en mettant 'accent sur les modeles climatiques régionaux qui integrent un




module de transport ¢olien. Enfin dans une sixiéme et derniére partie, les différents capteurs
permettant de quantifier le transport éolien de neige, et donc de valider les modéles numériques,
seront présentés.

1.1 La neige sous toutes ses formes

La neige n’est pas un matériau homogene et présente de trés nombreuses variations. Ses
variations sont le fruit des différentes conditions auxquelles les cristaux sont soumis. Cette section
vise a décrire les différentes formes que peut revétir la neige lors de sa formation, lors de sa chute et
dans le manteau neigeux.

1.1.1 La formation des différents types de cristaux

Les cristaux de neige se forment a partit de la condensation de I'eau dans les nuages a
température négative. Cette eau provient de I’évaporation de la surface et condense sur des noyaux
de condensation formant des microgouttelettes de 10 micromeétres environ. Ces derniéres peuvent
rester sous forme liquide bien que la température soit inférieure a zéro, c’est le phénomene de
surfusion. II est généralement nécessaire qu’un noyau glacogene perturbe ’équilibre existant dans le
nuage pour former des cristaux de neige (Dufour, 1966). Ce noyau glacogene désigne tout grain de
matiere autre que de la glace sur lequel la vapeur d’eau peut se solidifier, noyau de condensation
solide, ou sur lequel I'eau surfondue peut se solidifier, noyau de solidification. Dés lors que des
cristaux de glace commencent a se former en température négative, la pression de surface des
cristaux de glace étant inférieure a celle des gouttes d’eau, les cristaux se forment rapidement aux
dépends des microgouttelettes surfondues, c’est « Peffet Bergeron » (Bergeron, 1935). Le cristal
grandit ainsi au sein du nuage.

La forme du cristal depuis le cristal initial dépend principalement de la température et la
sursaturation de atmosphere (Libbrecht, 2005). Selon leurs sé¢jours dans une ou plusieurs plages de
température/sursaturation, les cristaux peuvent avoir des formes combinées. Le systéme de
classification adoptée par la commission internationale de ’hydrologie des neiges et glaces recense 7
catégories principales de cristaux auxquelles s’ajoutent trois formes de précipitations solides (Figure
4). Le systeme le plus complet est celui de (Magono and Woo Lee, 1966) qui dénombre 80
catégories de cristaux suivant leur agencement dans I’espace.
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Figure 4 : classification des différents cristanx de neige de la commission internationale de I'hydrologie des neiges et des glaces

(Mason, 1957)




1.1.2 Modification des cristaux lors de leur chute

Lorsque le cristal atteint une taille telle que la gravité est plus importante que les forces de
portance au sein du nuage, il chute. Les caractéristiques de la couche de neige formée dépendent
des cristaux et des conditions météorologiques.

Avec un faible vent pour de la neige fraiche et une température inférieure a 5 °C, la masse
volumique est légere et comprise entre 50 et 150 kg.m3. Elle augmente avec la température de Iair
et la vitesse des vents (Pahaut, 1976). Lorsque la température est proche de 0 °C, les cristaux se
modifient lors de leur chute, la neige est dite humide et la masse volumique de la couche de neige
peut atteindre 150 a 200 kg.m3. Si la précipitation se produit avec du vent, les cristaux vont se
fragmenter lors de leur chute et diminuer en taille, ce qui favorise la cohésion de frittage. Les
cristaux ainsi formés sont appelés particules reconnaissables car ils rappellent le cristal initial. La
masse volumique d’une précipitation ventée varie entre 150 et 300 kg.m-3.

1.1.3 Le manteau neigeux et la métamorphose des cristaux

Le manteau neigeux est constitué de différentes couches, chacune représentant une chute de
neige qui s’est accumulée a la surface puis s’est faite recouvrir d’une nouvelle couche de neige. Les
termes de grains de neige ou de particules de neige sont généralement utilisés lorsque les cristaux se
sont déposés.

Les propriétés des couches qui forment le manteau neigeux vont évoluer au cours du temps en
fonction des conditions météorologiques. Le processus de modification de la taille et de la forme
des grains est appelé métamorphose. Dans le cas de la neige seche, le gradient vertical de
température a 'intérieur du manteau neigeux joue un role prépondérant (Figure 5) :

* le gradient est inférieur 2 5 °C/m, la métamorphose est quasi-isotherme et les aspérités
des grains vont avoir tendance a disparaitre par transfert de glace sublimée des parties
convexes vers celles concaves. Les particules reconnaissables vont se transformer en
grains fins caractérisés par une forme générale arrondie. Le transfert de vapeur favorise
Iétablissement de ponts entre les grains, on parle de frittage ;

* le gradient se trouve entre 5 et 20 °C/m, le givrage fixe eau sur les particules,
entrainant la formation de particules anguleuses. Plus le gradient sera fort, plus les
particules seront anguleuses. Les particules reconnaissables forment alors des « faces
planes » avec une cohésion faible due aux faces anguleuses. Ces dernicres peuvent se
métamorphoser a nouveau en grains fins lors de nouvelles conditions de gradient de
température ;

* le gradient est supétieur a 20 °C/m, les particules formées vont étre trés anguleuses
avec une tres faible cohésion. Les particules reconnaissables deviennent des « gobelets ».
cette transformation nécessite la présence d’eau liquide pour pouvoir évoluer a
nouveau.

La présence d’eau liquide, qu’elle soit due a une fusion ou une précipitation liquide, modifie
grandement la métamorphose. Des grains ronds se forment en fonction de la teneur en eau et une
cohésion de capillarité se créée, cohésion identique a ce qui se produit lors du transport éolien du
sable en présence d’eau. Lorsque I'eau présente dans la couche gele, une cohésion de regel se forme.
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Figure 5 : métamorphose des grains de neige dans le mantean neigenx (Brun et al., 2012)

Le manteau neigeux posseéde ainsi une cohésion, c’est a dire les forces inter-particulaires, plus ou
moins importante suivant les cristaux qui le composent. La cohésion va étre déterminante pour
connaitre la facilité de mobilisation de la neige par le vent. En résumé, les cohésions peuvent étre
de plusieurs natures :

la cohésion de feutrage représente la résistance mécanique de la structure par
Penchevétrement des différentes branches des cristaux de neige. Cette cohésion
disparait rapidement avec la métamorphose des cristaux ;

la cohésion de frittage représente la cohésion mécanique des grains entre eux suite a la
formation de ponts de glace. Ces ponts de glace se créent lors de la métamorphose des
particules reconnaissables en grains fins. Lorsque deux formes concaves sont accolées,
elles vont se retrouver liées entre-elles par transfert d’eau depuis les formes convexes.
La cohésion de frittage est inversement proportionnelle a la taille des grains. Les petites
particules issues de I'action mécanique du vent sont facilement frittées ;

la cohésion capillaire ne se forme que dans la neige proche de 0 °C. Elle nécessite la
présence d’eau sous forme liquide en fin film autour de chaque particule. Elle disparait
lorsque la teneur en eau devient trop importante ;

la cohésion de regel est la cohésion mécanique la plus importante. Lorsque la
température redescend sous les 0 °C dans une neige humide, la cristallisation de ’eau
liquide va former une crotte trés résistante qui empéche toute mobilisation par le vent.

1.2 Le vent et la structure de ’atmosphere

1.2.1 Structure générale de 'atmosphere

I’atmospheére est une mince couche de fluide par rapport au volume de la terre. Elle est divisée
en quatre zones suivant le gradient de température (Figure 6). La couche la plus basse de
Patmospheére, la troposphere, est séparée de la stratosphere par la tropopause. Cette limite est
définie par le gradient de température mesurée: dans la troposphere, la température est en
moyenne décroissante avec l'altitude contrairement a la stratosphere ou 'absorption des rayons
ultraviolets par 'ozone va réchauffer 'atmosphere.
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Figure 6 : structure verticale de I'atmosphere, (a) l'atmosphére est divisée en quatre grands domaines, (b) structure verticale de la
troposphere, (c) structure verticale de la conche limite atmosphérique, (d) structure verticale de la conche de surface, d’apres (Shao,
2008)

1.2.2 La troposphere et la couche limite atmosphérique

1.2.2.1 Définition de la couche limite atmosphérigue

Au sein méme de la troposphere se trouve la couche limite atmosphérique. Cette derniére est
définie comme la couche d’air directement supérieure a la surface qui est fortement affectée par les
échanges atmosphere-surface de quantité de mouvement, thermique et massique sur une échelle de
temps relativement courte. La valeur de I’échelle de temps varie suivant les auteurs, (Stull, 1988) la
fixe a trente minutes.

I’écoulement dans cette couche est turbulent et les échanges verticaux de quantité de
mouvement, d’énergie et de masse se font par a des échelles de turbulences inféricures ou égale 2 la
profondeur de la couche. Sa structure et sa hauteur varient dans le temps et dans ’espace. Sa
hauteur peut atteindre la tropopause dans des systemes de convections forts ou bien étre réduite a
30 m dans des situations trés stables comme au sommet de la calotte antarctique.
Mathématiquement le sommet de la couche limite est le lieu au-dessus du sol ou la dérivée verticale
de la température potentielle (équation 2) est caractérisée par une discontinuité positive vers le haut.

1.2.2.2 Structure de la couche limite atmosphérigue

Au sein méme de la couche limite atmosphérique, deux couches sont distinguées suivant la
prédominance de certains effets sur d’autres (Figure 06) :

* la premicre couche de I'atmosphére depuis le sol est la couche de surface qui est
uniquement influencée par la surface terrestre, les effets de la force de Coriolis y sont
négligeables. Sa hauteur dépend de la stabilité thermique et des éléments de rugosité a la
surface ;

¢ La couche d’Eckman représente la partie supérieure de la couche limite ou les forces de
Coriolis ne peuvent plus étre négligées. La profondeur de cette couche est grandement
supérieure a celle de surface.

La compréhension des mécanismes agissant dans la couche de surface est un aspect important
dans le transport ¢olien car I'entrainement des particules est déterminé par le transfert de quantité
de mouvement de cette couche a la surface. De plus, la majorité du transport éolien de particules de
neige et de sable se produit dans cette couche. La couche de surface est divisée en deux sous-
couches :




* la sous-couche visqueuse : lorsque les éléments rugueux sont suffisamment petits, la
viscosité coupe la turbulence sur une hauteur trés faible. Les processus de transfert sont
alors dominés par la diffusion moléculaire. La hauteur de cette sous-couche est de
Pordre de quelques millimetres ;

* la sous-couche inerticlle ou logarithmique est directement supérieure a celle
précédemment citée. Dans cette sous-couche, les effets visqueux peuvent étre négligés
et la turbulence est le processus principal des échanges.

Lorsque des éléments de rugosité individuels importants existent, une nouvelle couche peut étre
identifiée, la couche rugueuse. Elle est caractérisée par une forte turbulence thermique et

dynamique due aux éléments de rugosité. Sa hauteur peut atteindre plusicurs métres dans les zones
urbaines (Shao, 2008).

1.2.2.3 Caractérisation de ['état de la couche limite atmosphérigue

Lair étant considéré comme un gaz parfait, '’équation d’état des gaz parfaits s’applique. Une
particule d’air moins dense aura tendance a s’élever pour équilibrer sa pression, a l'inverse, une
particule d’air plus dense aura tendance a descendre. Pour se ramener a une grandeur plus aisément
mesurable, la température potentielle a été définie. Elle correspond a la température qu’aurait une
parcelle d’air de température T et de pression p, si elle était ramenée de manicre adiabatique a une
pression de référence :

o=T (pi")Rw/Cp @
Pa

Avec 0 la température potentielle en K, T la température en K, pg la pression de air au niveau
considéré en Pa, pgg la pression de référence en Pa, R, la constante du gaz pour Iair humide en
kgl K1 et €y la capacité thermique massique a pression constante de I'air en J.kg1.K-1.

g p P q q P g

Le gradient de température potentielle selon la verticale détermine la stratification de la couche
limite atmosphérique ; trois grands états de 'atmosphere sont considérés :

* 00/0z >0, dans ce cas, la température potentielle augmente avec laltitude, les
particules qui se trouvent au-dessus de la particule considérée sont plus chaudes, et
celles en dessous sont plus froides, 'atmosphere est dite stable ;

* 00/0z < 0, dans ce cas, la température potentielle diminue avec I'altitude, les particules
supérieures vont donc étre plus froides et pour s’équilibrer, la particule va donc s*élever,
Patmospheére est dite instable ;

* 00/0z =0, dans ce cas particulier, Patmosphére est dite neutre : toutes les particules
sont a la méme température virtuelle.

1.2.3 lLes vents dans la couche de surface

1.2.3.1 Relation flux-gradient

Les écoulements dans la couche limite atmosphérique sont principalement turbulents et les
variables physiques varient dans le temps et dans Iespace. Les variables (a) sont ainsi souvent
séparées entre leur composante moyenne (@) et leur composante turbulente de cette moyenne (a')
selon la décomposition de Reynolds :

a=a+a 3)

Dans la couche de surface, les flux turbulents sont contrélés principalement par les forts
gradients verticaux de la quantité moyenne correspondante (quantité de mouvement, masse, etc.).
Les mécanismes qui conduisent a des flux turbulents peuvent ainsi étre vus comme analogues a
ceux qui gouvernent la diffusion moléculaire dans les flux laminaires. La K-théorie se base sur cette
analogie pour déterminer une formulation de la relation flux-gradient en définissant des coefficients
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d’échange turbulent. Le flux turbulent de quantité de mouvement, appelé également contrainte de
cisaillement, peut ainsi ¢tre défini :

Ju
Tr = Kmpaa *)

Avec T le flux turbulent de quantité de mouvement en N.m?2, Km le coefficient d’échange
turbulent de quantité de mouvement en m2.:s-, p, la masse volumique de I'air en kg.m?3, U la vitesse
moyenne du vent en m.s! et z la hauteur par rapport a la surface en m. Le coefficient d’échange
turbulent de quantité de mouvement représente la capacité de ’écoulement a transférer de la
quantité de mouvement pour un gradient défini de vitesse moyenne de vent par la turbulence.

Cette théorie est basée sur le « concept des petits tourbillons » : il est fait 'hypothese que le
transport turbulent est le résultat d'un mélange local par des tourbillons de tailles bien inféricures a
Iéchelle caractéristique dans laquelle la quantité moyenne correspondante varie verticalement.

1.2.3.2 La vitesse de frottement

Le transfert de quantité de mouvement de 'atmosphere a la surface est le moteur de I’érosion
¢olienne. Dans la couche limite atmosphérique, la vitesse moyenne des vents augmente avec la
hauteur et donc le transfert turbulent de quantité de mouvement est dirigé vers le sol dans le sens
du vent (Figure 7). Ce transfert de quantit¢é de mouvement est réalisé a travers des échanges
turbulents et moléculaires. Sans transport, la contrainte de cisaillement effective, notée T, est
composée du flux turbulent de quantité de mouvement, noté Tg, représentant les échanges
turbulents et d’une contrainte de cisaillement visqueuse, notée Ty, représentant les échanges
visqueux. Dans la couche de surface, la contrainte de cisaillement effective est a peu pres constante
sur la hauteur (Figure 7).

A () 4\ (b)

<
0]
5
=3

B -

flux quantité
de mouvement

! .
/ sous-couche visqueuse \

\

T

Figure 7 : (a) illustration du profil de vent moyen dans la couche de surface. Un flux turbulent de quantité de monvement dirigé
vers la surface correspond a une contrainte de cisaillement effective dirigée dans le sens du vent (b) profil de la contrainte de
cisaillement effective, T, de la contrainte de cisaillement turbulente, Ty et de la contrainte de cisaillement visquense, Ty, d'aprés

(Shao, 2008)

La vitesse de frottement est définie comme :

T
U= |— ®)
Pa

Avec U, la vitesse de frottement seuil en m.s. Cette derniére n’est pas la vitesse du fluide mais
simplement une autre expression du flux de quantité de mouvement a la surface. Comme cette
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vitesse est une description pratique de la force de cisaillement exercée par le vent a la surface, elle
est une des variables les plus importantes dans les études de transport éolien.

1.2.3.3 Le profil de vent dans la conche limite atmosphérique et la hautenr de rugosité

Dans la couche de surface, au-dessus d’une surface lisse ou rugueuse, le coefficient d’échange
turbulent de quantité de mouvement, dans le cas de conditions neutres, peut étre exprimé :

Ky = ku,z ©)

Avec k la constante adimensionnelle de Von Karman. Les valeurs de cette constante les plus
rapportées dans les études de couche limite atmosphérique se situent entre 0,35 et 0,40. A partir de
I’équation (4), (5) et (6), nous pouvons déterminer :

ou u, -
—=— pour z = z, )
0z kz

Dans I’équation (7), z ne peut étre égal a zéro et une hauteur au dessus de la surface, notée zo,
est définie. En intégrant (7) de zo a z, nous obtenons :

u(z) = %ln (Zi()) ®

Avec zo la hauteur de rugosité en m. Dans les études de transport éolien, la hauteur de rugosité
est un parametre trés largement utilisé. Cette hauteur n’est, formellement, qu’une constante
d’intégration introduite lors de la définition du profil logarithmique du vent.

Ce profil logarithmique est obtenu pour des vents moyens dans la couche de surface a I’état
neutre, a 'exception de la sous-couche visqueuse ou le profil moyen de vitesse est linéaire avec la
hauteur. Les caractéristiques du fluide dans la couche rugueuse, lorsqu’elle est présente, sont
beaucoup plus complexes et le profil de vent ne suit plus une forme linéaire (Figure 8). Lorsque
Iétat de la couche de surface est différent de I’état neutre, le profil de vitesse moyenne de vent au-
dessus de la sous-couche visqueuse, ou de la couche ruguecuse si elle existe, s’écarte du profil
logarithmique.

z A (a) z A (b)

profil logarithmique profil logarithmique

-2 sous-couche

Zy |” L visqueuse
profil linéaire

surface lisse surface rugueuse

Figure 8 : profil de vitesse moyenne de vent dans la conche de surface a 'état nentre (a) an-dessus d’une surface lisse (b) an-dessus
d'une surface rugnense, d'apres (Shao, 2008)

1.2.3.4 La longuenr de Monin-Obukhov

Bien que les écoulements turbulents dans la couche limite atmosphérique soient majoritairement
turbulents, ils ne sont pas complétement aléatoires. Les observations montrent fréquemment des
caractéristiques consistantes et répétables et suggerent que des processus physiques identifiables
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dominent I’évolution de certains types d’écoulement. Les théories de la similarité fournissent un
cadre puissant pour 'analyse des données expérimentales et pour fournir des paramétrisations
simples pour représenter les processus dynamiques complexes mis en jeu.

La théorie de la similarité la plus utilisée dans la couche de surface est celle de Monin-Obukhov.
Elle se base sur la définition d’un parametre d’échelle qui a la dimension d’une longueur, la
longueur de Monin-Obukhov. Une des interprétations de cette longueur est qu’elle représente la
hauteur par rapport a la surface au-dessus de laquelle la production d’énergie cinétique turbulente
générée par la flottabilité est égale a celle générée par la contrainte de cisaillement.

De cette longueur, un parameétre de similarité est défini comme la hauteur de rugosité sur la
longueur de Monin-Obukhov (Zg/Lpp). Un paramétre de stabilité est également défini avec la
hauteur de mesure sur la longueur de Monin-Obukhov (€ = z/Ly). L’hypothése de Monin-
Obukhov est que toutes les couches de surface possédant le méme parametre de similarité doivent
se comporter de manicre identique. Il est ensuite possible de définir des parametres d’échelle (ux
pour la vitesse) qui sont utilisés pour former un groupe de variables sans dimension (#/u, pour la
vitesse). Ces variables, appelées fonctions de similarité, sont des fonctions universelles du parameétre
de stabilité et de similarité et peuvent servir pour définir la vitesse des vents dans la couche de
surface quelque soit I’état de 'atmosphere.

1.2.3.5  Les vents gravitaires

I’état de 'atmosphere et le relief peuvent étre a I'origine de mouvements d’air particuliers, les
vents gravitaires. En montagne, l'air directement au contact des parois verticales se réchauffe plus
vite que l'air au fond des vallées. Les couches d’air étant plus chaudes que celles qui leur sont
supérieures, elles vont s’élever, créant une dépression qui sera comblée par l'air de la vallée. Dans ce
cas, le terme de vent anabatique est utilisé.

Au contraire, lorsqu’une inversion de température existe en altitude, les couches d’air froid qui
arrivent au niveau de la pente, étant plus froides que celles qui leurs sont supérieures, vont dévaler
la pente. Le terme de vent catabatique est utilisé. Une présentation théorique des vents catabatiques
est faite dans (Mahrt, 1982).

Dans le cas de ’Antarctique de I’Est, ces vents prennent une dimension importante. En effet, le
continent est caractérisé par un plateau central tres froid culminant a plus de 3000 métres d’altitude
ou le bilan radiatif est négatif. Une couche stable se développe ainsi fréquemment a haute altitude.
Au bord du plateau, Iair, par gravité, va s’écouler le long de la pente en direction de la cote. Les
vents catabatiques générés peuvent atteindre des vitesses de plus de 320 km.h! (Figure 9). Ces
vents sont les plus rapides enregistrés au niveau de la mer en moyenne sur plusieurs jours et plus
(Wendler et al., 1997). Les vents catabatiques sont traversés par des tourbillons sur toute leur
hauteur. Une homogénéisation des températures se produit ainsi et la couche de vent se trouve
proche d’un état neutre de Patmosphere.
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Figure 9 : enregistrement de la vitesse des vents le 16 juin 1972 a la station Dumont D Urville on la vitesse des vents atteint
320km.li" avant la casse mécanique de 'anémométre

1.3 Le transport de neige par le vent

Le transport regroupe trois processus que sont 'entrainement des particules, leurs transports et
leurs dépots.

1.3.1 La vitesse de frottement seuil

1.3.1.1 Définition

Les particules reposant sur une surface sous linfluence d’un écoulement sont soumises a
différentes forces (Figure 10) :

* la force de gravité représente I'effet de I'attraction terrestre ;

* la force de trainée représente la décomposition horizontale de la force de frottement
due a la différence de pression de part et d’autre de la particule et aux effets visqueux ;

* la force de portance représente la décomposition verticale de la force de frottement ;

® les forces inter-particulaires représentent les différentes forces qui peuvent exister entre
les particules de sable, que ces forces soient électrostatiques, de van der Walls,
d’adhésion, de capillarité, de frittage, de regel...

Les forces motrices du transport (la force de trainée et de portance) sont relatives a la contrainte
de cisaillement proche de la surface et sont donc des fonctions de la vitesse de frottement. 1l existe
un seuil de contrainte de cisaillement effective ou la somme des moments des forces motrices du
transport autour du point de pivot de la particule sera supéricure a la somme des moments des
forces limitant I'envol de la particule (les forces de gravité et inter-particulaires). Ce seuil de
contrainte au-dela duquel la particule se déplace est appelé vitesse de frottement seuil de départ,
notée U,pg. Clest la contrainte de cisaillement nécessaire a I’établissement du transport.
Lorsqu’aucune information n’est précisée, la vitesse de frottement seuil se référe a la vitesse de
frottement seuil de départ.

La vitesse de frottement seuil est une variable trés largement utilisée dans les études de transport
¢olien. Différentes expressions de cette vitesse de frottement seuil ont été proposées suivant la

prise en compte ou non des forces inter-particulaires et de leurs expressions (Bagnold, 1941;
Iversen et al., 1976; McKenna Neuman, 2003).

Certaines études fournissent une valeur de vitesse seuil a une hauteur donnée. Ces valeurs ne
sont donc pas reliées directement a la contrainte de cisaillement. Il est nécessaire de supposer un
profil de vent moyen logarithmique et de connaitre ou de définir la hauteur de rugosité pour se
ramener a une valeur de vitesse de frottement seuil a partir de I’équation 8.
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Figure 10 : schéma des forces agissant sur une particule reposant sur la surface soumise au vent. Fp représente la force de

portance, Ft la force de trainée, Fg la force de gravité et Fi les forces inter-particnlaires ; i, 1p et rt sont les bras de levier des
moments associés anx forces. O est le centre de gravité de la particule et P est le point de pivot du déplacement de la particule

1.3.1.2 Vitesse de frottement seuil de départ et neige

Les forces inter-particulaires sont généralement beaucoup plus importantes dans le manteau
neigeux que dans le sable. La cohésion de frittage s’obtient en quelques secondes et la cohésion de
regel crée des liens qui empéchent le transport. Plusieurs formulations existent pour calculer la
vitesse de frottement seuil de départ.

(Schmidt, 1980) se base sur une étude théorique et des mesures pour déterminer plusieurs
caractéristique de la vitesse de frottement seuil de départ. Tout d’abord elles dépendront
principalement des forces de cohésion inter-particules qui existent plutét que la taille des grains.
Cela implique que les vitesses de frottement seuil seront plus importantes pour des températures
proches de 0 °C avec une forte humidité ou bien si le dépot se fait en présence de vent.

(Oura et al., 1967) relient la vitesse moyenne de vent seuil 4 la température de lair. Ils utilisent
des observations de présence ou d’absence de transport établies en Antarctique. La représentation
sur un graphique de ces observations selon la vitesse des vents a 5 m de hauteur en fonction de la
température montre une limite entre les périodes sans transport et celles avec transport. Cette limite
est décroissante entre 0 et -7 °C avant d’atriver a un seuil inférieur (Figure 11).
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Figure 11 : relation entre vitesse moyenne des vents a 5 m de hautenr et température d'apres des observations visuelles obtenues en
Antarctique (Onra et al., 1967)

Les auteurs associent cette variation en fonction de la température aux forces présentes dans le
manteau neigeux. Ces dernicres seraient plus importantes lorsque la température est proche de 0
°C. (Li and Pomeroy, 1997) se basent également sur la température de P'ait a 2 m de hauteur pour
définir une formulation de la vitesse moyenne seuil de départ a 10 m de hauteur.

Les autres techniques de mesures se basent principalement sur I’état de la neige. (Kotlyakov,
1961) considére I’état du manteau neigeux en fonction de la vitesse des vents a 10 m de hauteur.
I’état du manteau neigeux contient en effet Ihistoire de la couche de neige considérée. Pour des
mesures réalisées en Antarctique entre -12 et -15 °C, une relation linaire a été déterminée entre la
vitesse des vents et la dureté de la neige mesurée a 'aide d’un pénétrometre a ressort (Figure 12).
(Kobayashi, 1980) compare la contrainte de frottement seuil a la densité¢ de la neige sur lile
d’Hokkaido. Une diminution de la contrainte seuil de cisaillement avec une augmentation de la
densité de surface de neige de 0,05 a 0,3 g.cm? est visible au Japon et ce malgré une augmentation
de dureté de la neige. I’auteur détermine également une contrainte de cisaillement seuil moyenne
en Antarctique pour la densité moyenne a la station (0,4 g.cm?3). Pour cela, il se base sur des
observations visuelles de transport qui déterminent une vitesse seuil moyenne des observations. 11
transforme cette vitesse en contrainte de cisaillement. A partir de cette observation, l'auteur en
déduit que la contrainte de cisaillement augmente avec la densité au-dessus d’une valeur de densité
de 0,4 g.cm.

Dureté en kg.cm?
6
dyne/cm?
5 2.0r OR=1000
= L
a L
4 § r _R=15g/cm’
£ C
3 L
3 —
31.0F
v
() L
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g r [ R=14
@ L [ ] R=42
1 €
s L
O
0 1 1 1 1 1 3
°s 5 10 15 20 25 30 35 40 01 02 03 04 O05g/cm

Vitesse des vents seuil a 10 m de hauteur en m.s™ Densité de surface

Figure 12 : (a ganche) relation entre dureté de la neige et vitesse des vents seuil a 10 m de hauteur d'aprés (Kotlyakov, 1961) et
(a droite) relation entre la contrainte de cisaillement seuil et la densité de surface. Les ronds noirs représentent les mesures faites
an Japon et le rond blanc les mesures faites en Antarctigne. R indigne la dureté de la neige (Kobayashz, 1980)
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(Guyomarc’h and Mérindol, 1998) ont utilis¢é une approche empirique pour déterminer les
événements de transport en fonction de la vitesse des vents et du manteau neigeux. Les auteurs ont
défini un formalisme de description des grains de neige : les grains sont caractérisés par leur
sphéricité, leur dendricité et leur taille. La dendricité varie entre 0 et 1 et représente la part de la
forme du cristal originel encore présente dans la couche de neige. La sphéricité varie entre O et 1 et
décrit le ratio de formes rondes par rapport aux formes anguleuses. En utilisant une approche
empirique, ils ont défini un index de mobilité, not¢ Mo, a partir de la combinaison de la
morphologie des grains et de leur taille :

{ 0,75d, — 0,55, + 0,5  (neige fraiche)
0 =

9
0,583g, — 0,833s,, + 0,833 (neige ancienne) ©

Avec dp la dendricité, sp la sphéricité et g la taille des grains. Cette approche en fonction du type
de neige (fraiche ou ancienne) permet de représenter indirectement la cohésion entre les particules.
En utilisant des mesures sur les événements de transport détectés dans les Alpes francaises, la
vitesse moyenne seuil a été déterminée pour chaque type de neige. Un index d’intensité de
transport, noté SI, est déterminé a partir de la comparaison entre les valeurs d’index de mobilité et
la vitesse moyenne de vent seuil (Figure 13). L’index d’intensité de transport est positif quand la
neige est érodée :

SI = —2,868¢700854(2) 1 1 4 M, (10)

Avec u(z) la vitesse moyenne des vents en m.s-! 2 la hauteur z.
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Figure 13 : indice de mobilité suivant la vitesse des vents a 5 m de hanteur et suivant différents types de grains de neige d'apres
(Guyomare’h and Mérindol, 1998)

1.3.2 Les différents modes de transport

Lorsque la vitesse de frottement dépasse le seuil de départ évoqué précédemment, les particules
vont étre entrainées suivant différents modes (Figure 14). Ces modes dépendent de I’état de surface,
du manteau neigeux et de la vitesse des vents.
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Figure 14 : les trois modes de transport éolien de particnles : la reptation, la saltation et la diffusion

1.3.2.1 La saltation

La saltation désigne les particules éjectées verticalement avant d’adopter une trajectoire
parabolique jusqu’a retomber sur le sol entrainées par la gravité. De magnifiques trajectoires de
grains de neige en saltation en milieu naturel, avec et sans précipitations, peuvent étre obtenues par
photographie (Kobayashi, 1972). La trajectoire de ces grains est clairement visible (Figure 15).

Figure 15 : trajectoire de grains de neige en saltation sans chutes de neige (Kobayashi, 1972)

Les particules en saltation extraient donc de la quantité de mouvement du fluide pour la
transmettre au sol lors de leurs impacts avec la surface. Ce processus est appelé bombardement de
saltation. Le type de sol va avoir un effet sur la saltation. Lorsque la saltation se fait sur un sol
constitué¢ de particules non mobilisables, la particule va subir un rebond presqu’enticrement
¢lastique et rebondir. Lorsque le lit est constitué de particules mobilisables, I’énergie apportée par la
particule retournant au sol va étre transmise en partie a une ou plusieurs autres particules qui vont a
leur tour pouvoir étre éjectées, l'autre partie de énergie étant dissipée par réarrangement des
particules (Ho et al., 2011).

Cette énergie apportée au systeme pour continuer la saltation permet de définir une deuxiéme
vitesse de frottement seuil, différente de celle nécessaire a DIétablissement du transport, qui
représente la vitesse nécessaire pour maintenir la saltation, notée U,¢py,. Cette vitesse, définie par
Bagnold, peut étre inférieure de 20 % a la vitesse de frottement seuil de départ. Dans le cas de
particules de neige, Pomeroy considére que les deux vitesses de frottement sont égales (Pomeroy,
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1988). Cette hypothese a été remise en cause par de récentes mesures ou la distinction de ces
vitesses a été mise en évidence dans le grand Nord canadien (Gordon et al., 2010).

La hauteur de la couche de saltation, notée Zgqj¢, est définie comme étant la moyenne de la
hauteur maximale atteinte par les trajectoires de saltation. Cette hauteur dépend du grain de neige et
de I’état du manteau neigeux. Elle dépend également de I’équilibre des forces du grain de neige.
Plusieurs études expérimentales et numériques ont estimé que la hauteur de cette couche de
saltation devait étre proportionnelle a la vitesse de frottement au carré (Kikuchi, 1981; Owen, 1964;
Schmidt, 1986). La hauteur de saltation est de I'ordre de quelques centimetres a la dizaine de
centimetres (Kikuchi, 1981; Kobayashi, 1972; Takeuchi, 1980). (Pomeroy and Male, 1992)
définissent la hauteur de la saltation en fonction de la vitesse de frottement seuil.

1.3.2.2 La reptation

Lors d’un épisode de transport de sable par le vent, la surface semble se déplacer, c’est le
mécanisme physique de reptation. Elle désigne les particules qui semblent glisser ou rouler sur le sol
sans avoir une trajectoire de saltation alors qu’en réalité elles effectuent des micro bonds.

Ce phénomene a été peu étudié. La reptation serait responsable de pres d’un quart ou dun
cinquieme du transport de sable (Bagnold, 1941). Dans le cas de la neige, les différentes forces
présentes dans le manteau neigeux entre les grains de neige seront un frein au développement de
cette couche de reptation. La reptation est donc beaucoup moins susceptible de se produire et elle
entrainerait des flux plus faibles. La hauteur moyenne de la reptation est sensiblement égale a
I’épaisseur des plus grosses particules mises en jeu.

1.3.2.3 La diffusion

Lorsque la vitesse moyenne des vents devient suffisamment forte, les particules en saltation vont
avoir des trajectoires de plus en plus élevées jusqu’a ne plus avoir de contact avec le sol sur une
grande distance. Elles forment alors la couche de diffusion turbulente. Dans ce cas, la vitesse
verticale due aux tourbillons turbulents est au moins égale a la vitesse terminale de chute des
particules. Suivant la taille des particules et la turbulence, la durée et la distance parcourue en
diffusion par les particules varient. Contrairement au sable, les grains de neige, par sublimation,
peuvent changer de forme lors de leurs transports voire peuvent completement disparaitre.

Il existe un état intermédiaire entre saltation et diffusion appelé « saltation modifiée », ou les
particules ayant des impacts fréquents avec le sol ont des trajectoires qui sont modifiées par la
turbulence du fluide (Naaim-Bouvet and Naaim, 2002).

La hauteur atteinte par cette couche de diffusion pour la neige est sujette a variation. En
Antarctique, des observations qu’elles soient visuelles (Prud’homme et al., 1952), issues de lidar
terrestre (Mahesh et al., 2003) et obtenues par mesures satellites (Palm et al., 2011; Scarchilli et al.,
2010) montrent que cette hauteur peut atteindre plusieurs centaines de metres. Pour les autres
observations faites dans le monde, la couche de diffusion est supposée s’étendre sur quelques
dizaines metres (Kobayashi, 1972; Takeuchi, 1980). La Figure 16 montre un transport léger tel qu’il
se produit souvent en Antarctique.
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Figure 16 : transport de neige par le vent en Antarctique avec la conche de saltation et de saltation modifiée preés de la surface
(erédit : Tronvillieg)

1.3.3 Les quantités transportées

Une fois le transport initié, le vent posséde une capacité maximale de transport. Si le systéme
n’est pas limité en particules mobilisables, c’est le vent qui va étre le facteur limitant la capacité. Une
distance est nécessaire a I’établissement d’un profil a saturation, c’est a dire un profil ou, pour une
vitesse donnée, il y a un équilibre entre le nombre de particules mises en mouvement et celles
déposées. (Takeuchi, 1980) montre, d’aprés une étude faite au Japon, que I’établissement de ce
profil a saturation demande une centaine de meétres a partir du début de la couverture neigeuse,
distance sensiblement équivalente a celle nécessaire pour le sable en milieu cotier (Dong et al,
2004).

1.3.3.1 Dans la couche de saltation

Le taux de transport est tres souvent utilisé pour définir I'intensité de la saltation. Par définition
le taux de transport représente lintégration verticale du flux de saltation. Deux formulations
générales du taux de transport dans la couche de saltation existent. La formulation la plus employée
se base sur étude de (Bagnold, 1941) qui relie le taux de transport de sable transportée a la vitesse
de frottement seuil au cube. Cette relation a été confirmée et modifiée par différentes études sur le
transport ¢olien de sable (Hotta et al., 1984; Kawamura, 1951; Serensen, 1991). L’équation 1.7

présente la formule de Sorensen avec Qs le taux de transport dans la couche de saltation en kg.mL.s-
1

0, = 0,0014 p, u, (u, — uny)(us + 7,61.; + 205) ()

(Pomeroy and Gray, 1990), d’apres une étude semi-empirique en Arctique Canadien, relient le
taux de transport de neige, a la vitesse du vent et la vitesse de frottement seuil :

U,
0, = 0,68—p; £ (u? —u2,) (12)

x

Avec g I'accélération gravitationnelle en m.s2. D’aprés cette formulation, le flux de neige dans la
couche de saltation augmente linéairement avec la vitesse du vent ce qui ne va pas dans le sens des
formulations précédemment exposées. Les auteurs expliquent cette variation par la différence de
nature des particules mises en mouvement, sable et neige : d’apres les auteurs, le flux de saltation
serait une fonction de la vitesse de frottement seuil pour la neige et non de la vitesse de frottement.
(Doorschot and Lehning, 2002) comparent le modeéle numérique qu’ils ont développés, la
formulation de (Li and Pomeroy, 1997) proche de I'équation 12, celle de (Serensen, 1991), équation
11, et des mesures de flux de saltation obtenues dans une soufflerie climatique par (Nishimura and
Hunt, 2000). Le modele de (Serensen, 1991) fonctionne pour la neige et donne des résultats
approchant les mesures en soufflerie (Figure 17) contrairement au modele de Pomeroy.
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Figure 17 : comparaison entre les mesures de flux de saltation obtenus par (Nishimnra and Hunt, 2000) et ceux obtenus par
les équations de (Li and Pomeroy, 1997) et de (Sorensen, 1991) et (Doorschot and Lebning, 2002), d'aprés (Doorschot and
Lehning, 2002)

1.3.3.2 Dans la couche de diffusion

La concentration de particules dans 'atmosphére peut étre déduite numériquement. Les
équations de la théorie de transport de particules solides vérifient la conservation de la masse, de la
quantité de mouvement et de Iénergie du fluide porteur. Les équations peuvent étre simplifiées en
faisant ’hypothése que les particules dans ’écoulement se comportent comme un champ continu
dont I’évolution est décrite par équation de conservation de la masse des particules solides. Le
coefficient de diffusivité turbulente est défini comme le rapport entre la viscosité turbulente et le
nombre de Schmidt. Une autre hypothéese est posée : la vitesse des particules est égale a celle du
fluide sauf suivant la verticale ou elle est égale a la vitesse de chute des particules. En considérant
une couche limite développée avec un profil de vent logarithmique et un écoulement
bidimensionnel, une approximation de la concentration peut ¢tre faite :

_Ufpos

Mz z |\ faw (13)

77ref Zref

Avec 7, la concentration volumique de particules a laltitude z en kg.m=, Nyer la concentration
volumique de particules a I'altitude de référence zyer en kg.m=3; Up la vitesse de chute moyenne des
particules de neige en m.s! et 0gle nombre de Schmidt, nombre adimensionnel. Cette relation,
déterminée numériquement par (Loewe, 1950), a été corroborée par des résultats expérimentaux
obtenus en Antarctique (Dingle and Radok, 1961). Le flux est ensuite déduit en multipliant la
concentration par la vitesse des vents pour une hauteur donnée.

(Mellor and Fellers, 1986) ont déterminé de maniere empirique la concentration et le flux de
neige a partir de différentes campagnes de mesure réalisées en Antarctique pour des hauteurs
variant de 0,03 a2 4 m. Des multi-régressions linéaires ont été appliquées aux données pour
déterminer la concentration et le flux de particules en fonction a la fois de la vitesse des vents a 10
m de hauteur et de la hauteur considérée (Figure 18). Cependant cette formulation ne tient pas
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compte de I’état de la neige et doit étre principalement valable pour les caractéristiques de la neige

antarctique.
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Figure 18 : fluxc de neige suivant la vitesse des vents a 10 m de hantenr pour différentes hantenrs d'aprés la formulation de
(Mellor and Fellers, 1986)

1.3.3.3 Le taux de transport hors de la conche de saltation

Le taux de transport correspond a un flux de neige intégré sur une hauteur donnée. Plusieurs
formulations de taux de transport existent hors de la couche de saltation. Elles difféerent par les
instruments de mesures utilisés, la hauteur d’intégration et si les données sont extrapolées ou non.
Ces différences rendent les comparaisons de formulations difficiles.

(Dingle and Radok, 1961) calculent le taux de transport de 1 mm a 300 m de hauteur a partir de
mesures obtenues de 1 mm a 4 m de hauteur en Antarctique par des collecteurs appelés « fusée
Mellor ». Une relation plus ou moins linéaire entre le logarithme du taux de transport et la vitesse
des vents a 10 m de hauteur est mise en évidence (Figure 19). (Budd et al., 1966) ont obtenu
¢également des taux de transport de 1 mm a 4 m en Antarctique par le méme moyen et extrapolés
sur la méme hauteur. Ces valeurs sont comparées a la vitesse des vents 2 10 m de hauteur (Figure
19). (Lorius, 1962) détermine également une relation linéaire a partir les valeurs obtenues en terre
Adélie mais avec des coefficients de pente différents.
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Figure 19 : (d ganche) tanx de transport en fonction de la vitesse des vents a 10 m (Dingle and Radok, 1961) (a droite) taux
de transport en fonction de la vitesse moyenne des vents a 10m, notée n,y (Budd et al., 19606). Lunité du taux de transport
n'est pas la méme entre les denx fignres

(Kobayashi, 1978) détermine expérimentalement la valeur de taux de transport de 0 a 1 m par
des collecteurs a colonne a 'emplacement actuel de la station Mizuho en Antarctique. 1l extrapole
les flux 2 10 m de hauteur et calcule le taux de transport. Il en déduit une borne supérieure et une
borne inférieure en fonction de la vitesse des vents a 1 m de hauteur (Figure 20). (Takahasi, 1985)
au méme emplacement que (KKobayashi, 1978) a mené des mesures avec des collecteurs a colonne et
des collecteurs de type « fusée Mellor ». 1l obtient des valeurs de flux sur 30 m de hauteur. Il
détermine le taux de transport quotidien comparé aux vitesses quotidiennes des vents 2 1 m de
hauteur. Ces valeurs obtenues sont proches de la borne supérieure obtenue par (Kobayashi, 1978).
(Takeuchi, 1980) détermine le taux de transport de la hauteur de rugosité a 2 m de hauteur dans les
Alpes japonaises en distinguant la neige présente dans le manteau neigeux (fraiche ou ancienne).
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Figure 20 : (@ ganche) tanx de transport en fonction de la vitesse moyenne des vents a 1 m de hauteur, notée u,. Les bornes
supérieure et inférienre du transport sont représentées avec A : logy9 Q4 = 0.2uy — 0.12 ¢ B : log,o Qp = 0.2uy —
0.92 (Kobayashi, 1978) (a droite) taunx de transport en fonction de la vitesse des vents, les croix représentent des mesures oi les
précipitations ont été importantes pendant les mesures. Le trait plein représente la droite de régression et les deusc courbes
pointillées représentent les bornes supérienre et inférienre précédemment citées (Takabasi, 1985)
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(Mann et al., 2000) obtiennent des mesures de flux de 10 cm a 12 m de hauteur a l'aide de
capteurs optiques (Brown and Pomeroy, 1989). Le taux de transport présente une dispersion
importante en fonction de la vitesse de frottement (Figure 21). Elles sont comparées aux différentes
formulations présentées précédemment en les extrapolant sur la hauteur considérée.
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Figure 21 : taus de transport en fonction de la vitesse des vents obtenues lors de la campagne de mesnres STABLE?2 (points
noirs), d'aprés léquation puissance Q = aw,Lavec a= 1,504 et b=5,144 (triangle verticanx), exponenticlle Q =
aeP W%t — 1 gpec 4= 0,297 ot b=2.805 (triangle couché vers la ganche). Les antres points représentent les formulations
de (Budd et al., 1966; Kobayashi, 1978, Takahasi, 1985) et de (Lister, 1960 cité par Mann, 2000)

Les valeurs expérimentales sans extrapolation les plus complétes pour les mesures de flux
suivant différentes hauteurs intégratives jusqua 4 m sont celles disponibles dans I'annexe E de
(Budd et al., 1966) pour des vitesses de frottement allant de 0,3 a 1 m.s'..

1.3.3.4 La taille des particules suivant la hantenr

La couche de diffusion turbulente est composée de différentes tailles de particules suivant la
hauteur considérée (Figure 22). Ces différences de répartition sont visibles dans différentes mesures
qu’elles soient obtenues par des mesures faites en Antarctique qui picgent les flocons (Budd, 1966)
ou bien optiques (Nishimura and Nemoto, 2005). La distribution des particules est souvent
représentée par une loi gamma dont les parametres dépendent de la hauteur (Gordon et al., 2010).

Ces variations dépendent de I'intensité de sublimation, de la fragmentation mécanique et de la
compétition entre la gravité et la composante verticale de la turbulence. Le terme de sédimentation
augmente avec le rayon de la particule, les plus petites particules sont ainsi plus aisément
transportées en hauteur.

24



25 | Hauteur
200 em Nombre de particules  N=484
20 Variance  '0.047 mm?

Dévistion standard ~ s+0 217

Moyenne =047 men
- Ne587

100 cm 5'=0.057 mam*
15 } \ 540238

Nets50
5"=0.063 mm*
%0251

50 cm

25cm e
N 5'=0.118 mm*
#%0,341

Fréquence %
[=] w» - .
o
T
t. . {
3 o

Ne767
£"=0.083 mm*
540 266

N=119
%70, 186 mm*
5=0.431

" Diamétre effectif (mm)

Figure 22 : fréquences des diametres des grains de neige durant les épisodes de transport en fonction de la bantenr, la conrbe
représente une fonction de type gamma (Budd, 1966)

1.4 Rétroaction du transport éolien sur ’écoulement

De nombreuses rétroactions dues au transport ¢éolien de neige sur I’écoulement existent. Ces
relations sont complexes et la nature de la neige complique encore plus les rétroactions : la neige
peut changer de forme voir completement disparaitre par sublimation lors de son transport. Le
bilan de quantit¢ de mouvement mais également celui de chaleur et d’humidité subissent des
rétroactions directes et indirectes. Les concentrations atteintes lors du transport éolien de neige
permet de négliger généralement les interactions inter-particulaires.

1.4.1 Modification de la surface de neige pendant le transport

Les figures ¢oliennes qui se forment a la surface sont la conséquence de linteraction entre le
manteau neigeux, la topographie locale et les vents. La Table 1 décrit les principales figures
¢oliennes du manteau neigeux.

En Antarctique de I’Est et principalement en Terre Adélie, les deux figures éoliennes les plus
représentées sont les sastrugi et les dunes suivant ’érosion ou I'accumulation du site et la période
considérée (Figure 23). Les dunes et les sastrugi ont souvent deux directions différentes: la
direction des dunes représente la direction des vents synoptiques responsables de leurs formations
et la direction des sastrugi celle des vents catabatiques (Kobayashi, 1978). Lorsqu’un obstacle
s’oppose au vent, une accumulation peut également trés rapidement se former sous le vent.
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Figure 23 : photographie aérienne de ['état de surface en Terre Adélie lors du raid SAMBA 2011 (crédit : Tronvillies)

La rétroaction des états de surface sur 'écoulement dépend de la direction des vents. (Jackson
and Carroll, 1978) démontrent expérimentalement que la hauteur de rugosité augmente fortement
avec une variation de la direction moyenne des vents (Figure 24). Les sastrugi sont profilés suivant
une direction moyenne de vent et tout changement de la direction des vents va provoquer une
augmentation du coefficient de trainée des sastrugi et augmenter la hauteur de rugosité. (Andreas,
1995) a développé un modele physique permettant de déterminer I'effet des sastrugi suivant leurs
directions et celle des vents. Lorsque les vents changent de direction suffisamment longtemps, les
sastrugi vont s’adapter a cette nouvelle direction. Le temps de réponse des sastrugi dépend de leur
vitesse de déplacement. (Kobayashi, 1980) a évalué la vitesse de déplacement et d’adaptation des
sastrugi au Japon entre 0 et 1 cm.min! en fonction de la vitesse des vents (Figure 24). Le temps
d’adaptation des sastrugi serait de 12 h environ (Andreas, 1995).
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Table 1 : les différentes structures éoliennes du mantean neigenx (crédits : Kobayashi (1979) et Tromvilliez)

Structures

Photographies

Structures par rapport a la
direction des vents

accumulation

Dune

Barkhanes

ripples

vagues

5m

Formation durant les forts
épisodes de transport,
longitudinale a la direction des
vents

Longitudinale a la direction des
vents

De faible échelle  spatiale,
transversale a la direction des
vents

Transversale a la direction des
vents. Morphologie de croissant
de lune vu du dessus

érosion

2

Sastruga

pits

Nom d’origine russe (pluriel
sastrugi). Longitudinale a la
direction des vents. Relief
négatif.

Transversale a la direction des
vents. La partie la plus érodée est
aux vents. Relief négatif

obstacle

accumulation

Givre

Vent

Dépot au vent suite a une
diminution de vitesse,
longitudinale

Dépot de givre qui se fait au
vent, longitudinale

27



120
Mar. 1~2,1971
B i i ( KOMUKE LAKE)
' o 1.o__cmlmm,
100 |- - 2
4 + 0.9f
c 1 8
S 9 wn 0.8" o
c 80 = % 0.7k °
> 5 =
0 — — 5 0.6}
1 "
© E 0.5}
c 60 — — 8 8
ke "I s o04f
S -1 a °
o " % 03} o
-'6 40— 1 Q [+]
23 o 0.2 °
= -1 w
0 @ 09F ° °
20 |- 4 2 o 0—o—B8
. | S
- — -0
6 7 8 9 10 11 1213 14 15 mM/s
0 | | | | 1 L 1 1 | 1 1 1 1 1 )
-3 -2 -l [ +1 ]
Ln(Zo) (cm) Vitesse des vents

Fignre 24 : (@ ganche) influence de la direction des vents sur la hanteur de rugosité en Antarctigue (Jackson and Carroll,
1978) (a droite) influence de la vitesse des vents sur la vitesse de déplacement des sastrugi (IKobayashi, 1980)

1l faut noter également que la vitesse de frottement seuil n’est pas non plus constante avec le
temps. La densité de la neige qui se dépose lors d’un événement de transport varie au cours du
temps : le transport éolien de neige d’une couche de neige initialement déposée d’une densité de
200 kg.m=3 créé rapidement une cohésion de frittage a la surface du manteau. La densité de la
couche de neige augmente ce qui augmente la vitesse de frottement seuil. (Kotlyakov, 1961) a
mesuré la densité du manteau en fonction de la vitesse des vents a 10 m de hauteur. Il en a déduit
une formulation de dépot de neige ventée en fonction de la vitesse des vents pour des températures

entre -5 et -10 °C :
Pna = 104 /U7, — 6 (14)

Avec ppg la masse volumique de la neige déposée en kg.m3 et Uy la vitesse moyenne des vents
2 10 m de hauteur supérieures a 6 m.s.

1.4.2 Rétroaction dans la couche de saltation

1.4.2.1 Sur la hautenr de rugosité

Les premicres observations en souffleriec montrent que le profil vent change au-dessus d’une
surface fixe avec hauteur de rugosité donnée et au dessus de la méme surface avec un transport.

(Bagnold, 1941) considere Iexistence d’un point focal qui est défini comme le point convergent
de tous les profils de vitesse moyenne de vent. 1l considere qu’en-dessous de ce point, les particules
modifient fortement la vitesse moyenne et qu’au-dessus de ce point, la concentration en particule
est trop faible. Le profil de vent est alors représenté par une loi logarithmique modifiée :

u(z) = % [ln (Zio)] + U (15)

Avec z la hauteur de rugosité du point focal en m et Uy la vitesse moyenne de vent a la hauteur
du point focal en m.s-l. D’aprés Bagnold, la hauteur du point focal serait située entre 0,7 et 2 mm.

(Owen, 1964) considere la saltation comme un processus autolimitant gouverné par
Pentrainement aérodynamique des particules, le transfert de quantité de mouvement du fluide aux
particules et la modification du profil de vitesse de vent en présence de particules. Pour lui, au-
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dessus d’une couche de saltation, cette dernicre agit comme un ¢élément de rugosité. Comme les
particules en saltation transferent de la quantité de mouvement du fluide a la surface, elles agissent
comme un puits de quantité de mouvement pour le fluide. Au-dessus de la couche de saltation,
Peffet net des particules est donc similaire a celui d’éléments de rugosité stationnaires : ils
augmentent la capacité de la surface a absorber de la quantité de mouvement. La saltation amene
ainsi une augmentation de la hauteur de rugosité vers une hauteur de rugosité modifiée, notée z0”.
Le profil de vent devient :

u(z) = Eln (i) (16)

k Zon

Avec zo» la hauteur de rugosité modifiée. A partir du développement d’un modéle semi-
empirique de saltation, (Owen, 1964) a déterminé une formulation de cette hauteur de rugosité
modifiée :

u?

2g

an

Zon = Cy

Avec Zgy,, la hauteur de rugosité modifiée en m et Co un coefficient de proportionnalité sans
dimension.

La valeur du coefficient de proportionnalité a fait 'objet de nombreuses études pour déterminer
sa valeur que cela soit pour le sable ou bien la neige. Une présentation des différentes valeurs est
disponible dans (Cierco, 2007). (Butterfield, 1993) utilise des mesures en soufflerie avec une
variation de vitesse des vents au cours du temps. Il montre que la valeur du coefficient de
proportionnalité n’est pas constante dans le temps. Récemment, (Andreas, 2011) a démontré que
Iobtention de la hauteur de rugosité et de la vitesse de frottement en se basant sur le profil de
vitesse des vents ne fournissait pas des variables indépendantes. La relation entre hauteur de
rugosité et vitesse de frottement serait donc un artefact de la mesure.

La différence entre les équations 15 et 16 revient dans la deuxiéme formulation a nier I’existence
d’un point focal (Naaim-Bouvet and Naaim, 2002).

1.4.2.2 Sur la contrainte de cisaillement effective et le profil de vitesse de vent

Lorsque le transport s’établit et qu’une couche de saltation se développe, les particules vont
extraire de la quantité de mouvement au fluide. Ces particules vont retomber a la surface et lui
transmettre de la quantité de mouvement. La contrainte de cisaillement effective est donc une
composition de deux contraintes de cisaillement :

T= T4(2) + 15(2) (18)

Avec 74(2) la contrainte de cisaillement due a écoulement et T,(z) celle due aux particules,
les deux contraintes s’expriment en N.m2.

(Nishimura et al., 1998) étudient la contrainte de cisaillement effective a la surface grace a un
dispositif directement installé a une hauteur nulle dans une soufflerie. A vitesse moyenne de vent
identique, la contrainte de cisaillement effective augmente lorsque la saltation de neige est présente
par rapport a un écoulement sans saltation. Cette augmentation de contrainte est due a la contrainte
de cisaillement induite par les particules, ce qui est en accord avec le modele numérique de
(McEwan and Willetts, 1993).

La forme du profil de vitesse de vent est déterminée par le flux de quantité de mouvement.
L’effet du transfert de quantit¢é de mouvement du fluide vers les particules sur le profil de vent
moyen n’est pas encore bien compris (McEwan and Willetts, 1993). (Bagnold, 1941) mesure un
changement significatif dans le profil de vitesse moyenne des vents par rapport au profil
logarithmique sous la hauteur moyenne des trajectoires de particules juste a ’établissement du
transport. Ce changement s’accompagne d’une diminution de vitesse de frottement seuil mesurée.
(Nishimura and Hunt, 2000) détermine le profil de vitesse moyenne de vent pour une valeur de
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vitesse de frottement proche de la valeur seuil. IIs montrent que le changement du profil de vitesse
moyenne de vent avec et sans saltation n’est pas significatif. De maniere générale, les changements
du profil de vitesse moyenne de vent dans la couche de saltation, s’ils existent, restent une question
ouverte.

1.4.3 Rétroaction dans la couche de diffusion

Dans la couche de diffusion, le transport des particules de neige couplé a leurs changements par
sublimation au cours du temps va entrainer plusicurs rétroactions. Les particules de neige
transportées se concentrent pres du sol par compétition entre la force de gravité et les composantes
verticales des forces ascensionnelles.

Force de
portance
Force de Foiciida Force de
Parcelle de | Portance rappel portance
Niveaude  fluide g B e i o SR B s e S B G
référence Force de : |
i orce de
Force de gravite ra
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Figure 25 : effet de la stabilisation de l'atmosphére dans un fluide contenant des particules stratifices. La force de portance
représente les composantes verticales des forces ascensionnelles, d’aprés (Bintanja, 2000a)

(Bintanja, 20002) montre que dans une atmosphere a stratification verticale stable, toute parcelle
de fluide qui sera déplacée verticalement subira une force de rappel pour la ramener a son altitude
initiale (Figure 25). Cette force de rappel est due a un changement de la force de portance de la
particule considérée. L’énergic nécessaire au maintien en suspension des particules se fait au
détriment de la turbulence. Ce comportement d’un mélange fluide-particule a stratification verticale
stable est conceptuellement équivalent a celui d’une couche turbulente thermiquement stable dans
laquelle 1a flottabilité diminue la turbulence.

Contrairement au sable, les particules de neige peuvent se sublimer. La température de lair va
donc diminuer la ou la sublimation se produit, spécialement proche de la surface ou la
concentration en particules est plus importante. Cela se traduit par une augmentation de la
stratification thermique et par une augmentation de la densité de I’air vers le bas. Il faut également
noter que 'atmosphere arrive rapidement a saturation dans les couches ou le transport se produit,
principalement proche de la surface, ce qui limite la sublimation de la surface.

Enfin, le long d’une pente, 'augmentation de la densité du fluide vers le bas, due a la fois a la
sublimation de la neige et a la présence de particule, est responsable d’une augmentation du
gradient de pression horizontal ce qui augmente la vitesse des vents catabatiques. Cet effet sera
important en Antarctique.

(Kobayashi, 1980) mesure la longueur de mélange a 'aide d’anémomeétre sonique. Lors de la
présence de transport éolien de neige, la longueur de mélange diminue. (Bintanja, 2000a, 2000b)
utilise un modele numérique a une dimension pour évaluer I'effet des rétroactions sur ’écoulement.
Plusieurs points importants peuvent étre tirés de cette modélisation. Les simulations déterminent
une diminution de la longueur de mélange en présence de transport. I’énergie cinétique turbulente

30



diminue a tous les niveaux également. L’effet de stabilisation des particules a un effet sur énergie
cinétique turbulente et I’écoulement moyen et ce dans toute la couche de surface. Ces rétroactions
sont hautement non-linéaires et leurs non prises en compte ont un effet notable sur le transport
¢olien de neige.

1.5 Les modules de transport de neige par le vent

1.5.1 Les différents modeles numériques suivant leurs applications

1.5.1.1 Les modeles 1-D

Ces modeles représentent une colonne atmosphérique verticale. Ils permettent d’étudier le
transport en fonction des conditions atmosphériques et aux limites. Ils se basent tous sur les mémes
principes : dans des circonstances idéalisées, sur une surface de neige homogene suffisamment
large, le transport de neige par le vent peut étre considéré comme un processus a une dimension
dépendant du temps.

Ces modeles dissocient le transport en deux couches : une couche de saltation et une couche de
suspension. La couche de saltation fournit la condition a la limite inférieure de la couche de
suspension. Ils utilisent les mémes hypothéses sur les particules en suspension :

*  Les particules transportées par le vent sont supposées étre sphériques avec une densité
égale a celle de 1a glace. Cette hypothese se base sur la destruction rapide des particules
précipitantes par abrasion mécanique (Schmidt, 1972) ;

* la concentration volumique des particules est suffisamment forte pour considérer le
mélange diphasique air-neige comme un continuum et les concentrations sont
suffisamment faibles pour négliger les interactions entre les particules (Schmidt, 1972) ;

* Les particules ont la méme vitesse horizontale que la parcelle d’air qui les entoure
(Schmidt, 1982) .

Les modeles décrit dans (Bintanja, 2000a; Déry et al., 1998; Dover, 1993; Mann, 1998) utilisent
des modeles spectraux pour représenter la distribution en taille des particules suivant la hauteur.
Cette représentation de la distribution de particules est tres cotteuse en temps de calcul. (Déry and
Yau, 1999) ont développé le modele PIEKTUK-B qui utilise un moment qui repose sur le rapport
de mélange qui décrit la quantit¢é de neige en suspension. Une nouvelle version, appelée
PIEKTUK-D, utilise deux moments et permet de réduire les approximations (Déry and Yau, 2001).
Une comparaison de quatre modéles a une dimension est disponible dans I’article de (Xiao et al.,
2000). Ces modeles fournissent des renseignements sur la sublimation, la distribution des particules,
leurs effets sur la turbulence atmosphérique mais ne peuvent pas simuler directement la
redistribution éolienne des précipitations.

1.5.1.2 Les modeles a fine échelle

Trois types de modeles peuvent étre distingués sur ces échelles du metre a quelques kilometres
carrés.

Les premiers sont les modeéles conceptuels. IlIs décrivent la redistribution de neige sur un terrain
idéalisé qui ne représente pas le terrain réel. (Durand et al., 2001) ont développé un modele qui
permet lintégration du transport ¢éolien de neige dans la chaine opérationnelle de prévision des
avalanches de Météo France. (Lehning and Fierz, 2008) ont proposé le méme type d’approche. Ce
type de modele permet de prendre en compte I'effet important du transport éolien de neige sur le
risque d’avalanche.

Les modeéles distribués a trés fine échelle sont appliqués sur une échelle métrique a
décimétrique. Différentes approches existent pour représenter le transport éolien. Le modele
NEMO utilise une formulation eulérienne des lois de conservation de la mécanique des fluides
(Naaim et al., 1998). 1I distingue le transport en une couche de saltation et une couche de diffusion.
(Nemoto and Nishimura, 2004) développent une approche lagrangienne ou les trajectoires de
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chaque particule sont décrites en y incluant les effets de la turbulence. Ces mode¢les permettent de
redistribuer la neige a DPéchelle d’un batiment, d’une barriecre a neige ou bien quantifier
I’accumulation de neige dans les zones de couloir d’avalanche.

Les modeles distribués a I’échelle du paysage sont appliqués sur une échelle de plusieurs
kilometres carrés avec une échelle temporelle pouvant atteindre 'année. Plusieurs modeles existent
suivant le but recherché. (Winstral et al., 2002) utilisent un modele qui identifie les zones au vent et
sous le vent et qui redistribue la neige en fonction. (Durand et al., 2004; Pomeroy et al.,, 1997)
utilisent des modéles qui simulent la vitesse des vents a un niveau de référence en deux dimensions
et integrent des phénomenes physiques de transport du premier ordre. Certains modeles utilisent
également le champ de vent fourni par des modéles météorologiques a fine échelle qui sert a forcer
un modele de transport de neige indépendant du module atmosphérique, donc sans aucune
rétroaction possible. Ces modeéles sont principalement utilisés, tout comme les modeles
conceptuels, pour simuler I’évolution du couvert neigeux lors d’une saison hivernale en montagne
et également pour simuler la redistribution de neige au cours d’un épisode de transport.

1.5.1.3 Les modeéles atmosphériques régionanx incluant le transport éolien de neige

Ces modeles couvrent des échelles de quelques centaines de kilomeétres et ont une échelle
temporelle pluriannuelle. En 2009, seuls deux modeles permettaient de simuler le bilan de masse de
surface de ’Antarctique avec des données sur le transport de neige et sa sublimation. Le premier
mode¢le se base sur la version PIEKTUK-D (Déry and Yau, 2001) qui utilise deux moments de la
distribution couplé au modele MC2 (Déry and Yau, 2002). Ce modcle utilise les réanalyses (ERA15)
fournies par le Centre Européen pour les Prévisions a Moyen Terme. 1l calcule ensuite pour chaque
point de grille les variables atmosphériques. Une paramétrisation de la sublimation de la neige
soufflée est déterminée a partir de la vitesse des vents a 10 m de hauteur et d’'une constante
thermodynamique moyennant un facteur multiplicatif (Déry and Yau, 2002). Le transport éolien de
la neige suit une loi puissance d’aprés la vitesse des vents a 10 m hauteur (Pomeroy and Gray,
1995). Le bilan de masse est ensuite calculé. Cette technique est identique a celle des mode¢les a fine
échelle qui utilise le champ de vitesse de vent d’'un modele atmosphérique. Elle ne permet pas de
rétroaction entre le module atmosphérique et celui de transport éolien de neige.

Le deuxiéme modéle est basé sur le Modele Atmosphérique Régional (Gallée and Schayes,
1994). Ce modeéle a été couplé a un module de manteau neigeux et de transport de neige par le vent
(Gallée et al., 2001). Ce modele simule a chaque pas de temps le transport en fonction du manteau
neigeux et des conditions atmosphériques et il integre les rétroactions du transport éolien de neige
sur le module atmosphérique.

Depuis 2009, un nouveau modele atmosphérique comprenant un module de transport éolien a
été développé (Lenaerts et al.,, 2010, 2012b). Ce modele possede une paramétrisation de la vitesse
seuil de frottement identique au MAR. Les quantités transportées reposent sur la version du modcle
PIEKTUK-B. Il intégre également un rétrocontréle sur ’écoulement en simulant le refroidissement
de Patmosphere du a Pextraction de chaleur latente par sublimation de la neige soufflée. La hauteur
de rugosité est fixe et égale 2 1 mm.

De tels modéles permettent d’estimer le bilan de masse des calottes polaires sur plusieurs
années. Une synthese des différents modeles de transport éolien de neige suivant I’échelle utilisée
est faite dans la Table 2.
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Table 2 : les différents types de modeles et lenrs domaines d’application

Modeles 1-D

Modeles de tres fines a
fines échelles

Modeles
atmosphériques
régionaux

-Une colonne
atmosphérique

Domaines
d’applications
-Rétroaction du

transport sur
I’écoulement

Types d’applications

-Test de sensibilité

Quelques modeles
and Yau, 1999)
SNOWSTORM
(Bintanja, 2000a)

PIEKTUK-B (Déry

-Du métre a la dizaine
de kilomeétres carrés
-Redistribution de la
neige

-Estimation de la
couverture neigeuse
-Impact sur le risque
avalanche

NEMO (Naaim et al,,
1998)

Sytron (Durand et al.,
2004)

-Plusieurs centaines de
kilométres carrés

-Simulation du bilan
de masse de surface

MAR (Gallée et al.,
2001)

RACMO (Lenaerts et
al., 2012b)

1.5.2 Le Mode¢le atmosphérique Régional

1.5.2.1 Le modele atmosphérique

Les équations de conservation

Le Modele Atmosphérique Régional (MAR) est un modéle aux équations primitives ou les
équations de conservations sont prises en compte. Une description détaillée de ces équations est
disponible dans (Gallée and Schayes, 1994; Gallée, 1995). La coordonnée verticale est la pression

normalisée, notée g.

g

Pa — Pt

Dx

19)

Avec p, la pression de I'air en Pa, p¢la pression fixée au sommet du modeéle et égale a 1 Pa, et p«
la pression définie par p«=ps-p: ou ps est la pression de surface en Pa.

Pour la conservation de la quantité de mouvement, les équations horizontales de quantité¢ de

mouvement peuvent étre exprimées :

ou du Ju  Jdu (6(])) L
ot - “ox "oy ‘oo \ox/, *
v ov dv  dv (0@) L
o~ “ox "oy %as \ay) TV

(20)

@1

Ou (x,y) sont les axes hotizontaux, t le temps, (U, v, 6) les composantes suivant (x,y, o) du vent
moyen, @ = gz (avec g la constante de gravité au niveau moyen des mers et z l'altitude) représente

le géopotentiel, (), signifie que les termes représentant la force de gradient de pression a méso-
échelle suivant x et y sont calculés pour une surface isobare.

La décomposition de Reynolds est utilisée pour séparer chaque variable X en une partie

turbulente X' et une partie moyenne X. Pour simplifier les équations, les valeurs moyennes ne
possedent pas de barres supéricures sauf pour les flux turbulents. Les divergences des flux

turbulents de quantité de mouvement sont :
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1d(pu'u') 1ad(pv'u) G(W)
Ds dx D+ dy do

(22)

P _ia(p*u’v’) 3 la(p*v’v’) B 6(%) 23
YUop. 0x p. 0y do

I’équation verticale pour la conservation de la quantité de mouvement est approchée par
I’équilibre hydrostatique :
o]

3T/ —C,6(1+40,85¢q) 24

Avec T la température moyenne de l'air en K, C, la capacité thermique massique a pression
constante pour lair sec, q ’humidité spécifique en kg d’eau par kg d’air et 8 la température
potentielle en K (voir ’équation 2 en remplacant la constante de I’air humide Ry par celle de Iair
sec Ry).

I’équation d’état du fluide (I'air) comprend l'influence de ’humidité spécifique :

p = paR.T(1+ 0,608 q) (25)

Avec p, la masse volumique de air en kg.m3.
La forme intégrale de I’équation de continuité est utilisée suivant le temps pour p+ d’ou la vitesse
verticale notée ¢ dans des coordonnées 0 peut étre calculée

.1 to(paw) a(p.w)
"“Z{"fo< ox ' oy )d"

26
[ (a(p*u) 0(10*17)> } 0
- + do
0 ox ay
1’équation de conservation de la chaleur sensible est prise en compte par :

00 00 00 00 ORpp
99 _ 00 09 9% Fy + P 27
ot~ “ax Yoy %ac o Tretle @

Avec RIR le flux de chaleur infrarouge et Fg la divergence du flux de chaleur turbulent qui vaut :

. _lo(u'e) 10(pv'e") 3(5'6") (28)
o= P+« ox D+« dy do

Et avec Py qui permet de prendre en compte les échanges qui se font dans le module de
microphysique des nuages par :

o .
P, =—H 29
() TC, 29)

Ou H représente la chaleur latente dégagée ou absorbée par unité de temps par les processus
microphysiques. La sublimation des cristaux de neige est ainsi prise en compte dans ’équation de
conservation de chaleur sensible.

Le MAR prend en compte le cycle hydrologique de ’eau dans le mod¢le. 11 inclus en particulier
un module de microphysique des nuages essentiellement basé sur les travaux de (Kessler, 1995;
Levkov et al, 1992; Meyers et al, 1992). Cinq especes d’eau sont décrites dans le modele :
Ihumidité spécifique, I'eau nuageuse, les cristaux de glace, la pluie et la neige. Le module de
microphysique des nuages contient 23 paramétrisations des processus les plus importants et décrit
les échanges entre les différentes espéces d’eau (Figure 26 et Table 3). Un point important est la
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possibilité des particules de neige de se sublimer. Cette sublimation est fonction de I’humidité
relative de lair d’apres les travaux de (Lin et al., 1983). Les équations de conservation des
différentes formes d’eau existantes sont définies. I’une de ces équations est I’équation de
conservation de la neige :

0qn 0qn _ 04n _ .04

o _y —v —

. n
F. +P, +P 30
ot ox gy % g o T Fan T Fssea 0

Avec @ la concentration en particule de neige, Fy, le flux turbulent de divergence de la
concentration en neige, Fy, un terme source qui comprend les particules reprises du sol et Pggeq un
terme puits. Le méme raisonnement est appliqué a la conservation de Ieau nuageuse, g, des
cristaux de neige, g, de la pluie, g et de la vapeur d’eau, q,,.

Les flux de divergence des cinq espéces tiennent compte également des échanges entres les
especes. La description détaillée de ces processus est disponible dans (Gallée, 1995).

Table 3 : description des différents processus microphysiques entre les cing espéces d'ean et les symboles associés

Symbole  Processus microphysique Température

Pagvw Condensation de vapeur d’eau pour former de I’eau nuageuse
Evaporation de ’eau nuageuse vers la vapeur d’eau

Pihm1 Cristallisation homogene de I’eau nuageuse en cristaux de glace T<-40 °C
Pihm2 Compression homogene de vapeur d’eau en cristaux de glace T<-40 °C
Pinet Nucléation de vapeur en cristaux de glace -40<T<0 °C
Pisub Sublimation des cristaux de glace

Pidaw Effet Bergeron (eau nuageuse vers cristaux de glace)

Pimie Liquéfaction des cristaux de glace en eau nuageuse T>0°C
Praue Auto conversion de I’eau nuageuse en pluie

Poaut Agrégation des cristaux de glace en neige

Pracw Accrétion d’eau nuageuse en pluie

Pacw Accrétion d’eau nuageuse en neige

Paaci Accrétion de cristaux de glace en neige

Praci Accrétion de cristaux de glace par la pluie en neige T<0°C
Piacr Accrétion de pluie par cristaux de glace en neige T<0°C
Pacr Accrétion de pluie en neige T<0°C
Pste Congélation probabiliste de pluie en neige

Pomle Liquéfaction de neige en pluie T>0°C
Pracs Accrétion de neige en pluie T>0°C
Padep Grossissement par dépot de vapeur d’eau en neige

Prevp Evaporation de pluie en vapeur d’eau

Py Sublimation de la neige en vapeur d’eau

Prsca Chute de pluie au sol

Pysed Chute de neige au sol
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P
Prevp vapeur d'eau =
Piuvol |Pio  Piws| |Pirma Puep
P.',n“ .
eau nuageuse cn§taux de
neige
P Pam 9
P'm Pn\d
P Praco Proci
racw P .
Pm rest
Prace Pomit
— Pluie neige [
P Pax Pugr
Proea Pured

Précipitation au sol

Fignre 26 : les différentes espéces d’ean existante dans le MLAR et les relations entre ces espéces (Gallée, 1995)

Les conditions aux limites
Au sommet du mode¢le, une condition de couche d’amortissement visqueuse est utilisée pour
absorber les vagues qui se propagent verticalement. Une variable Kt est ajoutée au coefficient
d’échange turbulent (équation 34) :
0 sik=s

- 05— 0
Ky = Kpnax — 5 . friction de Rayleigh sik <s 1)

N

Avec k=1 pour le niveau le plus haut du modele, s est égal aux nombre de niveaux dans la
simulation divisé par six et Kppax = 0,1(Ax?/At).

Paramétrisation des flux sous mailles
Les flux sous mailles sont paramétrés sous la forme :

C1o(puy) 19y (5 (32)
Px« 0x D+« dy do

Une fermeture du premier ordre est utilisée pour estimer les flux horizontaux sous mailles.
(Alpert and Neumann, 1984) ont développé une paramétrisation dans le systéme de coordonnées o
qui est réutilisée dans le modele (a laquelle les termes croisés ont été supprimés) :

0P P

Ds dx Dx dy do le W

, ) (33)

Avec @ = 0Z/0x et B = 0Z/dy les composantes x et y de la pente de surface 0 et Ky le
cocfficient d’échange turbulent en m2s!. Le coefficient d’échange turbulent est paramétré
suivant (Smagorinsky, 1963) :

2 2

2
Ky =K + (kHlH)Z (a_u> + (0_17) +1<6_v+0_u> (34
dx dy 2\0x 0dy
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Avec Kt la variable utilisée dans I’équation 31 égale a 0 sauf dans la couche d’amortissement
visqueuse, Iy = Ax la longueur de mélange et kuy une constante adimensionnelle fixée 2 0,4. Le
coefficient d’échange turbulent est capable de varier dans le temps et I'espace.

La paramétrisation de la turbulence au dessus de la couche de surface est faite en exprimant

Y'w' par la formulation dite d’Austausch :
5 _
g- 0 oY
E;, = —=—/| p%K,;, — 35
Y p2ao (p v 60) )

Avec Ky, égal 2 K; quand ¥ = u, v représentant le coefficient d’échange turbulent vertical de
quantit¢ de mouvement et Ky, égal a Kyp quand ¥ =0, qn, qc, Ge, qp, Qv représentant le
coefficient d’échange turbulent vertical de chaleur utilisé également pour les substances aqueuses.
L’expression des coefficients K, et K, dépend du schéma de fermeture de la turbulence utilisé. Le
MAR utilise le schéma de fermeture de turbulence appelé E-€ (Duynkerke, 1988) qui permet la
représentation de la longueur de mélange en fonction des caractéristiques locales de I’écoulement.
Ce schéma de fermeture se base, tout comme la K-théorie, sur le concept des petits tourbillons et
Panalogie entre diffusion et turbulence. Les coefficients d’échanges turbulents verticaux sont
déterminés par contre a partir de énergie cinétique turbulente (E.) et la dissipation visqueuse de
Iénergie cinétique turbulente (€) :

Ec” 6
Ky =leeg

Ou Cg_¢ est une constante.
Dans la couche de surface, une paramétrisation est utilisée. Les flux turbulent sont supposés étre

constant. La formulation de (Businger, 1973) utilise les vatiables d’échelle que sont Uy, 8., q., Lyo
avec Lo la longueur de Monin-Obukhov :

—V'w = u? 37
—uw’ = U g 38)
—v'w' =V g 39)

—-0'w’ = u,0, (40)
—q'w’ =u.q, (41)
Lyo = :tqiez 42)

Avec k la constante de Von Karman égale a 0,4, w la vitesse dans le systeme de coordonnées z

et V = Vu? + v2. Les différentes variables d’échelle de chaque espéce d’eau doivent étre prises en
compte. Les variables d’échelle sont déterminées a partir de la hauteur de rugosité, des fonctions
universelles et d’une relation entre les variables 2 10 m (Businger, 1973). Les échanges turbulents
sont ensuite calculés dans la couche de surface.

Le schéma de radiation solaire est tiré de (Fouquart and Bonnel, 1980). Les calculs de transfert
radiatifs infra-rouges a travers atmosphere sont basés sur les travaux de (Morcrette, 1984). Les
propriétés optiques des nuages sont prises en compte dans les schémas de radiation : la longueur
optique de I'eau liquide dans chaque couche du modéle est calculée a partir de la concentration en
eau nuageuse et en cristaux de glace dans les nuages. A partir de 2002, le transfert radiatif dans
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Patmosphere a été modifié. Il est paramétré comme dans (Morcrette, 2002). 11 est identique a celui
utilisé¢ dans les réanalyses (ERA-40) du Centre Européen pour les Prévisions Météorologiques a
Moyen Terme. Il améliore le schéma solaire, le schéma de transfert radiatif des ondes infrarouges et
prends en compte Ieffet des aérosols. Du fait de leurs petites tailles, les particules de neige soufflée
peuvent avoir un impact sur le transfert radiatif (Walden et al., 2003). L’influence des particules de
neige sur la profondeur atmosphérique optique est prise en compte dans le modéle (Gallée and
Gorodetskaya, 2008).

Les schémas utilisés dans le modéle atmosphérique sont décrit de maniere détaillée dans (Gallée
and Schayes, 1994).

1.5.2.2 Le modele de manteau neigenx

Les processus de surface sont modélisés en utilisant le modele SISVAT pour « Soil-Ice-Snow-
Vegetation-Atmosphere Transfert ». C’est un modele comprend un module multicouche de neige,
de glace, de végétation et de sol. Dans le cas de la calotte Antarctique, le modeéle est scindé deux
parties entre neige et glace. Le nombre de couche est variable et dépend de I’évolution de la neige.
De nouvelles couches peuvent également étre créées lors de précipitations ou du dépét de neige. Le
métamorphisme de la neige est introduit suivant (Brun et al., 1992) et se base sur trois variables : la
dendricité, le sphéricité et la taille des grains. La dendricité caractérise la neige fraichement déposée
et varie entre 1 et O suivant la part de formes initiales de cristaux dans la couche de neige. La
sphéricité varie entre 0 et 1 et décrit le ratio de formes rondes par rapport a celles angulaires. Pour
les couches anciennes ou la dendricité vaut 0, la taille des grains remplace la dendricité.

Pour chaque couche du module, la température notée T exprimée en kelvin, la densité de neige
notée Py et I’épaisseur de la couche dz exprimée en metre sont calculées. Une description générale
du modele est faite dans la Figure 27.

Py

Fo FLoT HH., o
L Lat S,H | { X H“_' H;,;;: *HRam
S 3 ‘
= ' - >
v fa > ‘
e Liqyd water Runoff
; : Tim
g I l ce lens E
wn ’ i H i g |
- S [g‘.’ ‘{
n :{b ice
o
2 ]

Ground

Figure 27 : la structure du manteau neigeux: dans le MARK et les échanges existants avec le module atmosphérigne

Dans la couche de surface :
z=dz

) oT ~
Con 57 (Pnd2T) = [ASE +S5(1—-age B“Z]FO tLeF + LM 43)
+ &(L — 0, T*) + Hg + H,,

Avec Cpy la capacité thermique de la neige, A 9T /02 une conduction effective de la chaleur qui

représente la conduction de chaleut et le flux de chaleur du a la diffusion de vapeur, Ag est calculé
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selon (Yen, 1981). LM et LgF sont respectivement les flux de chaleur de fonte et de regel avec Lg
la chaleur latente de fusion. S représente la radiation solaire incidente, @, et B, représentent
respectivement 'albédo et le coefficient d’absorption en m'l. L est la radiation grande longueur
d’onde descendante. & représente ’émissivité de la neige. Hs et Hy. le flux de chaleur sensible et

latent respectivement, ils sont calculés par le modele atmosphérique suivant la formulation de
(Duynkerke and Van den Broeke, 1994).

Pour les couches internes :
z+dz

2 or
Con 5 (Pd2T) = [Asa +S(A—agde fe?] 4 LeF + LM 49

z

Le ruissellement de I’eau est possible suivant la paramétrisation de (Zuo and Oerlemans, 1996).

1.5.2.3 Le module de transport de neige par le vent

Une description complete du module de transport éolien de neige est disponible dans (Gallée et
al., 2001).

La vitesse de frottement seuil

Le MAR utilise une paramétrisation de la vitesse de frottement seuil en-dessous de laquelle le
transport de neige par le vent ne peut se produire. Deux cas sont distingués :

Cas ou la densité de la couche de surface < 330 kg.m-3

La vitesse de frottement seuil se base sur un index de mobilité, noté My (Guyomarc’h and
Mérindol, 1998). Pour rappel, cet index varie suivant le type de neige considéré, neige fraiche ou
neige ancienne et les variables associées que sont la dendricité notée dp, la sphéricité notée sp et la
taille des grains notée g :

0,75d, — 0,55, + 0,5  (neige fraiche) 45)
o~ 0,583g, — 0,833s,, + 0,833 (neige ancienne)

L’intensité de I’érosion est quantifiée a 'aide d’un index d’intensité de transport, noté SI, qui est
positif quand la neige est érodée :

SI = —2,868e~00854(2) 1+ 1 + M, (40)

Avec u(z) la vitesse des vents en m.s'! dans le niveau le plus bas du modéle. La vitesse de
frottement scuil est déduite en supposant l'index d’intensité nul mais juste avant ’envol des
particules est notée Uygpro :

In(2,868) — In (1 + My)
Uit = Usgmo = 0085 v Cp (47)

Avec Cp le coefficient de trainée de quantité de mouvement :
u? = Cpui(z)? (48)

Cas ou la densité de la couche de surface > 330 kg.m-3

Le formalisme développé précédemment n’est plus valide pour des densités importantes qui ne
sont pas représentées dans les Alpes ou ont été faites les mesures. Dans ce cas, la contrainte de
cisaillement seuil de I’érosion par le vent est supposée étre proportionnelle a la contrainte de
cisaillement de rupture dans la neige (De Montmollin, 1978). Un coefficient de proportionnalité est
utilisé pour permettre la continuité de I'équation de vitesse de frottement entre les deux
formulations. La vitesse de frottement seuil dépend de la contrainte de rupture en N.m-2, notée Ty,
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est fonction de la vitesse de frottement seuil a partir d’un indice de mobilité pour une valeur de
sphéricité de 1 et de taille de grain de 0,3 mm notée Usepop :

(ot s) 49)

Uyt = TN = UstMop €

Avecn = 1 — p,/pg la porosité de la neige, pg la masse volumique de la glace en kg.m= et no
la porosité de la neige pour une densité de neige de 330 kg.m-3.

Les particules durant le transport éolien

Une fois les particules érodées, elles sont intégrées comme de la neige par le module de
microphysique (Figure 28). Ces particules peuvent donc étre sublimées et contribuer au bilan
d’humidité et au bilan thermique de la couche d’air dans laquelle elles se trouvent. Elles peuvent
également avoir un impact sur les transferts radiatifs et la profondeur optique.

’ P'
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Figure 28 : 'érosion des particnles depuis le sol les font entrer comme neige dans le module de microphysique du MAR

Les particules peuvent se redéposer a la surface du manteau neigeux. Lors de leur dépot, ces
particules reprises du sol ont déja été sujettes a un métamorphisme plus ou moins important. Leurs
propriétés dans le module de manteau neigeux ne sont donc pas celles de la neige fraiche mais
celles de grains cassés et arrondis par la sublimation. Les particules qui se redéposent sont
supposées étre des grains ronds fins de 0,3 mm de diameétre.

La surface de neige n’est pas non plus uniforme a un point de grille du modele : il peut y avoir
érosion sur une partie du point de grille et dépot a un autre emplacement de ce point de grille. Pour
traduire ce phénomene de variabilité spatiale a chaque point de grille, l'influence de I’érosion-
déposition est répartie sur plusieurs couches du manteau neigeux et non sur la seule couche
supétieure. La quantité de neige érodée/déposée dans la couche i notée ¢ en kg :

_DPri
¢, = 51, e~""o (50)

Avec Sl lintensité de ’érosion dans la couche i et ps la profondeur en metre qui prend en
compte les précédentes croutes qui ont pu se former dans les couches d’index j situées au-dessus de
la couche i :
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pri = ) [dpry (325 - 51))] (51)
Dans le cas ou de 'eau fondue est présente dans une couche, le transport est rendu impossible.

La couche de saltation

Le transport est simulé en deux couches, une de saltation et une de diffusion. La concentration
dans couche de saltation est paramétré en se basant sur la formulation de (Pomeroy, 1989) :

uZ _ uZt
— 0, . 52
Ns max ( €salt ghsalt ( )

Avec 1 la concentration en particule de saltation en kg de particule par kg dair, egqr =
3,25 u, lefficacité de la saltation et hgy la hauteur de la couche de saltation en m. Cette derniére est
paramétrée suivant (Pomeroy and Male, 1992) :

Rggir = 0,0843ul?’ (53)

La couche de diffusion

Lorsque les tourbillons au-dessus de la couche de saltation conférent aux particules une vitesse
verticale suffisante, les particules vont former une couche de diffusion. La couche de saltation
fournit la condition a la limite basse de la couche de diffusion pour la diffusion turbulente de la
neige. Le flux turbulent de surface de particules transportées par le vent est exprimé :

UsGsx = CDnva(CIs - QSalt) (54

Avec g¢ la variable d’échelle turbulente des particules de neige, qs 1a concentration en particules
transportées par le vent, I, la vitesse des vents calculée dans le niveau plus bas du modéle et Cpns
est le coefficient de trainée de quantité de mouvement est calculé a partir de I'intégration verticale
de la fonction de correction de stabilité de la couche de surface atmosphérique (équation 60).

Les échelles de turbulence dans la couche de surface atmosphérique sont modifiées pour
prendre en compte effet de stabilisation du a la rétroaction négative du transport sur 'atmosphere.
La longueur de Monin-Obukhov est ainsi modifiée depuis la formulation de (Stull, 1988) pour
prendre en compte la stabilisation :

2
U
Lmons = . (é 0,608 4. ) (53)
0 1+q.+qu+q.+qp

Avec 0 la température potentielle, 8, la variable d’échelle turbulente de la température
potentielle, g« la variable d’échelle turbulente de I’humidité spécifique et e, gn, e €t qp les
concentrations spécifiques en cristaux de glace, en neige, en eau nuageuse et en pluie
respectivement.

La vitesse de frottement est obtenue en intégrant les fonctions de correction de stabilité de
quantité de mouvement notée @gpqp. Dans le cas d’une atmospheére stable :

kz dV, z z
Uy 0z ¢stab <LMOns> b LMOns ( )

Avec Ap égal a 6 d’apres (Bintanja, 1998). Le schéma de turbulence est corrigé pour les
conditions tres stables de l'atmosphere en fixant une limite supérieute a Qgpgp égale a 12. Le
coefficient de trainée en présence de transport est obtenu en intégrant ’équation 1.53 sur la hauteur
de la couche de surface atmosphérique :
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Avec zp la hauteur de rugosité. L’hypothese est faite que la différence entre la vitesse de
frottement et la vitesse de frottement seuil est trés faible devant la vitesse de frottement. Cette
hypothése est posée en suggérant que le rétrocontrole du transport sur 'atmosphere est important
et ne permet pas a la vitesse de frottement d’étre largement supérieure a celle seuil. La vitesse de
frottement peut alors étre calculée pour étre consistante avec la longueur de Monin-Obukhov avec
transport, le détail du calcul est disponible dans (Gallée et al., 2001) :

II n
v ( e <u>'2<t Gnsuf£—27>>

7

Cpns =

5 5 ST U, > Uy
Ue =1 S, + kVpK <ﬂ+—> (58)
ns viins uft Gnsuf(':27
kV,
- Siu, < Uy
\Sys

z Apz ApzgC
Avee Sps = I (2) + =2, g = 3,25 * 0,08436 et Ky = —220500s
Zo Lpmons 1+qc+tqntqetap
I’augmentation de densité du fluide par la présence de particules reprises du manteau neigeux
est prise en compte en modifiant la formulation de la température virtuelle, notée Tvns, et la

température potentielle virtuelle, notée ;5 :

Tyns = T[1+ 0,608(qy, — 1,64[qc + qn + qe + 4] (59)
Oyms = O[1 + 0,608(qy — 1,64[qc + Gn + qe + 4p])] (60)

Avec T la température et gy la concentration en vapeur d’eau.

La hauteur de rugosité est calibrée en comparant les résultats du modele avec transport aux
mesures obtenues en Antarctique par le projet Byrd (Budd et al., 1966). Le résultat de la calibration
fournit :

0,5107°

61
62107 +536u210°° D

Zy = max{

Comparaison avec des mesures d’accumulations

Le MAR avec le module de transport éolien de neige a été comparé aux mesures d’accumulation
en Terre de Wilkes, Antarctique. La simulation avec la paramétrisation du transport comparée 2
celle sans transport améliore les résultats par rapport aux observations (Gallée et al.,, 2005). La
comparaison n’a pas pu étre plus aboutie a partir de mesures d’accumulation. En effet, une mesure
d’accumulation ne distingue pas les différents termes du bilan de masse de surface. I’acquisition de
plus nombreuses observations valides de transport est nécessaire pour estimer la pertinence du
module de transport (Gallée et al., 2005) et éventuellement affiner.

1.6 Les mesures de transport éolien de neige en milieu
naturel

Actuellement aucun protocole standard de mesures pour le transport éolien de sédiments
n’existe (Ellis et al., 2009). Il n’existe pas non plus d’appareil de référence permettant la mesure de
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ce transport. Dans cette section, les méthodes permettant d’obtenir des flux avec une résolution
temporelle de Pordre maximum de la journée sont présentées pour permettre une comparaison a
fine résolution temporelle avec le modele.

Deés les premicres expéditions en Antarctique, les vents catabatiques violents et leur association
avec un transport de neige ont frappé les esprits. Lors du premier hivernage a la station de Port
Martin, la plupart des équipements ont eu maille a partir avec ce que les hivernants décrivaient
comme « le chasse neige ». L’expédition de Mawson évoque des semaines entiéres et continuelles de
neige transportée par le vent. Cette derniére obstruait les capteurs, réduisait la visibilité et limitait
grandement les déplacements. Les premieres expéditions ont donc tenté de décrire ce phénomene
et de le quantifier grace a des capteurs mécaniques simples. Par la suite, de nouvelles techniques
optiques et acoustiques ont été développées et ont été utilisées lors de différentes campagnes en
Antarctique.

Les profils radars reperent les réflecteurs caractéristiques de 'accumulation de neige transportée
par le vent (Arcone et al, 2005; Frezzotti et al., 2004; King, 2004; Leonard et al., 2004). Une
estimation des volumes de neige soufflée par le vent peut alors étre faite. Ils permettent également
de déterminer les emplacements ou la neige a tendance a s’accumuler et a s’éroder. Cependant ils ne
permettent pas d’obtenir une résolution temporelle suffisante (de l'ordre de la journée au
maximum) et ne seront donc pas traités ici.

Nous allons décrire les instruments pour mesurer la neige soufflée en fonction de leur méthode
de mesure. Un épais volume ne suffirait pas a faire une liste exhaustive de tous les capteurs qui ont
été utilisés. I’accent sera mis sur les avancées technologiques et les capteurs utilisés dans les
campagnes Antarctique de référence.

1.6.1 Les pieges a neige
Les particules de neige transportées par le vent ont été mesurées tres tot. Les premiers
instruments utilisés pour quantifier ce processus ont un principe trés simple : piéger la neige a
Iintérieur d’un contenant et la peser. Plus le poids de neige sera important pour une méme durée
d’exposition, plus le transport aura été intense. On parle généralement de capteurs mécaniques.
Deux grands types de pieges a neige existent, les boites et les filets.

1.6.1.1 Les « boites »

Les « boites » sont les instruments historiques de mesure de neige soufflée. Ils possedent tous le
méme principe de mesure : le mélange air-particules rentre dans la boite, la vitesse des vents
diminue dans la boite ce qui entraine un dépot des particules et air ressort du piege idéalement
sans aucune particule. Les boites sont constituées d’un corps central ou la neige va s’accumuler. Ce
corps central est parfois constitué de chicanes et un filtre peut étre placé a la sortie de la boite pour
mieux piéger la neige. A partir de ce corps central, en plus de la section de sortie, une section
d’entrée avec une surface plus ou moins importante est installée. Le flux de neige transporté par le
vent, noté [ en g.m2sl, peut ainsi étre estimé connaissant le poids de neige a l'intérieur du piege,
noté Py, en g, la surface active de la section d’entrée, notée S;, en m?, et le temps d’exposition des

pieges, noté ¢y en s :

o (62)
p=c
SP tP

Une grande diversité de « boites » existe. Les premiers pieges étaient constitués sur place avec le
matériel présent. Des boites trouées de Nescafé ont méme été utilisées en Terre Adélie (Garcia,
1960). Les premiers pieges ont été construits des la premiére expédition de Mawson a Cap Denison
en 1911. Ces pieges ont été « improvisés » sur place comme le souligne (Madigan, 1929). Les
méthodes de mesures étaient plus que sommaires compte tenu des conditions effroyables mais les
bases de la mesure du transport éolien avaient été posées. Les piéges sont constitués d’un corps
principal en bois résistant avec une section d’entrée constituée d’'un entonnoir inversé a faible
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surface d’entrée. Le vent est évacué par une section de sortie aprés avoir été ralenti a I'intérieur de la
caisse (Figure 29).

A g A 3 ‘ ,.mtm " ¥ G & b - i
Figure 29 : photographie du « caisson Mawson » construit en Terre Adélie en 1950. En 5 Pentonnoir dentrée dans le piege et
en 6 la section de sortie (Boujon, 1954)

Ces capteurs ont d’ailleurs donné leurs noms a un ensemble de pi¢ges que nous appellerons les
« caissons Mawson ». Ils ont été par la suite utilisés en Terre Adélie lors de I'hivernage de Port
Martin par exemple en 1951 (Lorius, 1962). Des capteurs utilisant le méme principe ont été installés
dans les Alpes francaises (Font et al., 1998).

Ces capteurs ne se dirigent pas en fonction du vent. La section d’entrée est placée le plus
perpendiculairement possible a la direction moyenne des vents. Les vents catabatiques en
Antarctique ont une direction relativement constante. Cependant, compte tenu de la faible surface
d’entrée, une variation de la direction des vents, méme faible, aura un impact important sur le
piégeage du capteur. L’avantage de ce type de capteur est leurs grandes capacités. Ils peuvent étre
laissés une a deux semaines dans les Alpes francaises avant d’étre rempli.

Une amélioration notable a été apportée avec des capteurs de plus faible capacité en forme de
fusée ce qui leurs conférent un plus grand aérodynamisme. Ils ont été principalement utilisés lors de
Pannée polaire internationale de 1957-1958 (Mellor, 1960). Lors d’une grande campagne de
mesures, ces capteurs ont été répartis de maniére verticale sur un mat permettant la mesure
simultanée de flux a plusieurs hauteurs avec un ajustement aisé en fonction de la hauteur du
manteau neigeux et de la direction des vents (Budd et al., 1966). Ces capteurs, de par leur profilage,
portent le nom de « fusées Mellors » (Figure 30). Ils ont été utilisés dans plusieurs campagnes en
Antarctique (Dingle and Radok, 1961; Takahasi, 1985).
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Figure 30 : « fusée Mellors » utilisées lors du projet Byrd en 1966 a la station éponyme (Budd et al., 1966)

Dautres types de piége a neige, nommé « Cyclone », ont été installés 4 la station Syowa (Oura et
al., 1967) et au camp Mizuho en Antarctique de 'Est (Kobayashi, 1978; Takahasi, 1985). Le dépot
de neige se fait dans des sections tournantes (Figure 31). Ils sont issus des capteurs utilisés dans les
usines chimiques utilisées pour collecter la farine. Ces capteurs n’ont été utilisés, a ma connaissance,
que lors des campagnes japonaises en Antarctique.
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Figure 31 : picge « cyclone » a) schéma de fonctionnement général, b) vue supérieure (Kobayashz, 1978)

Tous ces capteurs picgent la neige par dépot suite a une diminution de la vitesse. Une autre

technique de piégeage peut également étre développée sans nécessiter cette importante perte de
vitesse.

1.6.1.2 Les filets a neige

A Dlinstar des filets a plancton développés en océanographie, des filets a neige ont été créés.
I’idée est de piéger les particules de neige dans un filet perméable aux vents. Le point clef dans ce
type de picge est le filet : il doit avoir des mailles suffisamment petites pour piéger les particules de
neige. 11 doit avoir également des mailles suffisamment grandes pour ¢tre le moins obstructif
possible aux vents. Ce type de filet est beaucoup plus 1éger et son déploiement sur place plus rapide
que les « boites » (Figure 32). Le temps d’exposition de ce type de filet est typiquement compris
entre cinqg minutes et une heure. Il nécessite la présence d’opérateurs sur place durant le temps
d’exposition.
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Figure 32 : filet a papillon utilisé dans les Alpes (Naaim-Bouvet et al., 2070) a

Mellor en 1960 cite une expérience de piégeage de particules en Arctique a 'aide de filets faite
par Andrée en 1883. Bien que d’un faible cott et d'une commodité d’installation, il faut attendre
quasiment un siécle avant de revoir une étude utilisant ce type de piégeage, cette fois-ci en
Antarctique (Takeuchi, 1980). Par la suite, différentes études ont utilisé ce type de capteurs en
Europe et en Amérique du Nord (Gordon et al., 2010).

1.6.1.3 Llefficacité du piégeage

Les comparaisons de campagnes utilisant les « boites » sont difficiles : une trés grande
hétérogénéité régne dans la confection de ces capteurs. Cette hétérogénéité mene a une grande
diversité d’efficacité de mesures. L’efficacité de tels capteurs dépend de I'aérodynamisme du capteur
et de la capacité de piégeage de la neige. Le capteur idéal piege toutes les particules présentent dans
le mélange air-particules a 'entrée du capteur et est iso cinétique, c’est a dire que la vitesse
instantanée a 'entrée du capteur est la méme que celle du vent ambiant le long de la ligne de
courant juste avant 'orifice. Cela permet de ne pas avoir une ségrégation entre les petites particules
qui ont tendance a suivre les lignes de courant et les particules de taille plus importantes qui les
traversent 4 cause de leur inertie (Shao et al., 1993). L’efficacité des capteurs, E,,, peut étre définie
par rapport au flux de neige a la hauteur de la section d’entrée notée U, au flux qui rentre
effectivement dans la section d’entrée noté g, et au flux qui sort du piege noté g, :

E, = Hse = Hso (63)
He

Peu d’études existent sur des comparaisons de capteurs mécaniques et celles-ci donnent des
résultats variables quant a cette efficacité qui varie de 0.1 a 1. Pour les « boites », une comparaison
menée a la station Syowa, Antarctique, entre 1961 et 1962 montre que les pieges type « cyclone »
ont une meilleure efficacité que les «fusées Mellor » (Oura et al., 1967). Dans le cas de piéges qui ne
se dirigent pas en fonction de la vitesse des vents, (Nickling and McKenna Neuman, 1997)
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démontrent qu’en soufflerie, pour un capteur « boite », une vatiation de 15 © de P'alignement du
capteur par rapport a la direction des vents entraine une diminution de I'efficacité capteur de 25 %.

Dans le cas des mesures filets, il semble que cette efficacité dépende de la hauteur de mesures
(Font et al., 1998), de la vitesse des vents (Kobayashi, 1980), et de la durée des épisodes (Gordon et
al., 2010). En effet, les particules peuvent se sublimer dans les filets et plus la durée d’exposition est
longue, plus la perte de particules risque d’étre importante. Les petites particules susceptibles d’étre
moins piégées par les mailles du filet sont plus présentes en hauteur ce qui amenerait les filets a
sous estimer plus fortement les flux pour les hauteurs les plus élevées.

Les données et les conditions d’enregistrements des flux ne sont également pas toujours
disponibles. A ce titre, le projet Byrd de mesure de neige soufflée est remarquable de part
lattention particuliére portée a la qualité de la mesure et a toutes les différentes conditions qui
régnaient au moment du transport sur une durée de pres d’une année.

Ces pieges a neige, qu’ils soient de type « boite » ou filet, nécessitent la présence d’opérateurs sur
le terrain. Les conditions extérieures ne permettent pas forcément une expérimentation par tous
temps. Un systeme de pesée automatique de la neige collectée a été développé (Schmidt et al., 1982)
mais nous n’avons pas trouvé trace de campagne de mesures les utilisant.

1.6.2 Les instruments optiques

Dés le milieu des années soixante, 'idée de mesurer le flux de neige par méthode optique a été
développé (Landon-Smith and Woodberry, 1965). Le principal avantage par rapport aux techniques
précédentes tient dans le fait qu’en ne piégeant pas la neige, 'appareil perturbe moins I’écoulement.
Le principe repose sur la forte absorption de la neige a la lumiére infrarouge. Une particule de neige
qui passe entre un émetteur de lumiere infrarouge et une cellule photosensible va provoquer une
atténuation du signal recu par la cellule. Il faudra attendre la miniaturisation des composants
¢lectriques pour voir un appareil de terrain robuste se développer (Schmidt and Sommerfeld, 1969).
Deux grandes familles d’instruments optiques peuvent ¢tre distinguées suivant leur fonctionnalité.

1.6.2.1 Les instruments optiques comptenr de particules

Dans ce cas, ces appareils optiques sont uniquement des compteurs de particules. Lorsque
Patténuation du signal dépasse une valeur seuil, une particule est supposée ¢tre passée. Une
acquisition a haute fréquence permet de déterminer le nombre de particules a une tres faible échelle
de temps (Figure 33).

Figure 33 : instrument optique compteur de particules développé par (Pomeroy, 1988)

Cet appareil a été développé pour pouvoir ¢tre installé facilement dans des endroits reculés avec
une faible consommation électrique (Brown and Pomeroy, 1989). IlIs ont été utilisés lors de
différentes campagnes dans le grand Nord canadien (Pomeroy and Gray, 1990) et en Arctique
(Savelyev et al., 2006). Deux campagnes ont également été conduites en Antarctique dont une
durant une année a la station de Halley (Mann et al., 2000). Des difficultés sur le fonctionnement
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des capteurs ont limité la durée des mesures a quelques jours par mois sur 'année. Il est nécessaire
dans les mesures réalisées par ces appareils de faire une hypothése sur la distribution des particules
détectées. L’industrie utilise des fourches optiques dans le contréle des chaines de production. Ces
fourches peuvent également étre utilisées comme détecteurs de transport et elles sont actuellement
en phase d’évaluation (Leonard et al., 2011).

1.6.2.2 Les instruments optiques de mesure de flux

Ces appareils optiques utilisent le fait que I'atténuation du signal au dessus de la valeur seuil est
proportionnelle a la taille de la particule. 11 est alors possible de déterminer le nombre de particules
dans des classes de diametres. Le nombre et la finesse des classes de particules varient d’un appareil
a 'autre tout comme la zone de mesure. Cette dernicre doit étre suffisamment large pour détecter
les particules avec un diametre important. Depuis le développement du premier appareil de ce type,
des améliorations ont été apportées par différents auteurs sur la taille des classes de particules et
leur détection (Gubler, 1981; Sato et al., 1993; Schmidt and Sommerfeld, 1969; Wendler, 1989a).
Un appareil développé au Japon (Sato et al., 1993) est actuellement commercialisé par la société
Niigata Electronic (Figure 34). Cet appareil a été installé en Antarctique sur trois niveaux de hauteur
a la station Mizuho (Nishimura and Nemoto, 2005). Il est possible pour ce capteur, dans le cas
d’acquisition haute fréquence, de déterminer la vitesse des particules. Un autre capteur, calibré au
pole Sud (Wendler, 1989a) a été déployé en Terre Adélie (Wendler, 1987). L’inconvénient majeur de
ces appareils reste leur consommation électrique élevée ce qui a empéché leur implantation dans des
endroits reculés.

Figure 34 : Snow Particle Counter construit par la société Nijgata Electronic (Sato et al., 1993)

1.6.2.3 1.es caméras

Le dernier appareil utilisant des méthodes optiques est la caméra. L’idée est de mesurer en
continu la lumiére émise par un halogéne. Lorsqu’une particule passe entre la caméra et 'halogene,
Pombre projetée va renseigner sur la taille de la particule et la vitesse de déplacement de la particule.
Un appareil a été initialement développé pour mesurer les particules de précipitations (Barthazy et
al., 2004). La taille minimum des particules détectées par cet appareil est de Imm, ce qui est
acceptable pour les particules de précipitations mais non pour les particules transportées par le vent.
(Gordon et al.,, 2010) ont modifié ce premier appareil pour I’adapter a la mesure de la neige soufflée
(Figure 35). Ce dernier nécessite encore des calibrations avant d’étre validé. Les tailles de données
produites sont trés importantes et, couplées a sa forte consommation, constituent un frein a son
développement en Antarctique.
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Figure 35 : photographie de la caméra développée par (Gordon et al., 2010)

1.6.2.4 Lefficacité des méthodes optiques

Le point clef de la méthode se trouve dans latténuation seuil du signal. Ce seuil peut
grandement varier suivant les capteurs et les particules de petites tailles vont avoir tendance a étre
confondues avec le bruit de fond (Leonard et al., 2011).

Pour estimer les flux, dans le cas des compteurs de particules, la distribution des particules doit
étre supposée connue. Une hypothese doit étre faite sur la forme des particules et leur densité pour
I’ensemble des capteurs optiques. L’hypothese généralement admise est celle d’'une particule ronde
avec une densité proche de la glace de lordre de 0.9. Cette hypothése amene ces capteurs a
surestimer les flux de particules dendritiques qui ont une forme complexe associée a une faible
densité (Sato et al., 2005). La comparaison des flux obtenus par des filets a neige et un appareil
optique de mesure de flux donne des résultats comparables en soufflerie climatique pour des
particules de type grains fins (Lehning et al., 2002; Sato et al., 1993).

1.6.3 Les «instruments impacts »

Une derniere méthode pour quantifier les flux de neige a forte résolution temporelle utilise
I'impact entre la particule transportée et une surface sensible, le terme de capteurs de quantité de
mouvement est employé. Deux types d’appareils vont transformer 'impact de cette particule en un
signal électrique, les capteurs piézo-électriques et les capteurs acoustiques.

1.6.3.1 Les piézometres

Les instruments piézo-électriques utilisent 'impact de la particule sur une surface sensible reliée
a un cristal piézo-électrique. Ce derniére est permet de convertir la quantité de mouvement de la
particule en millivolt. (Tig, 1988) a développé un premier capteur se dirigeant aux vents pour la
mesure du transport éolien de neige (Figure 306). Il a fait objet d’un déploiement en Antarctique
durant un mois en été austral (Bintanja et al., 2001).
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Figure 36 : schéma du piézomeétre développé par (Liig, 1988)

De nouvelles versions de capteurs piézo-électriques ont été par la suite développées pour la
mesure du transport ¢olien de sable. Les japonais ont développé un capteur sensiblement identique
a celui de (Tug, 1988), le UD-101 mais qui ne peut s’aligner dans la direction des vents (Udo, 2009a,
2009b). (Stockton and Gillette, 1990) et (Baas, 2004) ont développé de manicre indépendante un
type de capteur piézo-¢lectrique dont la surface sensible est un anneau permettant ainsi la détection
des particules qu’elle que soit leur direction. Ces capteurs ont été utilisés de maniére importante sur
les campagnes de mesures du transport éolien de sable et a notre connaissance, scule une étude a
¢été menée a ce jour avec ce type de capteur pour la neige en Antarctique (Leonard et al., 2011).

1.6.3.2 Les captenrs acoustiques

Les instruments optiques et piézo-¢lectriques précédemment cités ont une surface sensible de
petite taille et ne permettent la mesure du flux qu’a une hauteur donnée. Du fait de la variation du
manteau neigeux au cours de la saison, il va étre tres difficile de détecter le seuil du transport de
facon précise. Dans la majorité des cas, le capteur sera soit enfoui soit placé au-dessus de la couche
de saltation. Pour palier cet inconvénient, I'idée est ici de détecter le bruit provoqué par les
particules sur un objet creux de forme variable a 'intérieur duquel se trouve un microphone.

Ces capteurs ont été développés a Irstea sous la forme d’une balle de ping-pong comme surface
sensible avant qu’elle ne prenne la forme d’un tube clos a chaque extrémité (Lehning et al., 2002).
Ils ont été développés de maniére concomitante a ’'Ecole Polytechnique Fédérale de Lausanne et
une version commerciale est disponible, les FlowCapts (Chritin et al., 1999). Ils sont disponibles sous
la forme de tube de 0,3 ou 1 métre de hauteur (Figure 37).

Drapres le constructeur, la relation linéaire entre la réponse du microphone et le flux de
particules permet de quantifier les flux et la vitesse des vents apres avoir appliqué au signal un filtre
en fréquence. La calibration de ces capteurs se fait a 'aide d’un banc test ou des particules cubiques
de Polychlorure de vinyle sont versées a vitesse constante sur chaque tube. Ils ont été installés dans
un but de recherche dans les Alpes frangaises (Cierco et al., 2007; Lehning and Fierz, 2008; Naaim-
Bouvet et al, 2010) et en Arctique (Savelyev et al., 2006). Une campagne de mesures a été
également menée a Terra Nova Bay en Antarctique de ’Est sur pres d’une année avec six niveaux
de mesure (Scarchilli et al., 2010).
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Figure 37 : photographie des FlowCapt développé par (Chritin et al., 1999), ici dans lenr version de 0,3 m de hanteur

1.6.3.3 Lefficacité des méthodes d’impact

Pour les capteurs piézo-électriques, il semble que la forme des particules n’ait pas un effet sur
I'impact généré hormis les formes tres marquées comme les aiguilles ou les disques (Ttg, 1988).
Dans le cas des capteurs de transport éolien de sable, il semble que la surface de mesure circulaire
soit plus une source de probleme qu’un avantage technologique. Les deux capteurs ne possedent
pas de répétabilité de mesures ce qui ne permet pas de valider les épisodes de transport ainsi que le
nombre d’impacts détectés (Barchyn and Hugenholtz, 2010). II semble également que ces deux
capteurs soient sensibles aux particules de pluie.

Pour les capteurs acoustiques, leur avantage réside dans le fait qu’ils puissent étre partiellement
enterrés. Ils peuvent ainsi continuer a détecter et a quantifier les flux avec un manteau neigeux
variant en hauteur. Plusieurs études comparatives avec des instruments optiques et de piégeage
relevent toutes une surestimation des flux enregistrés par les FlowCapts. Cette surestimation semble
due aux processus de calibration du capteur. Une nouvelle calibration en se basant sur des résultats
de soufflerie et de milieu naturel a été proposée pour les grains fins et semble fonctionner dans les
Alpes francaises (Cierco et al., 2007; Naaim-Bouvet et al., 2010).

Pour les capteurs piézo-électriques et acoustiques, la masse des particules, et donc leur densité,
modifie de maniere importante le choc généré et donc la réponse électrique du capteur. Suivant le

type de particules, les impacts vont étre différents et la calibration des flux ne sera pas identique
(Cierco et al., 2007).

1.6.4 Les capteurs de champs électriques

Des capteurs originaux mesurent la charge électrique de l'air en présence de neige soufflée
(Gordon et al., 2010; Radok, 1977). En effet, les particules vont se charger électriquement lors de
leur transport. Cependant ces capteurs en sont encore au stade de développement et de calibration.
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1.6.5 Limites des capteurs

Les scientifiques ont su faire preuve d’ingéniosité pour mesurer la neige transportée par le vent
et ce depuis le début du siccle passé. Les méthodes de mesures sont nombreuses, capteurs
mécaniques, optiques, acoustiques et piézo-¢électriques. Chaque capteur est adapté a des conditions
expérimentales particulicres (mesures ponctuelles, automatiques, présence, d’opérateur, etc.). Le
point faible de tous ces capteurs reste la calibration car il n’existe pas de mesure étalon dans le
transport ¢olien de sable ou de neige. De plus les résultats obtenus peuvent dépendre de la forme et
de la densité des particules, de la vitesse des vents, de la hauteur de mesure. Néanmoins le Swnow
Particle Counter, instrument optique de mesure de flux commercialisé par Niigata Electronic semble
étre un excellent capteur de référence tant que les grains restent des grains fins.

1.7 Synthése du Chapitre I

Le transport de neige par le vent est un processus complexe qui a lieu dans les basses couches
de atmosphere. 1l se trouve a l'interface entre 'atmosphere et le manteau neigeux. Il méle ainsi des
notions de dynamique atmosphérique et de structure des matériaux. Le transport ¢olien de neige va
principalement étre gouverné par la contrainte de cisaillement exercée par la vitesse des vents
(souvent définie par la vitesse de frottement), mais il est également gouverné par la qualité de la
neige et la capacité du manteau neigeux a résister au cisaillement (vitesse de frottement seuil).

Deux grandes familles de paramétrisation sont utilisées pour caractériser I'intensité du transport
dans la couche de saltation par le taux de transport. (Bagnold, 1941; Kawamura, 1951; Serensen,
1991) définissent le taux de transport en fonction de la vitesse de frottement au cube alors que
(Pomeroy and Gray, 1990) le définissent en fonction de la vitesse de frottement au carré.

Les rétroactions du transport éolien sur I’écoulement sont nombreuses : la surface change au
cours du transport ; la vitesse de frottement seuil peut changer ; la hauteur de rugosité augmente
par rapport a un écoulement sans transport ; les particule de neige diminue la turbulence dans la
couche de surface. Les mécanismes mis en jeu dans par ces rétroactions sont complexes et non
linéaires. La neige est un cas particulier car en plus de la flottabilité¢ générée par les particules dans
un écoulement a stratification verticale stable, les particules peuvent se sublimer et ainsi avoir un
effet sur le bilan d’humidité et de chaleur.

En 2009, seuls deux mod¢les numériques sont capables d’estimer le bilan de masse de surface de
I’Antarctique en prenant en compte le transport éolien de la neige et sa sublimation (Déry and Yau,
1999). Un seul des ces deux modeles posseéde une paramétrisation permettant les rétroactions entre
le module atmosphérique, le module de manteau neigeux et celui de transport de neige transportée
par le vent : le Modele Atmosphérique Régional (Gallée et al, 2001, 2005). Le Modecle
Atmosphérique Régional semble le modele le plus 2 méme d’estimer la bilan de masse de surface de
I’Antarctique avec le transport éolien de neige et ainsi ’effet de ce transport sur le bilan de masse de
surface et erreur commise lorsqu’il n’est pas pris en compte. Toutefois, la validation du modcle
avec transport nécessite une comparaison avec des mesures de flux et d’humidité (Gallée et al.,
2005).

Les mesures de transport éolien de neige dépendent fortement du type d’instrument utilisé.
Aucun instrument n’est a ce jour une référence absolue et un travail important doit encore étre fait
au niveau de la métrologie. Chaque instrument posseéde ses avantages et ses inconvénients et la
comparaison des mesures entre-elles est ardue.

Ce cheminement ameéne a préciser la problématique exposée en introduction par ces différents
questionnements qui guideront la these :

Quelles sont les données nécessaires a la validation des modeé¢les atmosphériques
régionaux incluant une paramétrisation du transport éolien de neige ? Existent elles et si
non, avec quels instruments, comment et ou les acquérir ? Enfin, Comment comparer la
paramétrisation du transport éolien avec les données ?

Nous allons traiter de ces différentes questions dans la suite de ce mémoire en commencgant par
la premiere : quelles sont les données nécessaires a la validation ?
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2 CHAPITRE II : INSTRUMENTS CHOISIS ET VALIDITE
DES MESURES DE TRANSPORT DE NEIGE PAR LE VENT,
INTERCOMPARAISON MENEE SUR LE SITE
EXPERIMENTAL DU COL DU LAC BLANC

Dans le premier chapitre, les données nécessaires a la comparaison avec le Modcle
Atmosphérique Régional ont été identifiées. Reste a savoir si ces données existent et dans le cas
contraire, comment les acquérir et quelle fiabilité leur attribuer ? Les réponses a ces différentes
questions sont abordées dans ce chapitre.

La premicre section de ce chapitre aborde les contraintes inhérentes a la comparaison du
modeéle. Les informations des précédentes campagnes antarctiques seront discutées. Plusieurs
grandes campagnes avaient été menées en Antarctique avec différents types d’instruments en 2009,
lors du début de ce travail (Bintanja et al., 2001; Budd et al., 1966; Mann et al., 2000; Nishimura and
Nemoto, 2005). La décision d’acquérir de nouvelles données validées avec une résolution
temporelle plus fine en différents points sera prise.

Dans une seconde section, les différents capteurs disponibles seront passés en revus en fonction
des différentes contraintes. L’instrument qui semble le plus a méme d’acquérir les données sera
choisi, 'instrument acoustique FlowCapt.

Enfin, dans une troisiéme et dernicre section, la capacité des FlowCapts 2 bien détecter les
événements de transport et a quantifier le flux sera étudiée. Cette comparaison sera faite avec un
capteur de référence, le Snow Particle Counter installé sur le site expérimental du Col du Lac Blanc.
Une telle intercomparaison est nécessaire voire indispensable pour ne pas interpréter de maniere
erronée les données obtenues par la suite lors de la mission antarctique.

2.1 De la nécessité d’une nouvelle campagne antarctique

2.1.1 Les contraintes de modélisation

Les mesures nécessaires a la comparaison avec des simulations numériques comportent
plusieurs contraintes :

¢ la premicre est de pouvoir obtenir, si possible, des données comparables en plusieurs
points. La comparaison des flux doit se faire sur différents points de grille du modele.
Pour cela, les capteurs utilisés doivent étre cohérents entre eux, ou tout du moins une
grande attention doit étre portée a leurs variations de seuil de détection ainsi qu’a leurs
comportements ;

* la deuxieme contrainte est de pouvoir acquérir les données a une fréquence horaire si
possible. Cela permet de comparer la dynamique du flux et de vérifier si le modele
détecte correctement les événements de transport ;

¢ il faut également obtenir des données intégratives sur la hauteur. Le premier niveau de
calcul des simulations se situe souvent autour de 2 ou 3 m au dessus des manteaux
neigeux pour une simulation régionale fine. Le flux entre la surface et ce premier niveau
de calcul doit étre évalué ;

* enfin, les données doivent étre acquises sur une longue période de temps d’au moins
une année afin d’avoir une large gamme de conditions météorologiques.

2.1.2 Les précédentes campagnes en Antarctique

Plusicurs campagnes polaires ont été conduites en Antarctique sur la mesure de neige soufflée
au moment du lancement des mesures en 2009 (Table 4). Ces campagnes ainsi que celles publiées
apres 2009 sont présentées dans 'annexe A. Pour chaque campagne, une attention particuliere doit
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étre portée a linstrumentation utilisée qui conditionne les résultats. La localisation de chacune de
ces campagnes est présentée sur la Figure 38.

Figure 38 : campagnes de mesures de transport éolien de la neige en Antarctique avant 2009. Les points noirs représentent les
campagnes utilisant des capteurs mécaniques, les points verts, des captenrs optiques et les points rouges des captenrs d'impacts. Les
campagnes de Port Martin et de Dumont D'Urville ne sont pas représentées, a cette échelle elles se tromvent an méme
emplacement que celle de Cap Denison (d'apres Google Earth)

Aucune des campagnes ne remplit ’ensemble des contraintes de modélisation. Ces campagnes
ont toutes été réalisées pour caractériser le transport en tant que tel en ne considérant pas comme
contrainte principale la comparaison avec un modéle numérique. En effet, toutes se situent en un
seul point de mesures. Les campagnes qui possedent une forte résolution temporelle sont tres
limitées en durée avec un maximum de deux mois de mesures (Nishimura and Nemoto, 2005). Une
seule campagne se déroule sur une année de mesures mais avec une fréquence temporelle ne
permettant pas une comparaison précise de la dynamique du transport (Budd et al., 1966). De plus,
pour une méme mission, un facteur deux dans les mesures de flux peut se faire jour et ce facteur
peut étre encore plus grand entre des capteurs construits en différents endroits (Budd, 1966).

Certaines de ces campagnes fournissent des renseignements sur le type de particules par
exemple (Mahesh et al., 2003). Cependant, de telles observations n’apportent qu’une information
complémentaire sur le transport de neige par le vent. Elles ne permettent pas de quantifier les flux
ni d’obtenir la dynamique du transport. Elles sont également ponctuelles dans I’espace et dans le
temps. Elles permettent d’améliorer la connaissance des processus physiques mais ne constituent
pas un jeu de données permettant d’évaluer les sorties des modeles numériques régionaux.
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Table 4 : les différentes campagnes de mesures de transport éolien de la neige conduites en Antarctique publiées avant 2009

Lieu des mesures Coordonnées Dates et durée Instruments Publications sur le
Altitude des mesures utilisés sujet
. 67°01° S . Observations (Madigan, 1929)
Statlop Cap 142°41°E Années 1912 et visuelles
Denison 1913 .
31 m Caissons Mawson
ona> Observations (Barré, 1954;
. 66°49° S . .
Station Port 141°93° E Années 1950 a visuelles Boujon, 1954;
Martin 1 1952 Caissons Mawson ~ Prud’homme and
m Electriques Valtat, 1957)
Station D . 66°39’ S Caissons Mawson  (Lorius, 1962)
ation Dumon o .
D Urville 140°00 E Année 1958
entre 6 et 21 m
Point d 67°23’ S Eté austral Optique (Wendler, 1987,
oint de mesures ofn> ¢ austra 1989b
D47 138%437F 1985-1986 )
1560 m
69°22° S ' O.bseﬁlations (1(9}261rlc)ia, 1960,
Station Charcot 139°01 E Années 1958 et Visuclles ,
2400 1959 Boites Nescafé 3
m niveaux
69°00° S Année 1961 Observations (Oura et al., 1967)
Station Syowa 39°35° E \nee ct visuelles
janvier 1962
6 m
o1°> Fusées Mellor sur (Budd et al., 1966;
80°01° S .
Station Bvrd 119°32° O Années 1962 et 8 niveaux Mellor and
ation byr 1593 1963 Photographies de Fellers, 1986)
m particules
1973 Pi¢ges Cyclones (Kobayashi, 1978)
70°42° S Mars 1982 & ls:lilsie;]zsaul\):[ellor sur (Takahasi, 1985)
Station Mizuho 44°20° E janvier 1983 o
Pi¢ges Cyclones
2230 m - . .
Octobre a Optique SPC-S7 (Nishimura and
Novembre 2000 sur 4 niveaux Nemoto, 2005)
Mai a Juillet Optique (Wendler, 1989a)
1982
Station 90°S 1989-2001 Observations (Mahesh et al,
Amundsen-Scott 2835 m visuelles 2003)
mi 1999 fin Lidar terrestre (Mahesh et al.,
2002 2003)
onp> Optiques sur 6 (Dover, 1993;
75°36” S .
Station Hall 26°42° O Année 1991 niveaux Mann, 1998;
ation Halley . (seulement 26 j) Mann et al., 2000)
33 m (banquise)
74°11° S Tanvierfove Piézo-électriques (Bintanja et al.,
Station Svea 10°13° O N oog T sur2niveaux 2001)
1250 m
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2.2 Le choix du capteur

2.2.1 Les contraintes du milieu polaire

Des nouvelles mesures, spécialement dédiées a la comparaison avec les simulations d’'un modele
numérique, sont donc nécessaires. Ces mesures se doivent également de répondre aux contraintes
du milieu polaire. Nous allons détailler ces contraintes :

* la premicre contrainte est la température. En Antarctique ou les capteurs sont installés,
les températures peuvent vatier de -30 °C a pres de -90°C ;

* la seconde contrainte est la vitesse de vents. Des rafales de vent a 320 km.h! ont pu
étre enregistrées a Dumont D’Urville en Antarctique de IEst. Avec de telles vitesses
associ¢es a la fragilité des matériaux dans un environnement froid, les équipements
peuvent se dégrader rapidement ;

* la hauteur du manteau neigeux peut amener le capteur a étre recouvert et donc
inopérant. 1l est préférable de positionner les capteurs dans des zones d’érosion mais
cela n’est pas toujours possible et cela n’empéche pas I'enfouissement en cas de
précipitations ;

* enfin, pour pouvoir déployer ces capteurs dans des endroits reculés, ils se doivent d’étre
économes en énergie. Dans le cas contraire cela limiterait leur installation a des stations
polaires fonctionnant toute 'année.

Ces contraintes expliquent le peu de campagnes de mesures de transport éolien de neige. Elles
sont d’ailleurs presque exclusivement localisées dans des stations polaires.

2.2.2 Les capteurs envisageables

La nouvelle campagne de mesures se doit de répondre au double jeu de contraintes de la
modélisation et du milieu polaire. Le choix du capteur est crucial car il conditionne les résultats de
la campagne. Les différents capteurs existants présentés dans le chapitre précédent vont ainsi étre
¢étudiés a la lumicere des contraintes précédemment listées.

2.2.2.1 Les piéges a neige

Les deux types de piéges a neige, les « boites » et les filets a neige, sont peu colteux et leur
installation est aisée. Ils ne nécessitent aucune alimentation électrique. Leur mesure est intuitive et
ils ont seulement besoin d’un endroit a I'abri du vent permettant de peser la neige. Ces capteurs
peuvent étre intégratifs suivant la surface d’entrée dans le piege. Ce sont les capteurs de référence
en Antarctique et beaucoup de données ont déja été acquises (Budd et al., 1966; Kobayashi, 1978;
Lorius, 1962; Mellor and Fellers, 1986; Takahasi, 1985).

Par contre, ils nécessitent la présence de personnel sur place ce qui limite leur déploiement aux
stations polaires. De plus, ils perturbent I’écoulement du vent, limitant ainsi leur efficacité. Ils ont
également des biais de mesures pour les petites particules. Ils ne permettent pas de suivi temporel
du transport sur de grandes périodes. Par ailleurs, il n’existe aucun modéle commercial pour ce type
de capteuts.

2.2.2.2 Les instruments optiques

Les instruments optiques permettent d’obtenir une bonne résolution temporelle et ils perturbent
peu I’écoulement. Deux grands types de capteurs optiques peuvent étre distingués.

Les instruments optiques compteurs de particules consomment peu d’énergie mais, en contre
partie, une hypothese sur la distribution de la taille des particules doit étre faite. Une campagne
menée avec ce type d’instruments laisse a penser qu’il est difficile de les maintenir opérationnels
durant toute une année sans maintenance réguliecre (Mann et al., 2000). Cependant des capteurs
optiques simples commerciaux ont fonctionné lors d’une croisicre scientifique dans les baies de
Amundsen et de Bellingshausen en Antarctique pour la mesure des précipitations. Ils pourraient
servir pour la mesure de transport éolien de neige (Leonard and Cullather, 2008).
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Les instruments optiques complexes permettent, eux, de déterminer de maniere plus ou moins
fine la taille des particules, mais ils consomment beaucoup d’électricité. Une version commerciale
d’appareils optiques complexes existe avec une calibration standard (Sato et al., 1993). Ce systeme
commercial qui porte le nom de Suow Particle Counter a fonctionné pendant 3 mois sans probleme
majeur en Antarctique (Nishimura and Nemoto, 2005). Le systéme de caméra, quant a lui, nécessite
une forte alimentation électrique et fournit beaucoup de données dans un fichier informatique de
taille importante. I nécessite également une meilleure calibration de la mesure (Gordon and Taylor,
2009).

Tous les instruments de mesures optiques ont un seuil de détection de petites particules qui
varie suivant la construction du capteur. Ils nécessitent également une hypothése sur la densité et la
forme des particules. IIs ne mesurent les flux qu’en un point précis sur la hauteur et, hormis les
capteurs compteur de particules, restent d’un cout tres élevé.

2.2.2.3 Les instruments a « impacts »

Les instruments piézo-électriques ont le méme type de caractéristiques que les instruments
optiques simples, a savoir qu’ils consomment peu d’énergie, qu’ils ont une haute résolution
temporelle, qu’ils perturbent peu I’écoulement et qu’ils sont faciles a installer.

En revanche le flux dépend de la densité de la particule transportée (Tig, 1988). Ils ne détectent
les particules que sur une faible hauteur donnée. Il n’existe pas de version commerciale des
appareils précédemment utilisés en Antarctique. Parmi les instruments commerciaux récemment
développés, aucun n’a été testé pour la neige en conditions polaires et leur robustesse n’a pas été
évaluée.

Les capteurs acoustiques sont les seuls instruments automatiques a étre intégratifs sur plusieurs
dizaines de centimétres voire sur un metre. Ils sont également trés robustes et peuvent étre
particllement enterrés. Ils consomment peu d’électricité. Ils ont également une fréquence
d’acquisition pouvant atteindre 10 min. Une version commerciale existe avec un systeme de
calibration identique pour tous les capteurs (Chritin et al., 1999). Ce systeme de calibration a été
remis en cause et une nouvelle calibration a été proposée (Cierco et al., 2007).

2.2.3 Le capteur choisi : le FlowCapt

2.2.3.1 Choix du captenr

La Table 5 récapitule les capteurs et leurs propriétés par rapport aux contraintes. Le capteur
acoustique offre le meilleur rapport avantages/inconvénients. Ce capteur a donc été choisi pout
étre installé en Antarctique.
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Table 5 : table récapitulative des avantages et des inconvénients des instruments de mesures de flux de neige transportée par le
vent vis d vis d’une comparaison avec un modéle numérique et d’une installation en milien polaire

Instruments

Avantages

Inconvénients

« boite »
Piége a neige et
filet a neige

-Données pouvant étre
intégratives

-Robuste

-Installation aisée

-Peu colteux

-Pas d’alimentation électrique

-Résolution temporelle faible
-Aucun mod¢le commercial
-Présence de personnel sur place
-Perturbation de I’écoulement
-Piégeage faible des petites
particules

Instrument optique
compteur de particules

-Forte résolution temporelle
-Faible consommation électrique

-Faible perturbation de
I’écoulement

-Installation aisée

-Donnée ponctuelle
-Peu fiable

-Faible détection des petites
particules

-Hypothese sur la distribution de
taille des particules

-Hypothese sur la densité et la
forme des particules

Instrument Instrument optique de

-Forte résolution temporelle
-Robuste
-Faible perturbation de

-Donnée ponctuelle
-Forte consommation électrique
-Possible faible détection des

X I’écoulement ! X
optique mesures de flux . ., petites particules
-Installation aisée Hvoothe 1, densité et 1
R . -Hypothése sur la densité et la
-Mod¢le commercial yp o
forme des particules
-Donnée ponctuelle
-Temps de traitement important
-Forte consommation électrique
) -Forte résolution temporelle -Faible détection des petites
Caméra particules
-Modeéle requérant encore un
perfectionnement
-Hypothese sur la densité des
particules
-Aucun modéle commercial pour
. la neige
-Forte résolution temporelle g,
-Donnée ponctuelle
-Robuste : .
., . . - Temps de traitement important
Instrument piézo- -Faible perturbation de Faible détection d .
¢électrique I’écoulement -raible ctection des petites
. . ys . particules
-Faible consommation d’énergie )
Installati ., -Flux dépendant du type de
-Installation aisée particules
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2.2.3.2 Le FlowCapt : présentation en détail

Le capteur choisi pour étre déployé en Antarctique, le FlowCapt, va étre présenté en détail. 11 fait
partie des instruments acoustiques. Ce capteur commercial est composé d’un tube creux recouvert
d’un revétement limitant la formation de givre. Le tube peut avoir une longueur de 30 cm ou de 1
m. Les ondes sonores dans le tube sont détectées par des capteurs électro-acoustiques suspendus a
une extrémité du tube puis le signal est amplifié et filtré (Figure 39).
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filtre en fréquence

Figure 39 : principe de fonctionnement du FlowCapt

Le fournisseur calibre chaque tube individuellement avec des particules cuboides de PVC a
vitesse constante. Le capteur détermine la vitesse des vents et le flux. La distinction entre le vent et
le flux est faite a partir du traitement de la fréquence du signal. Les basses fréquences
correspondent aux vents et les hautes fréquences aux particules. Les capteurs sont donnés pour
mesurer le flux en g.m2.s1 a +5 % (Chritin et al., 1999).

Au niveau de Iétude des vents, les comparaisons avec des anémometres suggerent une
surestimation de la vitesse des vents (Chritin, pers. com.). Une étude dans I’Arctique montre une
bonne corrélation pour des vitesses de vent mesurées inférieures a 10 m.s! (Savelyev et al., 2000).

Pour la validité des flux mesurés, une premicre étude en soufflerie climatique a montré une
sous-estimation des flux mesurés par les FlowCapts qu’ils soient de 30 cm ou 1 m de long (Lehning
et al.,, 2002). Les études suivantes ont montré au contraire une surestimation forte des flux en
soufflerie et en conditions naturelles par rapport a des mesures filets et des instruments optiques
complexes, les Swow Particle Counters (Cierco et al., 2007; Naaim-Bouvet et al., 2010).

En 2009, au moment de l'acquisition des instruments pour réaliser les mesures en Antarctique,
une nouvelle version des FlowCapts était disponible. Le systéeme de calibration et d’acquisition reste
identique pour les deux générations. Les principales modifications sont un changement des
capteurs électro-acoustiques, une meilleure suspension de ces capteurs et un changement du
revétement des tubes (Chritin, pers. com.). Cette nouvelle version n’a, a ce jour, jamais été évaluée
dans des conditions de recherche.

A Tinstar du projet Byrd (Budd et al, 1966), une étude sur ces capteurs doit étre faite
préalablement pour connaitre leurs capacités de mesure du transport éolien de neige.

2.3 Capacité de mesure du transport éolien de neige des
FlowCapts

Comme nous I’avons vu dans le chapitre I, il n’existe pas de capteur de référence de mesures du
transport de neige par le vent. Il faut procéder a des intercomparaisons de capteurs tout en
connaissant de maniére fine les conditions météorologiques associées aux expérimentations.
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I’Antarctique est un lieu difficile pour réaliser une telle comparaison car il ne permet pas un suivi
en continu avec une intervention immédiate en cas de panne.

2.3.1 Le site d’étude

2.3.1.1 Description générale

Un site dédié a I’étude du transport de neige par le vent disposant d’un banc de mesures est
opérationnel depuis 20 ans dans les Alpes francaises au Col du Lac Blanc (Naaim-Bouvet et al.,
2012b). Ce dernier, situé¢ a 2700 m d’altitude, est constitué d’une large surface de terrain plat orienté
nord sud, entoure par les montagnes envlronnantes (Flgure 40).

Fignre 40 le site du Col du Lac Blane dans /e; A/pex fmn;amx (mmw geopon‘az/ go0uD. f )

Situé au sein du domaine skiable de ’Alpe d’Huez, I'accessibilité au site est relativement aisée.
Durant Phiver boréal, une visite hebdomadaire du site permet de faire une inspection visuelle des
instruments, de contréler les données récoltées, d’ajuster les capteurs en fonction de la hauteur du
manteau neigeux et de procéder a d’éventuelles réparations.

2.3.1.2 Conditions météorologiques

En plus des conditions d’acces aisées, la configuration particuliere du site le fait ressembler a une
soufflerie naturelle. Pres de 80% des vents ont une direction nord-sud. De plus, le vent peut
atteindre des vitesses élevées de l'ordre de 15 m.s?!. La neige soufflée y est observée depuis
plusieurs années (Cierco et al., 2007; Michaux et al., 2001).

Le site du Col du Lac Blanc est un endroit idéal pour mesurer la neige transportée par le vent en
milieu naturel. Il faut cependant noter des différences existant entre le Col du Lac Blanc et
I’Antarctique. La principale différence vient du type de particules de neige transportées. Au col du
Lac Blanc pres de 37 % des événements se passent en présence de précipitations (Vionnet et al,,
2012), ce rapport devrait étre plus faible en Antarctique. Par ailleurs, les tailles de particules de neige
précipitantes au Col du Lac Blanc, comme dans les régions tempérées, sont plus grandes en taille
qu’en Antarctique (Naaim-Bouvet et al., 2012a). Ce sujet sera traité plus en détail dans le chapitre
suivant.

2.3.1.3 Le banc d’essai de mesures de transport de neige par le vent

Un capteur étalon : Le Snow Particle Counter

L’instrument clef de ce banc de mesures est le Snow Particle Counter (SPC). Le SPC est un
instrument optique dont la méthode a déja été présentée dans la section 3 du Chapitre I,
Iinstrument en lui-méme va étre présenté plus en détail. Il permet la détermination du nombre et
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de la taille des particules par les ombres portées de ces dernieres sur des semi-conducteurs
photosensibles. L’amplitude de I'atténuation du signal est proportionnelle 4 la taille des particules au
dessus d’une valeur seuil (Figure 41).
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Figure 41 : principe de fonctionnement du Snow Particle Counter développé par Niigata Electronic (Sato et al., 1993)

Les particules sont classées dans 32 tailles discrétes de 50 a 500 pum. Le nombre de particules de
chaque taille est enregistré toutes les secondes. Le flux de particules transportées par le vent est
calculé de la maniere suivante en supposant les particules sphériques :

3

4 (dy;
32 X (ZpL .
Uspc = z3n< 2 ) i (64)

Sspc * t

i=1

Avec Ugpc le flux mesuré par le SPC en g.m2s°, dy,; le diamétre de moyen de la particule dans
la classe i en m, py; la masse volumique de la particule de la classe i en g.m3, Sgp¢ la surface de
mesure du SPC en m? et t le temps de mesure égal a 1 s. Moyennant une hypothése sur la densité
des particules, fixée a 917 kg.m=3 ce qui correspond a la masse volumique de la glace, le flux est
calculé pour chaque seconde.

Ce capteur a été comparé a des mesures filets dans une soufflerie avec des particules de neige
(Lehning et al., 2002) et en conditions naturelles (Naaim-Bouvet et al., 2012b; Sato et al., 1993). Ces
comparaisons se sont révélées concluantes sauf pour les particules dendritiques ou les flux
enregistrés par le SPC sont surestimés par rapport aux mesures filets (Sato et al., 2005). Dans la
présente étude visant a évaluer la capacité des FlowCapts, les Snow Particle Counters seront considérés
comme ¢tant la référence. Une attention particulicre devra également étre portée sur les flux
enregistrés lors des précipitations et les flux dont les particules dépassent 450 um de diametre. En
effet, le Snow Particle Counter affecte a toutes les particules dont le diametre est supéricur 500 um
une valeur de diametre de 450 pum. Cela est du a la taille de la zone de mesure du capteur qui ne lui
permet pas de distinguer les trés grosses particules.

La disposition des différents instruments sur le banc en 2011-2012

La comparaison s’est déroulée sur le site du Col du Lac Blanc durant hiver 2011-2012. Lors de
cette saison, le banc de mesures de transport ¢olien de neige était constitué de trois SPC placés
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verticalement. Le SPC le plus haut est fixe et ne bouge pas au cours de la saison, il est appelé SPC
fixe. Les deux SPCs les plus proches du sol sont fixés sur un support qui permet de maintenir un
écart de 1 m entre les deux capteurs et d’ajuster leur hauteur en fonction du manteau neigeux. Le
plus haut des deux est appelé « SPC supérieur » et le moins haut « SPC inférieur ». Aux deux
hauteurs de mesures des SPCs, deux anémometres coupelles mesurent la vitesse des vents.

Situé a 'aplomb des SPCs, un capteur de mesures de hauteur optique, un SHM30 de la société
Jenoptik, donne les variations de hauteur du manteau neigeux et permet d’en déduire la hauteur des
instruments connaissant I’écart avec ce capteur.

Parallelement a ce profil de SPCs, un FlowCapt seconde génération de 1 m de long est installé sur
le méme support que les deux SPCs inféricurs. Une telle installation permet d’avoir la zone de
mesure de 1 m du FlowCapt comprise entre les deux zones de mesures des SPCs.

Six FlowCapts premicre génération de 30 cm de long sont installés sur un mat placé a 10 m de
celui portant les SPCs. 1Is sont numérotés de 1 a 6 en partant du niveau du sol. Leur hauteur par
rapport au sol est fixe. Un anémometre est également placé sur ce mat, appelé « anémometre
Young ». L.a comparaison va pouvoir ainsi se faire entre les SPCs, le FlowCapt seconde génération et
un FlowCapt premicre génération. L’ensemble des instruments est présenté sur la Figure 42.
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Figun; 42 : Instruments préxénis sur le bane de mesures de transport éolien de n
2012 (erédit : Tronvilliez)

Les mesures

Les instruments n’ont pas les mémes fréquences d’acquisition des données. Les SPC
enregistrent les flux a la seconde alors que les mesures de flux et de vitesse de vent des FlowCapts,
les mesures de vitesse de vent des anémometres et les mesures de hauteur sont disponibles toutes
les 10 minutes. La comparaison va donc se baser sur les valeurs moyennées sur dix minutes.

Pour lintercomparaison, il faut que les FlowCapts tixes de 30 cm soient au-dessus du manteau
neigeux et compris entre les deux SPCs. Le FlowCapt le plus haut, numéroté 6, est écarté car trop
sensible aux vibrations (Cierco et al,, 2007). Le FlowCapt numéro 5 a présenté des signes de
disfonctionnement pendant I’hiver ce qui nous a conduit a utiliser uniquement le FlowCapt numéro
4. Ce FlowCapt sera appelé dans la suite FlowCapt premicre génération. Les 2 générations de
FlowCapt peuvent étre comparées entre elles et avec les SPCs sur une période de 56 jours entre le 15
février et le 11 avril 2012.

La hauteur des instruments par rapport au manteau neigeux n’est pas systématiquement
exactement la méme. Des variations locales de hauteur peuvent se produire par le passage d’un
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sastruga. L.a hauteur de tous les instruments est calculée a partir du SHM30 placé a la verticale des
SPCs. Il n’y a pas de mesure de hauteur a la verticale des FlowCapts premicre ou seconde génération.
La hauteur de Pextrémité basse du FlowCapt seconde génération est mesurée manuellement toutes
les semaines. Cette hauteur peut varier jusqu’a 8 cm par rapport a celle du SPC inférieur déterminée
par le SHM30 du fait des éléments rugueux, les sastrugi, qui peuvent affecter le manteau neigeux.
Nous supposerons que la différence de hauteurs entre les instruments est de =8 cm.

2.3.2 La comparaison de la vitesse des vents

La vitesse des vents est un élément essentiel du transport. Les FlowCapts sont censés fournir une
vitesse des vents intégrative sur 1 m de hauteur en plus de la mesure de flux. Cette donnée est
intéressante car la valeur de la vitesse des vents est nécessaire pour les calculs de concentration.
Nous allons donc comparer les vitesses de vents mesurées par le FlowCapt par rapport aux vitesses
mesurées par 'anémometre coupelle supérieur (Figure 43).
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Figure 43 : vitesses des vents mesurées par le FlowCapt seconde génération et par I'anémométre coupelle supérienr

Le FlowCapt détecte bien les variations de vitesses de vent sauf a certains moments ou la vitesse
mesurée passe brutalement a une valeur nulle. Il surestime par contre fortement les vitesses
supéricures a 10 m.s’. Pour comparer en valeur les vitesses de vent des anémomeétres et du
FlowCapt seconde génération, la vitesse de vents mesurée par les anémometres est intégrée sur la
hauteur du FlowCapt :

Hs

1
R — 65
Uint 0.1, f u(z)dz (65)

H;

Avec Hg la hauteur supérieure du FlowCapt et H; la hauteur inférieure en m. Le profil de vent est
supposé suivre un profil logarithmique. La hauteur de rugosité et la vitesse de frottement sont
déterminées par une régression linéaire de la vitesse des vents en fonction du logarithme de la
hauteur en utilisant le profil de vitesse sur les trois anémometres. Seuls les valeurs de régression
avec un coefficient de détermination supérieur a 0,98 sont conservées (Figure 44). L’erreur sur la
hauteur des instruments qui peut atteindre 8 cm d’écart se reporte sur le calcul de la vitesse intégrée
de vent. L’erreur relative de la vitesse des vents par rapport aux différences de hauteur est de 8 %.
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Figure 44 : vitesse des vents mesurées par le FlowCapt seconde génération par rapport a la vitesse intégrée calenlée a partir du
profil des anémometres. La droite représente ['équation y=x

Les anémometres coupelles ont un seuil de démarrage élevé et les vitesses de vent inférieures a 2
m.s-! sont sous-estimées. Entre 2 et 9 m.s'l, les vitesses varient linéairement avec un coefficient
proche de 1 mais les FlowCapts surestiment 1égérement la vitesse de vent. Au-dessus de 9 m.s”, la
réponse du FlowCapt est plus ou moins linéaire mais avec une nette surestimation des vitesses. Cette
observation n’est pas en contradiction avec les mesures précédemment faites en milieu naturel par
des FlowCapts, ces dernieres ne mesurant pas de vents supérieurs a 10 m.s! (Chritin et al., 1999;
Savelyev et al., 20006).

Le FlowCapt déduit la vitesse des vents de la pression acoustique générée par les vents dans le
tube. Cette pression varie avec la vitesse du fluide, en effet les tourbillons aprés un obstacle,
responsables de la pression acoustique, varient en fonction de cette vitesse (Williamson, 1996). Le
changement de comportement de la mesure de vitesse des vents par le FlowCapt se produit a 9 m.s-.
Le nombre de Reynolds, noté Re, est calculé pour cette valeur :

Uiy ¥ O
Re = int Flow (66)
v

Avec Uiy, la vitesse des vents des anémomeétres intégrée en m.s'l, @ppoy le diametre du FlowCapt
enm etV la viscosité cinématique de I’air pris a 0 °C et égale 2 1.33 10-> m2.s-1.

A 9 m.s!, Le nombre de Reynolds, égal a 18 000, correspond a une brusque variation de
pression basale d’apreés des mesures (Artana et al., 2003). Cette dernicre représente la pression
exercée aux extrémités de linstrument qui est en lien avec la pression acoustique. Un tel
changement pourrait expliquer le changement de comportement du FlowCapt a cette valeur.

Les vitesses mesurées par le FlowCapts seconde génération ne peuvent pas étre utilisées et il faut
revenir a des vitesses obtenues par des anémometres classiques.

2.3.3 Occurrence de transport

2.3.3.1 Principe de détection : SPC, FlowCapts premiere et denxcieme génération

Le premier point a comparer entre les trois types de capteurs est 'occurrence du transport. A
savoir lorsqu’un flux est détecté par les SPCs, celui-ci est-il également détecté par les FlowCapts et
réciproquement ?

Le seuil de détection des trois types d’instruments est identique et égal a 0,001 g.m2s1. Le SPC
inférieur est I'instrument de mesures avec la surface de mesures la plus proche du manteau neigeux.
11 sera le premier a détecter le déclenchement du transport éolien sans précipitations. La surface de
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mesures du FlowCapt seconde génération est située quelques centimeétres au-dessus de la surface du
SPC inférieur, il devrait donc détecter le flux de maniere quasi-simultanée. La surface du FlowCapt
premiere génération est située 8§ cm plus haut que celle du SPC inférieur, il pourrait donc manquer
le départ des épisodes et les faibles flux. Dans le cas d’une précipitation associée a du transport, les
trois instruments devraient détecter le transport en méme temps.

La variation de hauteur de +8 cm introduit une légére modification de détection pour les tres
faibles flux de transport sans précipitations mesurés par le SPC. Lorsque la base du FlowCapt
deuxieme génération est plus basse que le SPC inférieur, ce FlowCapt devrait détecter des transports
tres faibles que ne détecte pas le SPC ; et inversement si le SPC est placé plus bas que la base du
FlowCapt seconde génération. Dans le cas du FlowCapt premicre génération, il devrait détecter soit
de maniere concomitante les événements avec le SPC, soit manquer les tres faibles flux détectés par
le SPC.

2.3.3.2 Cas d’'un épisode

Nous avons choisi un épisode de transport sans précipitations de 7h (ou le SPC fixe ne détecte
aucun flux). La hauteur des instruments durant cet épisode est fixe. Le SPC supérieur ne détecte
qu’un faible flux, la couche de transport se situe proche de la surface ce qui permet de vérifier la
détection par les FlowCapts (Figure 45).
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Figure 45 : épisode de chasse neige dn 11 mars 2012 enregistré par le SPC inférienr (SPC inf) et le SPC supérienr (SPC sup),
le FlowCapt seconde génération (FlowCapt 2G) et le FlowCapt premiere génération (FlowCapt 1G)

Si nous nous intéressons uniquement a la détection du transport par les instruments, les
FlowCapts et le SPC inférieur ont la méme occurrence de transport. Les FlowCapts semblent donc
capable de bien détecter les événements de transport.

2.3.3.3 Comparaison sur l'ensemble de la saison

Nous considérons maintenant la saison dans son ensemble, chaque période de 10 minutes est
classée dans I'un des quatre cas :
¢ le SPC inférieur et le FlowCapt détectent tous les deux un flux (cas 1) ;
¢ le SPC inférieur et le FlowCapt ne détectent pas de flux (cas 2) ;
¢ secul le SPC détecte un flux (cas 3) ;
¢ secul le FlowCapt détecte un flux (cas 4).

Le nombre de mesures dans chaque cas est ensuite divisé par le nombre total de mesures faites
dans la saison (Table 6).

65



Table 6 : pounrcentage du nombre de demi-henres par rapport an nombre fotal de demi-heures de la saison on : cas 1, le
FlowCapt premiere on seconde génération et le SPC inférienr détectent des événements en commun (fluxc SPC et FC) ; cas 2, ne
détectent pas d'événement en commun (pas de flux) ; cas 3, o senlement le SPC détecte un flux (SPC senl) ; et cas 4, on
uniguement le FlowCapt détecte un épisode (FlowCapt senl)

Instruments comparés flux SPC et pas de flux SPCseul  FlowCapt seul
P FC (cas 1) (cas 2) (cas 3) (cas 4)
FlowCapt premiére génération 26 % 60 % 7% 7%
FlowCapt deuxiéme génération 18 % 66 % 15 % 1 %

Le pourcentage du temps ou un transport est détecté par le SPC est de 33%. Le FlowCapt
premicere génération est le capteur qui détecte le mieux les événements en commun avec le SPC
inférieur mais il détecte aussi des événements qui ne sont pas vus par le SPC 7 % du temps. Le
FlowCapt seconde génération sous-estime de maniére plus importante le pourcentage du temps ou
un flux est détecté par le SPC inférieur (18 % au lieu des 33 % détecté par le SPC), il ne génére par
contre quasiment pas d’événement quand le SPC inférieur n’en détecte pas.

Table 7 : pourcentage du nombre de demi-henres on les FlowCapts premiére et seconde génération détectent un transport de neige
lorsque le SPC inférienr détecte un flux: supérienr a 1 g5 par rapport an nombre de demi-henres oir le SPC inférienr détecte

un flusc supérienr a 1 g.m’.s”

FlowCapt premicre génération FlowCapt deuxiéme génération
SPC inférieur > 1 gm™.s" 99,9 % 98,6 %

Le méme type de raisonnement peut étre appliqué a la détection des épisodes ou le flux mesuré
par le SPC inférieur est supérieur a 1 g.m=2s?! (Table 7). Dans ce cas, les FlowCapts premicre et
seconde génération détectent un flux non nul dans 99,9 % et 98,6 % des cas respectivement. Les
flux importants sont donc bien enregistrés par les deux générations de capteurs.

2.3.4 Quantification des flux

2.3.4.1 La technique de comparaison des flux

Principe de calcul

Maintenant que 'aptitude des instruments a détecter le transport éolien de neige a été comparée,
nous allons nous intéresser a la quantification des flux éoliens de neige des FlowCapts. Les FlowCapts
sont des capteurs intégratifs sur la hauteur alors que les SPCs sont des capteurs qui permettent
d’évaluer le flux en un point. Pour comparer les valeurs de flux, les flux des SPCs vont étre intégrés
sur la hauteur du FlowCapt, c’est a dire entre les points de mesures du SPC inférieur et supérieur :

1 Hs
Hspcint = = in Uspc (z)dz (©7)

Avec Ugpcint le flux intégré sur la hauteur en g.m=2s! et Ugpe le flux des SPCs également en
g.m2sl Le flux est supposé suivre une loi puissance sur la hauteur considérée dont les parametres
sont déduits avec le SPC inférieur et supéricur. Cette hypotheése se base sur les différentes
formulations proposées a partir des mesures (Budd et al.,, 1966; Kobayashi, 1972; Mann et al,,
2000). Cette paramétrisation est principalement valide dans le cas de transport éolien de neige sans
précipitations associées.

Plusicurs incertitudes peuvent se produire sur la mesure de flux intégratifs a partir des SPCs. La
premiere est liée aux précipitations vont avoir un effet sur le profil de flux en augmentant le flux
normalement vu sans précipitations. L’approximation du flux par une loi puissance sera ainsi une
sous-estimation de la loi réelle. Cet effet commence a étre détectable des 0,5 m de hauteur d’apres
des mesures faites en Antarctique a la station Mizuho (Takahasi, 1985). Une autre étude, a la méme
station polaire en se basant sur la taille des particules suivant la hauteur montre que cet effet est
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détectable entre 1 et 3 m de hauteur (Nishimura and Nemoto, 2005). Cet effet se produirait ainsi
principalement sur la partie supérieure du profil.

La seconde incertitude est liée au mode de calcul du flux : le SPC calcule le flux a partir du
nombre de particules dans chaque classe et du diametre moyen de chaque classe. La classe
maximale est de 500 um du fait de la largeur de la zone de mesure (Figure 41). Les volumes des
particules de diameétres supérieures a 500 ym ont un volume sous-estimé et donc le flux le sera
également. De telles particules sont plus susceptibles d’étre présentes lors de précipitations qu’en
cas de transport ¢olien sans précipitations. Enfin les SPCs supposent une densité des particules
égale 2 0,917 ce qui est une borne supérieure de la densité des cristaux.

Ces incertitudes précisées, le SPC reste I'appareil de mesures de transport présentant le moins
d’incertitudes et la valeur la plus fiable de flux. Ces flux calculés vont donc étre considérés comme
étant la valeur de référence.

Le cas du FlowCapt premiere génération
La calibration constructeur

Les FlowCapts premiere génération, tout comme la seconde génération, sont fournis avec une
calibration constructeur. Il faut noter que cette formule de calibration repose sur deux constantes,
notées A et B, pour fournir le flux, noté fsc en gm2.s1:

Uee = A * signal® (68)

Avec signal, le signal du microphone en mV.

La nouvelle calibration proposée par [Cierco et al., 2007]

Si nous observons I’épisode de chasse neige du 11 mars 2012, nous nous rendons compte que la
surestimation du FlowCapt premicre génération est élevée comparée aux valeurs des deux SPCs
(Figure 45). Une telle surestimation a déja été observée et une nouvelle calibration a été proposée a
partir de mesures en soufflerie et au Col du Lac Blanc (Cierco et al., 2007). La nouvelle calibration
lie la réponse du signal des capteurs électro-acoustiques a la vitesse des vents et le type de
particules :

i 2
1 signal ©9)

.u'TLC = 2 4
w Uint

avec Upc le flux avec la nouvelle calibration des FlowCapts en gm=2s?, U, la vitesse des
particules intégrée sur la hauteur du FlowCapt en m.s'!l, w une constante dépendant du type de
particules et égale a 1,22 pour les grains fins (Cierco et al., 2007).

La vitesse horizontale des particules est supposée étre égale a la vitesse horizontale du vent. La
vitesse des vents des FlowCapts ne peut pas étre prise en compte, il faut utiliser les mesures des
anémometres. Nous allons utiliser le méme raisonnement que celui utilisé pour Iétablissement de la
nouvelle calibration (Cierco, 2007). La fonction de flux est continue et croissante sur la hauteur. 11
existe donc une hauteur équivalente, notée Z,q, comprise entre les deux hauteurs supérieure et

inférieure ou la valeur du flux équivalent, noté Ueq, est égale a la valeur du flux intégré, noté
Hspcint
= a_
Ueq = bZeq = Uspcint (70)

Avec (a,b) les coefficients de la loi puissance du flux en fonction de la hauteur pour la période
donnée.

La hauteur équivalente est calculée puis la vitesse des vents est déduite en supposant un profil
logarithmique et en fixant la hauteur de rugosité a 6 105 m qui est la moyenne des valeurs de
rugosité précédemment calculée quand cela est possible (2.3.2). Les valeurs de vitesse utilisées pour
calculer cette nouvelle calibration sont comprises entre 6 et 15 m.sL.

Vitesse des vents et valeur de flux
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Si nous considérons les équations 68 et 69, nous pouvons déterminer une vitesse de vent en
dessous de laquelle la nouvelle calibration fournie des valeurs de flux, noté iy, supéricures aux
valeurs obtenues avec la calibration constructeur, noté U... Cette valeur de vitesse de vent est notée

Useuil *
nc cc seuil Aw?

Les valeurs obtenues par la calibration constructeur sont pourtant déja surestimées. Ainsi, nous
ne prendrons en compte la nouvelle calibration que lorsque que la vitesse des vents est supéricure a
Ugeyil, Sinon nous conserverons la calibration constructeur. Cette nouvelle calibration ne change
que la quantification et non I’événementiel, qui reste le méme.

Erreur de mesures et de hauteur

mentionné par le constructeur (Chritin et al., 1999). La différence de hauteur entre les capteurs va
se reporter sur le calcul du flux intégré. Nous avons supposé un écart maximum entre les hauteurs

Dans le cas des FlowCapts, les erreurs de mesures de flux seront prises égales + 5 % comme

de capteurs de 8 cm. Les flux intégrés sont alors calculés pour une hauteur de + 8 cm par rapport a
la hauteur considérée des SPCs (équation 67). Dans le cas de la nouvelle calibration proposée par
(Cierco et al,, 2007), I’erreur sur la hauteur, qui entre en compte dans le calcul de la vitesse des
particules est prise en compte. De plus lerreur de mesures de &+ 5 % due a linstrument est
également prise en compte dans la valeur du signal (équation 69).

2.3.4.2 1 es résultats obtenus

En utilisant la technique précédemment décrite, nous allons pouvoir comparer les flux intégrés
des Snow Particle Counters et ceux des FlowCapts. Nous allons décomposer notre comparaison en
deux parties.

Nous allons dans un premier temps mener la comparaison sur un épisode de chasse neige pur
d’une durée limitée. Dans un deuxieme temps, nous élargirons la comparaison a I'intégralité de la
période de la saison de 56 jours pour évaluer 'impact des différentes conditions climatiques.

Cas de I'épisode du 11 mars 2012

Nous allons tout d’abord nous intéresser a 'épisode de chasse neige pur du 11 mars 2012. Cet
¢épisode de 7 h se produit a hauteur fixe et sans précipitations associées. Il permet ainsi d’évaluer,
sur un événement de transport, la capacité des FlowCapts a quantifier le chasse neige pur. Nous
allons dans un premier temps comparer les flux moyennés sur 10 minutes.
Intercomparaison des flux

Les flux intégrés des SPCs sont comparés a ceux des FlowCapts, qu’ils soient de premicre ou
deuxieme génération (Figure 406). Sur cet épisode, le FlowCapt premicre génération avec la
calibration constructeur possede une bonne dynamique mais il surestime de manicre tres
significative les flux, jusqu’a plus de vingt fois ceux intégrés des SPCs. Avec la nouvelle calibration,
les flux sont de 'ordre de grandeur de ceux intégrés des SPCs avec une surestimation générale plus
marquée pour les flux intégrés des SPCs inférieur a 5 gm2sl. Pour les FlowCapts seconde
génération, la dynamique est bonne hormis deux points ou la valeur de flux de FlowCapt seconde
génération est environ 4 fois plus importante. Les valeurs de cette génération sont en moyenne
inférieures a celles intégrées des SPCs.
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Figure 46 : épisode de chasse neige du 11 mars 2012. Bas : flux des SPCs intégré sur 0.3 m de bauteur (SPC int0.3m et flux
dn FlowCapt premiere génération avec la calibration constructenr (FlowCapt 1Gec) et avec la nonvelle calibration (FlowCapt
1Gnc). Les flux dn FlowCapt avec la nouvelle calibration sont représentés sur un deuxciéme axe vertical. Haut : flux des SPCs
intégré sur 1 m de hantenr (SPC int1m) et fluxc du FlowCapt seconde génération (FlowCapt 2G)

Flux et vitesse de vent

Les flux sont comparés a la vitesse des vents a la hauteur équivalente pour I’épisode du 11 mars
2012 (Figure 47).
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Figure 47 : épisode de chasse neige du 11 mars 2012. Haut : flux des SPC intégrés sur 0,3 m (SPC int0.3m), FlowCapts
premiére génération avec la calibration constructeur (FlowCapt 1Gec) et la nouvelle calibration (FlowCapt 1Gnc) par rapport a
la vitesse des vents a la hautenr équivalente du flux équivalent au flux intégré sur 0,3 m. Bas : flux des SPC intégrés sur 1 m
(SPC intlm) et du FlowCapt seconde génération (FlowCapt 2G) par rapport a la vitesse des vents a la hantenr équivalente du
Slux équivalent an flux intégré sur 1 m
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Le FlowCapt premicére génération avec la calibration constructeur, si nous omettons sa
surestimation, semble avoir une bonne dynamique en fonction de la vitesse des vents. Avec la
nouvelle calibration, la dynamique semble étre moins bien prise en compte avec une diminution de
la surestimation et une bonne estimation des flux a partir d’une vitesse équivalente de 13 m.s1. Pour
la seconde génération, le comportement en fonction de la vitesse des vents est bon hormis en un
point. Il semble donc que les FlowCapts seconde génération soient capables de renseigner sur le
comportement des flux en fonction de la vitesse des vents.

Quantité de neige transportée

Enfin, la neige transportée durant lintégralité de I’épisode peut étre calculée. Elle permet de
renseigner sur la capacité des capteurs a correctement quantifier les flux et les erreurs qui sont
associées a cette mesure. La neige transportée horizontalement par le vent est calculée a partir du
taux de transport pour I'épisode du 11 mars 2012 en kilogramme de neige par metre (Figure 48).

Dans le cas de la premicre génération, la quantité estimée par le FlowCapt premicre génération
avec la calibration constructeur est pres de cinquante fois plus importante que celle quantifiée par
les SPCs. La nouvelle calibration permet de limiter fortement cette surestimation mais ne 'empéche
pas. Dans le cas de la seconde génération, Les valeurs de quantité de neige transportée se situent
dans la marge d’erreur de la quantité calculée par l'intégration des flux des SPCs. Il semble sur un
¢épisode de transport sans précipitations associées, tel que celui du 11 mars 2012, que le FlowCapt
seconde génération soient capable de quantifier la neige transportée.
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Figure 48 : quantité cumulée de neige transportée horizontalement par le vent lors de I'épisode dn 11 mars 2012

Comportement sur I'ensemble de la saison

Nous allons reprendre le méme raisonnement que celui que nous avons fait pour ’épisode du 11
mars 2012 mais en Pappliquant cette fois-ci a I'intégralité des 56 jours de la saison. De nombreuses
conditions météorologiques se sont produites durant la saison (précipitations, transport avec et sans
précipitations associées).

Intercomparaison des flux

Si nous considérons maintenant I'intégralité de la saison, nous allons séparer les flux intégrés des
SPC en deux classes : les flux inférieurs a 20 g.m2.s! et supérieurs a cette valeur (Figure 49). Cette
derniere a été choisie en fonction du comportement des FlowCapts sur l'intégralité de la saison.

Pour les faibles flux, aucune tendance claire n’est visible sur les deux générations quelle que soit
la calibration de la premicre génération. La premiere génération avec la calibration constructeur
surestime tres fortement les flux avec des valeurs pouvant atteindre 400 g.m2.s! pour des valeurs
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de flux intégrés des SPCs de 2 gm2sl Avec la nouvelle calibration, la surestimation s’est
fortement réduite mais elle est toujours présente pour la majorité des flux intégrés. Pour la seconde
génération au contraire, c’est principalement une sous-estimation qui se produit. A partir d’une
valeur de flux intégrés supéricure a 9 g.m2s, les valeurs de flux de la seconde génération sont
systématiquement sous-estimées.

Pour les flux importants, a partir d’'une valeur de 70 g.m2s? des flux intégrés, la premicre
génération avec la calibration constructeur sous-estime les flux. Entre 50 et 70 g.m=2s, les flux
peuvent étre sous-estimés ou bien surestimés, jusqu’a trois fois la valeur intégrée. Avec la nouvelle
calibration au contraire, les flux sont tres fortement sous-estimés avec des valeurs jusqu’a 200 fois
moins que la valeur intégrée. La nouvelle génération sous-estime également le flux de maniere quasi
linéaire. La régression linéaire sur ses valeurs donne une pente de 0,12 avec un coefficient de
détermination de 0,76.
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Figure 49 : flux: des SPCs inférienrs a 20 g.n”.s” a ganche et supérienrs a droite. Hant : comparaison des flux du FlowCapt
premiére génération avec la calibration constructenr (FlowCapt 1Gec) par rapport anx flux intégrés des SPCs sur 0.3 m
(8PCint 0.3m). Milien : comparaison des flux du FlowCapt premiere génération avec la nonvelle calibration (FlowCapt 1Gne)
par rapport anx flux intégrés des SPCs sur 0.3 m (SPCint 0.3). Bas : comparaison des flux dn FlowCapt seconde génération
(FlowCapt 2G) par rapport aux flux intégrés des SPCs sur 1 m (SPCint 1m). Les droites noires représentent la formule x=y.
La droite représente la formule y=0,12x-1.09 issues d’une régression linéaire sur les flux supérienrs a 20 gmi”.s’ pour les
FlowCapts denxiéme génération avec un coefficient de détermination de 0,76. Par souci de lisibilité, les barres d’erreurs n’ont pas
é1é représentées pour les fluxc inférienrs a 20 gmi”.s”

Cette comparaison affine les résultats tirés de I’épisode du 11 mars, des valeurs de flux plus
importantes étant enregistrées. Les FlowCapts premicre génération avec la calibration constructeur
surestiment grandement les flux sauf a partir d’une valeur de flux intégré des SPCs de 70 g.m2.s-1.
Avec la nouvelle calibration, la surestimation est moindre mais toujours présente en moyenne pour
les flux intégrés inférieurs a 10 g.m2s?!. Au-dessus de cette valeur, la sous-estimation est
systématique et d’autant plus importante que la valeur de flux intégré est grande. Pour la deuxieme
génération, les flux intégrés supérieurs a 20 g.m2.s"! sont toujours sous-estimés ; en dessous de cette
valeur, ils sont majoritairement sous-estimés (88 %o).

Pour la premiere génération, les valeurs les plus importantes de flux sont obtenues pour des
valeurs intégrées des flux des SPCs faibles, inférieurs a 20 g.m2.s'1. Ils ne peuvent donc pas servir
d’indicateurs d’intensité du flux, les faibles flux pouvant correspondre aussi bien a des valeurs tres
importantes que faibles. Cette génération est donc a considérer uniquement comme un détecteur de
transportt.
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Pour la seconde génération, les valeurs les plus importantes sont obtenues pour les valeurs de
flux intégrés les plus fortes. Au dessus d’une valeur de 20 g.m=2s! mesurées par le FlowCapt, les
valeurs de flux intégrées sont supérieures a 100 g.m2.s! sauf pour une valeur.

Flux et vitesse de vent

Nous allons comparer les flux par rapport a la vitesse des vents sur ’ensemble de la saison en
mettant 'accent sur 'augmentation des flux avec 'augmentation de la vitesse des vents (Figure 50).
En effet, si une génération de FlowCapt détecte des flux qui augmentent avec la vitesse des vents
tout comme les flux intégratifs des SPCs, cette génération est capable d’avoir une bonne dynamique
des flux par rapport a la vitesse des vents.
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Figure 50 : Ganche : lintégralité de la saison. Droite : les valeurs de flux intégrés des SPCs supérienres a 20 gni”.s'et les
valenrs assocites des FlowCapts. Haut : comparaison des flux intégrés des SPCs sur 0,3 m (SPC int0.3m), des FlowCapts
premiére génération avec la calibration constructenr (FlowCapt 1Gec) et la nonvelle calibration (FlowCapt 1Gnc). Bas :
comparaison des fluxc intégrés des SPCs sur 1 m (SPC intl1m) et des FlowCapts deuxcieme génération (FlowCapt 2G). Par
soucis de lisibilité, les barres d'ervenrs n'ont été représentées que pour les flux intégrés des SPCs supérienrs a 20 gmi”.s”

Le comportement des FlowCapts premicre génération avec la calibration constructeur est
croissant avec la vitesse des vents jusqua 16 m.s'. Au dela de cette valeur, les valeurs sont, au
contraire, sous-estimées. La nouvelle calibration avait été faite sur des valeurs de vents comprises
entre 6 et 15 m.s”, elle n’a pas pu prendre en compte ce changement de comportement. La relation
avec la vitesse des vents ne semble pas bonne car la nouvelle calibration sous-estime fortement les
valeurs de flux intégrés et ce d’autant plus fortement que la vitesse des vents est élevée. Pour la
seconde génération, la sous-estimation forte mise de coté, le comportement des flux en fonction de
la vitesse des vents est la méme que pour les SPCs.

Quantité de neige transportée

Si nous nous intéressons a la neige totale transportée durant la saison de 56 jours, la quantité de
neige transportée détectée sur la hauteur intégrative de mesures peut étre calculée a partir du taux
de transport (Figure 51). La hauteur intégrative ne comprend pas lessentiel de la couche de
saltation car la hauteur des capteurs au-dessus du manteau neigeux est de 30 cm en moyenne.

L’erreur des FlowCapts premiere génération est moindre que pour I’épisode du 11 mars avec un
peu plus de quatre fois plus de neige transportée contre plus de cinquante fois. Avec la nouvelle
calibration, les erreurs de surestimation et de sous-estimation en fonction de la vitesse des vents se
compensant, la quantité est maintenant sous-estimée d’un peu moins de la moitié. La seconde
génération détecte une quantité transportée égale a peu pres a 20% de celle détectée par les SPCs.

Les différences entre I’épisode du 11 mars et 'intégralité de la saison s’expliquent par la présence
de transport plus important durant d’autres épisodes de la saison. La quantité transportée est
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majoritairement due aux flux importants : ces flux sont moins surestimés par la premiére génération
avec la calibration constructeur et sont davantage sous-estimés par la premicre génération avec la
nouvelle calibration et la deuxieme génération. Plus le transport sera important, plus la sous-
estimation des quantités de neige sera importante par la seconde génération.
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Figure 51 : quantité de neige transportée lors de la saison de 56 jours durant Ihiver 2012. Les valenrs sont celles des fluxe SPCs
intégrés sur 0.3 m de bantenr (SPCint0.3m) et sur 1 m (SPClm), des flux des FlowCapts premicre génération avec la
calibration constructeur (FlowCapt 1Gec) et avec la nonvelle calibration (FlowCapt 1Gne) et des flux des FlowCapts de la
denxciéme génération (FlowCapt 2G)

2.3.5 Résumé de la comparaison

En conclusion, les FlowCapts premicre et seconde génération détectent correctement les épisodes
de transport au-dessus de 1 g.m2s1. La premicre génération détecte mieux les flux inférieurs mais
simule plus souvent des flux non détectés par les SPC. La deuxieme génération manque les flux
inférieurs mais ne simule quasiment aucun événement non détecté par les SPC. Les FlowCapts sont
donc de bons estimateurs de occurrence de transport. Les FlowCapts seconde génération auront
tendance cependant a sous-estimer la durée des épisodes de flux inférieurs a 1 g.m-2.s-1.

Les deux générations estiment difficilement la quantité de neige lorsque les flux sont inférieurs a
2 g.m2s1. Ces flux sont associés a des vents faibles et peuvent étre parfois associés avec un type de
particules qui est différent de celui transporté lors des flux plus importants. Cette difficulté peut
aussi étre expliquée par la technique d’estimation des flux intégrés des SPCs : la loi retenue n’est pas
adaptée aux chutes de neige. Au dessus de cette valeur, deux comportements se détachent. La
premicere génération avec la calibration constructeur surestime les flux d’un voire deux ordres de
grandeur. La nouvelle calibration, paramétrée pour limiter cette surestimation, joue bien son role.
Mais la gamme de vitesse, et donc de flux, pour laquelle cette calibration a été réalisée était limitée
(vitesse de vent entre 6 et 15 m.s?). Et il s’avere que pour des flux intégrés supérieurs a 20 g.m2.s1
cette nouvelle calibration conduit a des sous-estimations d’un ordre de grandeur. La seconde
génération a tendance a sous-estimer l'intégralité des flux, et tous ceux au-dessus de 10 g.m=2s.
Son comportement avec la vitesse des vents est cohérent. La comparaison a porté pour des flux de
FlowCapt seconde génération allant jusqu’a 30 g.m2s?. Pour les flux supérieurs, nous pouvons
supposer d’apres la tendance que les flux sont toujours sous-estimés. Cependant c’est un point qu’il
faudrait vérifier ultérieurement par une autre comparaison.
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2.4 Syntheése du Chapitre 11

Aucune des campagnes précédemment réalisées en Antarctique ne remplit les contraintes d’une
validation d’un modele climatique régional incluant le transport éolien de neige. Une nouvelle
campagne de mesures doit étre menée pour acquérir ces données. Aucun instrument de mesures de
flux de transport éolien disponible actuellement sur le marché n’est une référence et n’est assuré de
fonctionner correctement en Antarctique. Cette question instrumentale reste le point fondamental
de toute nouvelle campagne et une amélioration de la mesure doit encore étre faite pour parvenir a
un appareil robuste avec une faible consommation électrique et permettant de mieux étudier les
processus de transport de neige par le vent.

Parmi les capteurs existants, celui qui semble le plus adéquat pour cette campagne de mesures
est le capteur acoustique FlowCapt. Cependant, ce dernier existe en deux générations et la derniere
n’a jamais été évaluée dans des conditions de recherche. Les difficultés rencontrées pour mener une
comparaison en Antarctique nous ont amen¢ a réaliser cette comparaison sur le site du Col du Lac
Blanc dans les Alpes francaises.

Une comparaison entre les capteurs intégratifs FlowCapt et plusieurs instruments optiques de
mesure de flux, les Swow Particle Counter (SPC), a été réalisée. Elle montre clairement un
comportement différent entre les deux générations de FlowCapt par rapport aux flux des SPCs qui
sont considérés ici comme étant la référence.

La premicre génération détecte les transports importants et la majorité des événements a faibles
flux. Elle génere toutefois des événements que ne détecte pas les SPCs. Elle n’est pas capable, avec
la calibration constructeur ou la calibration proposée dans la littérature (Cierco et al.,, 2007)
d’estimer correctement les flux. Les valeurs les plus importantes de flux mesurés par cette
génération de FlowCapts correspondent a de flux faibles des SPCs. Cette génération ne peut servir
que de détecteurs de présence de transport.

La deuxiéme génération détecte les événements de flux supérieurs a 1 g.m=2s! et sous-estime
Iévénementiel des flux moins importants. La sous-estimation des flux est constante pour les flux
intégrés des SPCs supérieurs a 10 g.m2.s1. La dynamique en fonction de la vitesse des vents est
cohérente. Les quantités de neige sont également sous-estimées. Les valeurs les plus importantes de
flux mesurées par le FlowCapt seconde génération sont obtenues pour les valeurs les plus
importantes mesurées par les SPCs et au-dessus de flux de 20 g.m2.s! mesurés par les FlowCapts, les
flux sont généralement forts. Cette génération peut servir de détecteurs de transport mais peut
également détecter les événements de transport intense (qui ont des flux importants). Elle fournit
également une limite basse de quantité de neige transportée.

Les instruments ont été choisis et les contraintes inhérentes a une comparaison avec des
simulations numériques et au milieu polaire ont été présentées. La capacité des capteurs a été
¢évaluée en milieu naturel. Nous pouvons maintenant nous poser les questions suivantes : Ou faire
ces mesures en Antarctique ? Comment les réaliser et quels sont les résultats que nous
pouvons déduire des mesures ? C’est ce que nous allons voir dans un troisiecme chapitre.
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3 CHAPITRE III : OBSERVATIONS EN TERRE ADELIE,
INSTALLATIONS ET RESULTATS

Les instruments pour réaliser la campagne en Antarctique ont été choisis. Les comparaisons
faites dans les Alpes permettent d’identifier les limites des capteurs et de micux interpréter les
données obtenues en Antarctique. Ces derniéres vont étre présentées dans ce chapitre.

I’Antarctique est un vaste continent qui regroupe différentes régions, appelées « Terres ». Ces
Terres ont des caractéristiques différentes qui doivent étre prises en compte dans I’établissement de
la campagne de mesures. Dans une premicre section, la Terre choisie pour acquérir les nouvelles
données va étre présentée ainsi que les différentes études concernant le transport éolien de neige
qui y ont été conduites. Les sites de mesures au sein de cette Terre seront choisis. Les stations de
mesures déployées a ces sites seront décrites en détails.

Dans une deuxiéme et derniére section, les différents résultats de 'observatoire découlant de ces
mesures seront exposés. Tout d’abord les différences entre I’Antarctique et les Alpes seront
exposées. Les précipitations et enterrement progressif des capteurs sont les points principaux qui
seront abordés. Ces différences peuvent influer sur la réponse des capteurs et des résultats de
Iobservatoire. Ensuite les résultats issus de la campagne seront détaillés. Ces résultats concernent
Iévénementiel de transport en Terre Adélie et la saisonnalité de ce transport. Ils concernent
¢également la valeur de la vitesse de frottement seuil. Les quantités de neige transportée ont pu étre
¢évaluées. Enfin des mesures filets en Antarctique et dans les Alpes ont mis en évidence une
évolution de la vitesse de chute des particules transportées apres une précipitation.

3.1 La Terre Adélie, site idéal de modélisation et de mesures
de neige transportée par le vent en Antarctique

3.1.1 Présentation de la Terre Adélie

Pour mener une campagne de mesures de transport éolien de la neige, le premier prérequis est la
présence de chasse neige, si possible déja répertorié lors des précédentes campagnes de mesures.
L’un des territoires les plus ventés sur la calotte Antarctique est la Terre Adélie qui se situe en
Antarctique de ’Est et s’étend de la cote a l'intérieur du continent. Les vents violents qui dévalent la
pente du plateau antarctique a la cote sont dailleurs a l'origine des zones libres de banquise, les
polynies, qui ont permis aux premiers explorateurs d’accoster sur la cote Est du continent comme
Mawson en 1911. Dés les premieres expéditions, la fréquence et la puissance des vents catabatiques
et du chasse neige associé ont été signalées (Lorius, 1962; Madigan, 1929; Prud’homme et al., 1952).

Le deuxieme point important concerne laltitude: laugmentation des précipitations en
Antarctique de I'Est simulée par les modeéles climatiques de circulation générale se situe dans la
zone comprise entre les altitudes 0 et 2000 metres d’altitude (Genthon et al., 2009). Cette zone est
¢également caractérisée par un Bilan de Masse de Surface (BMS) important avec une variation
importante a fine échelle (Agosta et al.,, 2011). Il semble donc que les altitudes inférieures a 2000
metres et situées en Antarctique de I'Est représentent une zone particulicrement intéressante a
instrumenter, les erreurs les plus importantes sur le BMS étant susceptibles de se produire a cet
endroit. Mais la Terre Adélie réunit-elle pour autant les criteres nécessaires a une bonne
modélisation (¢ chapitre II) et un suivi régulier des observations ?

3.1.1.1 Localisation

La Terre Adélie représente la revendication territoriale francaise en Antarctique gelée par le
traité de Washington en 1989. Elle couvre une surface angulaire de 432 000 km? comprise entre le
pole Sud et les 350 km de cote proche du cercle polaire d’une patt, et le 136¢me et 142éme méridien
de longitude Est d’autre part (Figure 52).
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Figure 52 : représentation de la revendication territoriale francaise en Antarctique, la Terre Adélie

La Terre Adélie se trouve donc en Antarctique de I'Est et s’étend depuis le haut plateau
antarctique a plus de 3000 m d’altitude jusqu'a la céte. La diminution d'altitude est rapide et se fait
dans les 250 km précédant la cote. A 100 km, Paltitude est de plus de 1500 m. La surface est
homogene et hormis sur le littoral avec la présence du socle rocheux, le sol est entiérement
constitué du manteau neigeux. Les seules variations de Iéchelle centimétrique a kilométrique sont
les formes éoliennes. (Figure 53).

Figure 53 : surface du mantean neigenx en Antarctigne a 100 km de la cote (crédit : Tronvilliez)

Cette homogénéité de la surface facilite la modélisation et son interprétation en limitant
P'orographie et ses effets associés a fine échelle.
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3.1.1.2 Les mesures atmosphérigues et de transport éolien préexistantes en Terre Adélie

De nombreuses mesures ont été faites et se poursuivent actuellement en Terre Adélie depuis sa
découverte par Dumont D’Urville en 1840. Ces mesures sont principalement atmosphériques mais
des mesures de transport éolien ont également été conduites. Ces dernieres ont toutes eu lieu au
début ou au milieu du XX¢me siecle.

Les premieres mesures ont été faites a Cap Denison lors de I'expédition de Mawson en 1911-
1914 (Madigan, 1929). Lors de cette expédition, Madigan et Hodgeman ont construit le premier
instrument de mesures de transport ¢éolien, le caisson « Mawson » (¢f chapitre I). Il fut placé pres de
la base et la neige était pesée plusieurs fois par mois. Le poids et la hauteur de la lame d’eau déduite
sont décrits du mois de mars 1912 a celui de mars 1913. La fréquence de neige soufflée n’est pas
disponible en tant que telle, mais plusieurs mentions dans le texte évoquent une saisonnalité avec
peu d’événements en été voire aucun en janvier 1913 et beaucoup plus en hiver avec plusieurs
semaines consécutives de transport. La hauteur du transport est estimée a 200 m de manicre
approximative.

Les observations suivantes ont eu lieu lors des expéditions polaires francaises menées par Paul-
Emile Victor. Une base polaire a été construite a Port Martin a partir du 20 janvier 1950, a une
soixantaine de kilometres a I’Est de Cap Denison et a été maintenue jusqu’a son incendie le 23
janvier 1952. Les observations météorologiques comportent une étude de la neige soufflée faite a
partir d’observations et de la construction d’un caisson Mawson identique a celui utilisé par
Madigan (Boujon, 1954). Les observations quotidiennes ont permis d’établir un pourcentage
mensuel de présence de transport (Prud’homme and Valtat, 1957). Ces mesures ont permis a
Boujon et Loewe d’estimer que le transport horizontal moyen sur toute 'année était de 50 g.cm2.h-!
a 75 cm au dessus du sol. Le transport de neige perturbait également les communications et Barré
étudia les propriétés électriques du blizzard, ces propriétés variant en fonction des cristaux
transportés (Barré, 1954). Ces mesures permirent de distinguer deux types de neige transportée : la
neige fraiche déposée proche de la base et celle issue du manteau neigeux plus en amont. Ces
observations ont été confirmées grace a des photographies. Loewe a également étudié effet de la
redistribution de la neige sur le bilan radiatif de la calotte.

Suite 2 la destruction de la base de Port Martin en 1952, une nouvelle base francaise, nommée
Dumont D’Urville, a été installée en 1956 4 une soixantaine de kilométres a I’Est de Port Martin sur
Parchipel des Pétrels pour I’Année Géophysique Internationale (AGI). De nouvelles mesures de
transport éolien avec des caissons Mawson ont été conduites a Dumont D’Urville a différentes
hauteurs lors des années 1958-1959 (Lorius, 1962). Les mesures correspondent au total a un
transfert de 400 000 kg de neige par metre de cote et par an pour un vent moyen de 10,4 m.s. Des
mesures atmosphériques sont également effectuées quotidiennement depuis I’établissement de la
station. Parmi ces mesures, des radiosondages quotidiens sont réalisés par les météorologues
hivernants de maniére continue depuis 1979 (David et al., 2010). Ces radiosondages sont intégrés
dans les réanalyses (ERA-interim) du Centre Européen pour les Prévisions Météorologiques a
Moyen Terme (CEPMMT). Ces données devraient permettre de mieux définir les conditions aux
limites d’une mod¢lisation a petite échelle.

Une station francaise, la station Charcot, a également été construite 320 km a I'intérieur des
terres a 2400 m d’altitude dans le cadre de PAGI. Deux hivernages y ont été conduits en 1957 et
1958 avant son abandon. Lors de ces hivernages, en plus des observations, des instruments de
mesures de transport ont été improvisés a partir de boites de Nescafé. Trois instruments étaient
placés le long d’un mat vertical avec un systeme d’attache aisé qui permettait d’ajuster la hauteur et
la direction des capteurs (Garcia, 1961). 96 mesures ont été faites entre le 13 juillet 1958 et le 31
décembre 1958. Des observations visuelles ont permis d’établir des fréquences plus importantes
que celles obtenues a Port Martin avec une fréquence mensuelle pouvant atteindre 97%.

En plus des stations polaires ou les mesures de transport et météorologiques ont été conduites,
des Stations Météorologiques Automatiques (SMA) ont été installées a plusieurs endroits en Terre
Adélie. Deux grandes campagnes d’installation ont eu lieu. La premiere s’est déroulée de la fin des

années 1970 au début des années 1980 ou une équipe franco-américaine a installé 5 stations de la
c6te au Dome C situé a 3200 m d’altitude et a 1080 km de la mer (Stearns and Wendler, 1988). Une
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deuxieme a vu le jour en 1992 ou 4 stations ont été installées le long de la cote de Dumont d’Utrville
a Penguin Point (Wendler et al., 1997). Ces mesures atmosphériques ont permis de mettre en
évidence des vents catabatiques « extraordinaires », pour reprendre la terminologie utilisée par
Wendler, et qu’il définit comme : « les vents les plus forts au monde au niveau de la cote ».

Un instrument optique de mesures de flux a été installé durant I’été austral 1985-1986 sur I'une
des SMA précédemment citée, la SMA situé au point nommé D47 (Wendler, 1987, 1989b). Cet
instrument, construit en laboratoire, a été précédemment calibré a la station Amundsen-Scott
(Wendler, 1989a). Des mesures en trois points de hauteur ont permis de déterminer une relation
linéaire entre la vitesse des vents et le logarithme du flux. En intégrant le flux sur la hauteur depuis
la hauteur de rugosité jusqu’a l'infini, le taux de transport est déterminé durant les périodes ou les
capteurs ont fonctionné. Une relation entre le taux de transport et la vitesse des vents est
déterminée :

10810 Qzy-0 = 0,21uz — 0,45 (72)

Avec Qg_o le taux de transport sur P'intégralité de la couche de transport en g.m-.s! et us la
vitesse des vents a 3 metres de hauteur en m.s'l. En considérant la vitesse des vents annuels a 3 m a
partit de la SMA de D47, il détermine un taux de transport sur lintégralité de la couche de
transport a D47 de 6,3 106 kg.m-.an".

L’observatoire GLACIOCLIM-SAMBA conduit des mesures annuelles a la cote et au Déme C
depuis 2004 (Agosta et al, 2011). Ces mesures portent sur I'accumulation et les conditions
météorologiques en Terre Adélie et permettent d’estimer ’accumulation annuelle.

Ce site semble idéal pour valider la modélisation du transport de neige par le vent. En effet, le
transport et la fréquence des évenements semblent tres importants. Cette caractéristique a d’ailleurs
conduit Mawson a renommer cette région « La maison du bligzard » et Michel Barré a intitulé son
livte décrivant le deuxiéme hivernage a Port Martin Blizzard. Cependant les données récoltées ne
permettent pas d’avoir acces a lhoraire précis et lintensité des flux de neige transportée des
événements répertoriés. Néanmoins, ces mesures, qui ont toutes été menées avec des appareils de
type picge, permettent d’optimiser le choix des points de mesures et seront une référence pour
notre propre campagne.

3.1.1.3 L’établissement de la campagne de mesures

Pour réaliser la campagne de mesures, il est nécessaire de pouvoir se rendre sur place pour
déployer les instruments. Un suivi pour vérifier leur état et récupérer les données est également
indispensable. La station polaire Dumont D’Urville est reliée par bateau 5 fois par an avec le port
d’Hobart en Tasmanie (Australie). La station est située a 5 km de la cote. Cependant I'Institut
francais Paul-Emile Victor (IPEV), en collaboration avec le programme italien de recherches
antarctiques (PNRA), maintient durant ’été austral une station sur le bord de la calotte, la station
Cap Prud’homme (CP). Cette station a été batie initialement pour permettre le ravitaillement en fret
de la station franco-italienne Concordia située au Doéme C. Elle accueille également quelques
scientifiques qui peuvent se déplacer sur la calotte pendant I’été austral. La route reliant Déme C est
appelée « route du Raid ». Elle est parcourue annuellement sur sa partie la plus proche de la cote par
le raid scientifique SAMBA de P'observatoire GLACIOCLIM-SAMBA pour faire le relevé de la
ligne de balises s’étendant sur 150 km depuis CP. L’installation des instruments, le controle et le
relevé annuel des données peuvent ainsi étre faits depuis la station Cap Prud’homme jusqu’a une
altitude de plus de 1500 m, ce qui correspond a une distance de 150 km depuis la cote. Le
programme CALVA (Calibration et validation d’instruments de la c6te jusqu’au dome C) de 'IPEV
comporte un volet de mesures du transport éolien. Ce programme s’étend sur plusieurs années et
permet 'envoi de personnel et de matériel en Terre Adélie.

Ce travail de these s’inscrit dans le programme de recherche FP7 ICE2SEA. Les instances
européennes ont souhaité prévoir de maniere plus précise I’élévation moyenne du niveau des mers
au cours du XXI¢me siecle pour que les états membres puissent mieux appréhender les changements
a venir. Des ressources substantielles ont ainsi été allouées et bien que ce projet comporte une tres
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grande part de modélisation, une partiec des fonds consacrés a ce projet a permis le lancement de la
campagne pluriannuelle de mesures de la neige transportée par le vent. La campagne de mesures
ICNES (ICE2SEA Calva Neige Soufflée) a ainsi pu étre initiée en Terre Adélie depuis la station de
CP a partir de 'année 20009.

C’est dans le cadre de cette campagne que je suis parti lors de deux expéditions polaires de trois
mois chacune en 2009-2010 et 2010-2011. Ces expéditions m’ont permis, avec ’aide des personnes
présentes sur place, d’installer les stations météorologiques automatiques.

3.1.2 Campagne de mesures avec les stations météorologiques
automatiques

Pour mener la campagne ICNES, il a fallu tout d’abord déterminer les emplacements ou
installer les instruments le long de la route du Raid scientifique GLACIOCLIM-SAMBA. Le code
utilisé pour définir les emplacements est celui défini lors des premiers raids sur le continent a savoir
une lettre D suivie d’un chiffre qui ne correspond pas a la distance a la cote.

3.1.2.1 Emplacements de mesures

La premiére caractéristique notable aux alentours du camp d’été CP est la présence de glace
bleue. Cette zone est caractérisée par un bilan de masse de surface (BMS) négatif et la glace affleure
a la surface. L’¢érosion de la neige par le vent semble responsable de I'apparition de cette zone
(Favier et al., 2011; Genthon et al., 2007). Le point qui correspond a un BMS nul est situé a pres
d’un kilometre de Cap Prud’homme au point nommé D3 (Agosta et al.,, 2011). Pour étudier ce
phénomene et voir 'impact du transport sur la zone de glace bleue, nous avons décidé d’y installer
des instruments (Figure 54).

Les stations météorologiques installées le long de la route du Raid permettent de déterminer la
vitesse de vent mensuel suivant le transect CP-Dome C (Parish and Wendler, 1991). La vitesse
mensuelle la plus importante est obtenue pour la station située a pres de 100 km nommée D47. Ce
point est situé a une altitude d’environ 1500 m et a 220 km de la station Charcot. La vitesse des
vents importante au point D47, supérieure en moyenne annuelle a la station Charcot et les mesures
de transport de neige par le vent réalisées durant I’été austral 1985-1986 laissent présager d’un
transport important durant toute 'année. Ce lieu est dailleurs surnommé le « point de 'enfer » par
les conducteurs de tracteurs spéciaux qui parcourent la route plusicurs fois par an en raison des
conditions effroyables qui y régnent la plupart du temps. Nous avons donc décidé d’instrumenter
les alentours de ce point (Figure 54). Un site a faible accumulation a été choisi d’apres les mesures
de la ligne de balises de I'observatoire GLACIOCLIM-SAMBA pour éviter un enterrement trop
important des instruments en hiver. La station se trouve ainsi 300 m au sud-ouest de la station
précédemment nommée D47.

Cent kilomeétres séparent les deux stations de D3 et D47. Entre ces deux points il a été décidé
d’installer une troisieme station pour améliorer la résolution spatiale. La station D47 ne peut étre
controlée qu’une a deux fois par an de part son éloignement. La station D3 peut au contraire étre
controlée quasiment de manicre quotidienne lors de la présence de personnel a Cap Prud’homme.
Actuellement, les contraintes pour les voyages de plus d’une journée sur le continent sont fortes.
Nous avons donc décidé que le point d’emplacement de la troisiéme station devrait permettre un
controle des installations sur la journée. Dans une étude précédente, une SMA a été installée sur un
point nommé D17 pour étudier les vents catabatiques de maniere précise (Wendler et al., 1997). Ce
point est situé en BMS positif avec une vitesse de vent mensuelle plus importante qua D3 et
permet un aller retour dans la journée. Nous avons donc choisi d’y installer une station (Figure 54).
Nous n’avons cependant pas utilisé "emplacement exact de la précédente campagne ou une SMA,
que nous nommerons SMA D17, est toujours installée (Favier et al., 2011). En effet, SMA D17 se
trouve dans une pente a forte accumulation ; nous avons installé notre station 300 m plus au sud-
ouest afin d’éviter un enterrement trop important en hiver.
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Figure 54 : emplacement des points de mesures retenus (D3, D17 et D47) et des balises installées sur la route du Raid (cercles
noirs vides) depuis le camp d'été de Cap Prud’homme

Les caractéristiques de chaque point de mesures sont résumées dans la Table 8. La vitesse des
vents annuelle est fournie d’aprés la publication de (Parish and Wendler, 1991). Les données
n’existent pas pour le point D3 et la station la plus proche utilisée est celle de D10 située a 4 km du
camp d’été Cap Prud’homme. Pour le point D17, les mesures météorologiques existantes datent de
Pexpérimentation IAGO (Interaction Atmosphere-Glace-Océan) réalisée en 1985-1986. Sept mois
de données sont disponibles contrairement aux neuf années pour les 2 autres points. Les données
ne sont pas enticrement comparables mais permettent d’avoir une idée de la vitesse moyenne des
vents.

Table 8 : principales caractéristiques des emplacements choisis ponr Uinstallation des instruments

Point D3 Point D17 Point D47
Positi GPS 66.694 S, 139.898 E 66.724 S, 139.706 E 67.393 S, 138.709 E
ositions

110 m 465 m 1565 m
Distance a la base
de CP (km) 0.9 9.7 95
Altitude (m) 110 m 465 m 1565 m
Bilan de masse de Nul Positif Positif
surface
Vitesse des vents 8.3 (D10) 105 1.1

annuelle (m.s™)

3.1.2.2 Les Stations Météo-Nivomiétrigues Antomatiques

Les stations mises en place pour la campagne sont du type de celles classiquement installées en
Antarctique pour les mesures atmosphériques (vitesse et direction des vents, humidité, température)
et de hauteur de neige (Favier et al., 2011). Elles sont complétées par les capteurs acoustiques
FlowCapts. Ces stations sont appelées des Stations Météo-Nivométriques Automatiques (SMNA).
Elles sont alimentées par batteries. Les batteries se rechargent principalement grice aux panneaux
solaires lorsque 'ensoleillement est suffisant. Cependant, Pensoleillement est parfois trop faible par
rapport a la consommation de la station en hiver et une éolienne a axe vertical permet également le
rechargement de la batterie.
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La station au point D3

La premiére SMNA a avoir été implantée est la station située au point D3. Elle est nommée
« SMNA D3 ». Elle a été installée en février 2009. Elle se compose d’un anémo-girouette Young
05103, d’un thermo-hygrometre Young HMP45C et d’un capteur de hauteur de neige Young SR50-
A. En complément, 3 tubes d'un meétre de FlowCapt premiére génération ont été mis en place les
uns au dessus des autres et légérement décalés par rapport a la SMA par rapport aux vents
catabatiques (Figure 55). L’énergie de la station est fournie par un panneau solaire et une éolienne a
axe vertical FORGEN 1000. La station énergie est située sous le vent par rapport aux instruments
de mesures.

Figure 55 : photographie de la SMIN.A D3 avec en premier plan les 3 niveanx verticaux de FlowCapt premiére génération. En
denxiéme plan la station météorologique se tromve sur le support tubnlaire et le support triangulaire constitue I'armature de la
station énergie (crédit : Tromvilliez)
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La station au point D17

La station, appelée « SMNA D17 », a été installée le 3 février 2010. Elle se compose d’un mat de
7 m de haut sur lequel six couples d’instruments (un anémometre a coupelles et un thermo-
hygrometre dans un abri a ventilation naturelle) sont installés sur six niveaux.

Les thermo-hygromeétres sont tous des Young HMP45C.

Les anémomeétres montés ont changés au cours des observations. Lors de la premiere année
2010, les anémometres a coupelles étaient tous des NRG40-C de la marque Texas Instrument. Ce
choix était motivé par le fait qu’ils soient installés sur palier sec et qu’ils aient enregistré des vitesses
de plus de 90 m.s! (données constructeur). Cependant ces anémometres ont tous cassé les uns
apres les autres au cours de I'année. Lors de 'année 2011, il a donc été décidé de les remplacer par
des anémometres a coupelles A100R ou A100LK de la marque Campbell.

En plus de ces 6 couples d’instruments, une girouette a été installée au sommet du mat. Deux
FlowCapts seconde génération de 1 m de long chacun ont également été installés, 'un entre O et 1 m
au dessus du sol, 'autre entre 4,5 et 5,5 m de hauteur (Figure 506). Le chargement des batteries est
assuré par 2 panneaux solaires ainsi quune éolienne FORGEN 500.
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Figure 56 : photographie de la SMINA D17 avec a droite le mat de mesures, an centre le boitier d’acquisition déporté sous le
vent des vents principanx et a gauche la station énergie (crédit : Trouvilliez)

Une deuxieme station, nommée SMNA PWS D17, a été installée également le 3 février 2010 a
20 m plus a PEst. Cette station était équipée d’un détecteur de temps présent de la marque
Campbell appelé PWS100, d’'un anémometre a coupelle NRG40C, d’une girouette NRG200P et
d’un capteur de hauteur de neige SR50-A que ne posséde pas la SMNA D17. Suite a des problemes
dans le programme d’acquisition et a alimentation de la station durant I’hiver austral, la station a
été enlevée en décembre 2010.

La station qui a été utilisée pour choisir le point de mesures D17 est nommée « SMA D17 ».
C’est la station la plus proche de la cote et elle se trouve a 300 m a Est des deux autres stations
installées en 2010. Cest une SMA classique composée dun anémo-girouette, d’un thermo-
hygromeétre dans un abri a ventilation naturelle et d’un capteur de hauteur de neige SR50-A. Trois
stations sont ainsi installées sur 300 m le long de la route du Raid (Figure 57).

200 m ' SHINA WIS DIRYNA D17 l
N
SVA D17
[=]

Route du Raid

Figure 57 : la SMA D17 et les SMNA D17 et SMNA PWS D17 autour du point D17 par rapport a la route du Route
du Raid (sonrce : Google Earth)
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La station au point D47

La station, nommée « SMNA D47 », est un portique sur lequel la vitesse et la direction des vents
sont mesurées par un anémo-girouette Campbell 05103. La température et ’humidité sont acquises
grace a un thermo-hygromeétre Vaisala. La hauteur du manteau neigeux est obtenue grace a un
capteur de hauteur de neige SR50-A. Deux FlowCapts seconde génération sont installés I'un au
dessus de 'autre de 0 2 1 m et de 1 2 2 m (Figure 58).

Figure 58 : photographie de la SMIN.A D47 avec a ganche le portique de mesures et @ droite la station énergie (crédit :
Tronvilliez)

La sauvegarde des données

Les mesures atmosphériques (vitesse et direction des vents, humidité, température) et de
hauteur de neige sont acquises toutes les 10 s et leur moyenne demi-horaire est sauvegardée dans
une centrale d’acquisition. D’autres variables sont également enregistrées comme la vitesse
maximale (minimale) instantanée des vents sur la demi-heure. En plus de ces mesures, les variables
propres aux instruments installés sont enregistrées. Dans le cas des FlowCapts, 1a vitesse et le flux de
particules sont enregistrés pour chaque tube.

Une représentation synthétique des stations et de leur emplacement est disponible a la fin de
cette section.

3.1.3 Les mesures filets ponctuelles

En plus de ces mesures automatiques qui répondent aux contraintes listées dans le précédent
chapitre, j’ai mené des mesures filets durant I’été austral a la SMNA de D3 avec I'aide des personnes
présentes sur place. Des hivernants ont également faits ce type de mesures lors de T'hiver a la
station Dumont D’Urville.

3.1.3.1 Description des filets

Le faible cout et la facilit¢ des mesures nous ont conduits a échantillonner des profils de flux
lorsque cela était possible. Nous nous sommes inspirés des filets « papillons » utilisés dans de
précédentes études et pour lesquels la comparaison avec un Swow Particle Counter avait donné de
bons résultats (Cierco et al., 2007; Lehning et al., 2002; Naaim-Bouvet et al., 2010). La section
d’entrée placée face au vent est de 15 cm par 4,5 cm avec un filet s’étirant sur 50 cm apreés la section
d’entrée. Par contre, le type de tissu utilisé était différent. Les tissus utilisés dans la présente étude

ont un maillage beaucoup plus fin (maximum 21 um) que les précédents filets (61 um) voir Figure
59.
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Figure 59 : photographie des denx types de filet utilisés dans la construction des filets papillons. A ganche, le filet utilisé lors de
létude de (Cierco et al., 2007; Naaim-Bonvet et al., 2010). A droite, le filet utilisé pour les mesures en Antarctique (crédit :
Tronvilliez)

Le filet avec un maillage plus fin permet de piéger les petites particules mais entraine une perte
de charge supplémentaire, le filet est donc moins aérodynamique. Une comparaison des mesures de
flux de SPC avec des mesures filets avec une méme surface d’entrée mais un tissu différent
permettrait de mieux caractériser le type de filet a préconiser. Dans la suite de I’étude, nous
supposerons que les filets ont une efficacité inférieure a 1 de part le changement de type de maille
mais que cette efficacité est constante avec la hauteur.

3.1.3.2 Descriptif des mesures

Les filets peuvent étre installés et enlevés rapidement. Le systeme d’attache permet un
ajustement de la hauteur et de la direction des filets en fonction des épisodes. La durée de mesure
des filets « papillons » se limite de 7 a 30 min, les observations de 30 min ayant une faible efficacité
(Gordon et al.,, 2010). En effet le remplissage du filet va croissant, ce qui augmente sa résistance a
I’écoulement et limite la porosité du tissu ; de plus la neige peut étre sublimée ou fondre dans le
filet.

La section d’entrée des filets est corrigée selon la direction moyenne des vents pendant la
mesure par rapport a la direction d’installation des filets. Pour des raisons de logistique et de
sécurité, seule la partie entre CP et D3 pouvait étre instrumentée. Nous avons donc décidé de faire
six mesures filets 2 D3 sur le montant des FlowCapts premicere génération pour évaluer le profil
obtenu avec les FlowCapfs et celui obtenu avec les filets durant I’été austral (Figure 60). Les mesures
de flux de 30 min avec les filets étaient synchronisées avec les enregistrements des FlowCapts.

3.1.3.1 Erreur de la mesure
Le calcul de I'incertitude d’apres la différentielle de ’équation (équation 62) est :
Ap AP, AS, At
S __rP, P, P (73)
u b, Sp ty
Avec p le flux de neige en g.m=2.s°!, B, le poids de neige a I'intérieur du piege en g, S la surface
active de la section d’entrée en m? et t), le temps d’exposition des picges en s.
Le poids de neige varie grandement avec les mesures. Le poids caractéristique va étre pris égal a
la moyenne des poids de neige des mesures considérées et vaut 51 g. L’erreur sur le poids de

mesure a 0,1 g d’apres les caractéristiques de la balance a laquelle on ajoute 2 g pour la neige piégée
dans les mailles qui n’a pu étre enlevée. L’erreur relative due au poids est ainsi de 4 %.

L’erreur sur la surface de mesure dépend de la construction du filet et de son orientation en
fonction de la vitesse des vents. Nous supposons que Perreur dans la construction du filet est de 0,2
cm sur la hauteur et la largeur. Nous supposerons également que la différence entre la direction des
filets supposée et réelle est de 5 °. Lerreur relative sur la surface d’entrée se trouve ainsi de 15 %.
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Enfin, le temps caractéristique de la mesure est de 30 minutes. L’erreur sur le délai de fermeture
des filets est estimée a 5 s, le temps de fermer les surfaces d’entrée. L’erreur relative due a la
fermeture des filets est non nulle mais tres faible par rapport aux autres erreurs relatives.

L’incertitude sur les flux mesurés par les filets, en ne prenant pas en compte lefficacité,
correspond ainsi a une erreur relative de 19 %.

/L'/ 5

@
Figure 60 : photographie des 6 niveanx de mesure filet a la SMINA D3 sur le support des FlowCapts premiere génération
(crédit : Tronvillieg)

3.1.4 Récapitulatif des mesures

Les mesures réalisées dans le cadre de la campagne ICNES sont synthétisées dans la Figure 61.
La Table 9 récapitule 'emplacement des mesures et les variables enregistrées. Les hauteurs fournies
le sont au moment de linstallation des stations. Elles sont sujettes a variation avec le changement
de hauteur du manteau neigeux.

Les stations, leurs emplacements et leurs instrumentations ont été décrits en détails. Ces stations
ont fonctionné dans l'ensemble sur plusieurs années. Nous allons maintenant nous attacher a
présenter les résultats de ces mesures.
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Distance a la c6te (km)

5 01 10 100
DDU CPD3 D17 Points de la route du Raid D47
Altitude
(m)
1565

465

110

Type de mesure

Il Mesures filet
A Campbell PWS100

A FlowCapt 1lére G

A FlowCapt 2éme G

Figure 61 : Les mesures de transport de neige par le vent présentées dans cette thése aux différents points le long de la route du
Raid en Terre Adélie lors de la campagne ICNES 2009-2012

Table 9 : récapitulatifs des stations installées sur le continent Antarctique et de lenrs caractéristiques
Point D3 D17 D47
d’emplacement
Nom de la station SMNA D3 SMNA D17 SMNA D47
Emplacement 66.694 S, 139.898 E, 66.724 S, 139.706 E, 67.393 S, 138.709 E,
GPS et altitude 110 m 465 m 1565 m
Date installation  Février 2009 Février 2010 Janvier 2010
Bilan de masse de  Zéro Positif Positif
surface
Mesures de F {ov,vCa.pt premiére F {ov,vCa.pt seconde F {ov,vCa.pt seconde
génération de0-1 m, 1-2 génération de 0-1 m et de génération de 0-1 m
fransport met2-3m 4.5-5.5 m (2010) et1-2m
Vitesse des vents (2 m) 6 niveaux de vitesse de vent Vitesse des vents
Direction des vents (2 m) et de température (de 1 m a (2 m)
Température (1.5 m) 7'm) Direction des vents
Mesures Hauteur de neige Direction des vents (7 m) (2 m)
atmosphériques Hauteur de neige mesurée a Température (1.8 m)
20 m des mesures de Hauteur de neige
transport et des autres
mesures atmosphériques
(2010)
Mesures Filets papillon
ponctuelles
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3.2 Les résultats de ’observatoire de neige transportée par le
vent

3.2.1 Les différences de fonctionnement des FlowCapts entre les Alpes et
I’Antarctique

La capacité des FlowCapts a détecter et quantifier les événements de transport a été présentée
pour le site du Col du Lac Blanc dans les Alpes francaises. Il existe des différences de conditions et
de mesures entre le Col du Lac Blanc et ’Antarctique qui peuvent modifier les données fournies par
les capteurs. Nous allons donc caractériser ces différences et voir 'impact qu’elles peuvent avoir sur
les valeurs des FlowCapts.

3.2.1.1 Linfluence du type de particule de neige

L’une des principales différences est le type de transport. Au Col du Lac Blanc, prés de 40% des
¢épisodes de transport se passent en méme temps qu’une précipitation (Vionnet et al., 2012). En
Antarctique, la force des vents et la longueur des épisodes décrits dans la littérature laissent penser
que ce pourcentage sera plus faible. Cette hypothese est confirmée par les précédentes études
météorologiques faites sur le continent Antarctique (Prud’homme and Valtat, 1957). Les particules
transportées n’auront donc pas exactement la méme structure en Antarctique et dans les Alpes.

Les instruments acoustiques et piézo-électriques, dont le FlowCapt fait partie, n’ont pas la méme
réponse suivant le type de grains (Cierco et al., 2007). Pour une méme mesure de vitesse, les
particules denses (comme celles issues d’un transport de neige par le vent sans précipitations)
génerent un signal plus important que les particules moins denses (comme celles issues des
précipitations). Les précipitations étant plus fréquentes dans les Alpes, les conclusions tirées
précédemment dans le chapitre II sur les flux sont une borne inférieure des flux qui peuvent étre
mesurés en Antarctique.

3.2.1.2 Lenterrement partiel et total des FlowCapts

La deuxieme différence principale est 'enterrement progressif ou total des FlowCapts. En
Antarctique, au cours de la saison, le FlowCapt que nous appelons inférieur, c’est a dire le FlowCapt
qui est en contact avec le sol, est plus ou moins enterré suivant les variations de hauteur du
manteau neigeux. Lors de la comparaison au Col du Lac Blanc, le FlowCapt seconde génération a
toujours ét¢ hors du manteau neigeux.

L’enterrement total

Tout d’abord, il faut vérifier que le FlowCapt inférieur n’est pas totalement enterré au cours de la
salson, ce qui peut étre fait griace aux capteurs de hauteur au SMNA D3 et D47 (Figure 62). Si cette
hauteur devient négative, alors le capteur est complétement enterré.

Dans le cas de la SMNA D17, les hauteurs sont obtenues grace a la station SMNA PWS D17
située 20 m plus a Est. Cette derni¢ére a eu des probléemes d’alimentation en hiver et seule une
partie des valeurs est disponible de Mai a Octobre 2010. Il n’est pas possible d’utiliser les données
de hauteur de neige de la SMA D17 située 300 m plus au sud notamment du fait des passages de
formations éoliennes fréquentes en Antarctique, les sastrugi. Cet argument est également valable
pour des mesures espacées de 20 m. Les hauteurs supérieures des FlowCapts par rapport au manteau
neigeux pour les stations peuvent ainsi étre tracées pour les périodes de fonctionnement des

capteurs sauf pour la tour de D17 ou aucune mesure de hauteur n’a été obtenue suite a la
désinstallation de l]a SMNA PWS D17 en janvier 2011
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Figure 62 : hautenr supérienre des FlowCapts inférieurs par rapport an mantean neigeux pour les SMINA de D3, D17 et
D47

Hormis une bréve période a D47 qui correspond a moins de 2 jours en cumulé, et une autre a
D17 dun peu plus de 18 jours en cumulé, les FlowCapts inféricurs ne sont jamais totalement
enterrés. Pour 'année 2011, aucune donnée de hauteur de la station SMNA D17 n’est disponible
mais 'accumulation moins forte lors de cette année laisse penser que le FlowCapt inférieur n’est que
particllement enterré.

L’enterrement partiel

Une partiec de la surface sensible des capteurs est quasiment toujours en contact avec
Patmosphere. La détection des particules peut donc étre supposée valable, la pression acoustique
étant mesurable. L’enterrement partiel va par contre avoir un effet sur la quantification du flux par
les FlowCapts. Trois points sont notables :

* tout d’abord, la calibration du capteur ne changerait pas avec son enterrement partiel
(Chritin, com. pers.). La fonction qui relie le flux au signal serait toujours la méme avec
les mémes valeurs de constante ;

* sur les tubes de 1 m de longueur, les 30 premiers centimétres les plus proches du
microphone sont plus sensibles a la quantité de mouvement des particules que le reste
du tube et ce d’environ 30% (Chritin, com. pers.). La longueur 1 m représente la
longueur critique avant que la différence entre la pression acoustique exercée a une
extrémité ou lautre du tube soit trop importante pour le traitement actuellement
utilisé ;

®  Plus la surface exposée diminue, plus le flux mesuré par les FlowCapts va diminuer.

Pour toutes les SMNAs utilisant des FlowCapts, les extrémités ou se trouve le microphone sont
les plus proches du manteau neigeux. La partie enterrée est la plus sensible. Cela entrainera une
sous-estimation des flux sur la longueur émergée par rapport a la calibration initiale du constructeur
qui montre déja une sous-estimation des flux supéricurs a 20 g.m2s'. Cette deuxiéme sous-
estimation est difficile a quantifier et une étude sur la variation de réponse du flux en fonction de
Iensevelissement du capteur pourra étre menée a 'avenir.

Par la suite, nous supposcrons que les capteurs partiellement enterrés continuent de bien
détecter I’événementiel de transport et que les flux enregistrés par les FlowCapls seconde génération
particllement enterrés sont sous-estimés.
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3.2.1.3 Les quantités transportées en Antarctique

L’erreur des FlowCapts premiere génération

Dans le chapitre 1I, nous avons vu que les FlowCapts premiere génération surestimaient
grandement les flux mesurés. Si nous observons les profils de flux mesurés par les FlowCapts de D3,
pres de 85% des profils de flux sont croissants avec la hauteur. Cette tendance a également été
observée a Terra Nova Bay (Scarchilli et al., 2010). Pour confirmer hypothése de surestimation des
FlowCapts premicere génération, des mesures filets ont été conduites en méme temps sur le méme
supportt des FlowCapts 2 D3 (Figure 63).

Le profil croissant avec la hauteur des FlowCapts est bien un artefact de la premicre génération.
La tendance des FlowCapts a surestimer plus fortement les faibles flux que les flux importants
explique un tel comportement. Il n’est donc pas possible de se baser sur cette génération de
capteurs pour estimer une quelconque valeur de flux ou de son comportement.

3.0

o filets papillons
m FlowCapt D3

2.5

2.0

1.5

hauteur (m)

1.0

0.5

YT T T 3% T 4 se e 7o

flux (g.m2.s?)
Figure 63 : flusc mesurés par 5 niveanx de filet a papillon et par 3 tubes FlowCapts de premiére génération au point D3 le 18
Janvier 2010 de 18530 a 19

La dynamique en fonction de la vitesse des vents

Nous avons également vu que les FlowCapts seconde génération avaient une bonne dynamique
du flux en fonction de la vitesse des vents quiils soient partiellement enterrés ou non. En
Antarctique, nous n’avons pu comparer cette dynamique avec un autre instrument mais nous
pouvons néanmoins le faire en fonction des paramétrisations précédemment établies, notamment
celles concernant le taux de transport.

De nombreuses paramétrisations du taux de transport en fonction de la vitesse des vents
existent (Budd et al., 1966; Dingle and Radok, 1961; Kobayashi, 1978; Lorius, 1962; Mann et al.,
2000; Takahasi, 1985). La majorité de ces lois ont été établies pour une intégration sur une hauteur
déterminée. La hauteur d’intégration qui nous intéresse est de deux metres. Les formulations
fournissent le taux de transport sur une hauteur intégrative de dix metres au minimum pour la
plupart. Nous allons donc utiliser les valeurs fournies dans 'annexe E du projet Byrd (Budd et al.,
1966) et comparer ces valeurs intégratives des flux de 0 2 2 m de hauteur obtenus par les « fusées
Mellors » a celles obtenues par les FlowCapts seconde génération a D47 (Figure 64).
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Figure 64 : tanx de transport de 0 a 2 m de hantenr obtenus a la station Byrd en 1966 et au point D47 par les FlowCapts
seconde génération

Les « fusées Mellors » sous estiment le taux de transport (Budd et al., 1966). Les taux de
transport obtenus par cette méthode sont supérieurs aux flux des FlowCapts seconde génération de
pres de 100% en moyenne. Ce qui, supposant la méme dynamique du transport en fonction de la
vitesse des vents, confirmerait I’hypothése d’une sous-estimation des FlowCapts seconde génération
obtenue dans les Alpes. Cette sous-estimation est d’autant plus grande que la vitesse des vents est
forte. La valeur de flux fournie par les FlowCapts seconde génération en Antarctique est donc bien
une borne inférieure de flux et du taux de transport.

3.2.2 Variations de la vitesse de frottement seuil et de la hauteur de rugosité

Les FlowCapts seconde génération permettent de déterminer 'occurrence de transport et la
vitesse des vents obtenue par les anémometres au moment de Iétablissement du transport. Nous
rappelons que les FlowCapts seconde génération sous-estiment 'événementiel des flux inférieurs a 1
g.m2s! et donc peuvent manquer le début de I’épisode et de ce fait la vitesse de frottement seuil
exacte (¢f chapitre II).

3.2.2.1 Détermination de la vitesse de frottement seuil

La vitesse de frottement, qui est une expression pratique de la contrainte de cisaillement de Iair,
peut s’obtenir de différentes manicres. Elle peut étre obtenue par une mesure directe de la
contrainte de cisaillement a la surface lorsqu’aucun transport n’est présent (Nishimura and Hunt,
2000; Nishimura et al., 1998). D’autres méthodes utilisent la vitesse des vents :

¢ clle peut étre calculée a partir de la méthode d’«eddy corrélation»a partir d’un
anémomeétre sonique qui mesure la vitesse des vents en trois dimensions :

u, =+v-u'w’ (74

ouu' et w' sont les composantes turbulentes horizontale et verticale respectivement de
la vitesse des vents comme utilisées par (Nishimura and Nemoto, 2005) ;

¢ clle peut également ¢tre calculée a partir de la méthode dite du profil. En supposant que
la vitesse des vents varie linéairement avec le logarithme de la hauteur, les valeurs de
vitesse moyenne de vent a différentes hauteurs permettent de calculer la vitesse de
frottement :

U, U,
—Inz—-— —

wz) =7 k

In z, (75)
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Au moins deux valeurs de hauteur sont nécessaires pour obtenir ce profil :

() - () = 7 (n(zy) = In(2) 76)

L’ordonnée a l'origine permet de calculer la hauteur de rugosité associée connaissant la
vitesse de frottement ;

* enfin la vitesse de frottement peut également étre déduite a partir d’'une mesure de
vitesse moyenne de vent a une hauteur donnée. Il faut dans ce cas faire une hypothese

sur la valeur de la hauteur de rugosité notée zy comme réalisé par (Bintanja et al., 2001;
Leonard et al., 2011) :

U= ——g— an

Différentes valeurs de vitesse des vents sont utilisées dans les études. Les valeurs peuvent étre
instantanées (Leonard et al., 2011) ou bien moyennées sur une durée plus ou moins longue
(Bintanja et al., 2001; Mann et al., 2000; Nishimura and Nemoto, 2005). Plus la durée utilisée pour
moyenner la vitesse des vents est importante, plus I'incertitude sur la valeur de vitesse de frottement
seuil risque d’étre importante. II faut cependant s’assurer que le profil de vitesse de vent est
logarithmique pour calculer la vitesse de frottement. Ce profil de vitesse de vent est un profil
moyen obtenu par la décomposition de Reynolds et de la K-théorie en supposant la neutralité¢ de
Patmosphére (00/0z = 0). L’opération de moyenne se doit de porter sur une période
suffisamment longue pour filtrer les fluctuations turbulentes. En pratique il est nécessaire de faire la
moyenne des vitesses instantanées sur une période de ordre de 30 min et de vérifier 'existence du
profil logarithmique (Stull, 1988).

Une fois la vitesse de frottement déterminée, il faut déterminer le moment ou le transport
débute (pour obtenir la vitesse de frottement seuil de départ) et le moment ou le transport s’arréte
(pour calculer la vitesse de frottement seuil de maintien). La détermination de début et d’arrét de
transport varie suivant les études et les instruments utilisés (Shao, 2008).

Les instruments utilisés vont pouvoir détecter le flux a partir d’'une valeur seuil et a une hauteur
donnée. Plus la hauteur a laquelle le flux détecté est grande, plus la vitesse de frottement seuil est
surestimée. En effet, il faut une vitesse de vent plus importante, donc une valeur de vitesse de
frottement plus haute, pour amener des particules a une hauteur plus importante. La différence de
détection entre des hauteurs de 0,05 m et 1 m est significative (Nishimura and Nemoto, 2005).
Lorsque la vitesse seuil dépasse une valeur importante, les particules diffusent rapidement dans
Patmosphere et la différence de hauteur de détection sur des valeurs moyennées sur 30 min entre 1
et 2 m de hauteur joue peu (Gordon et al., 2010).

Les principales valeurs de vitesse de frottement seuil obtenues en Antarctique ainsi que leurs
méthodes d’obtention sont synthétisées dans la Table 10. Les valeurs de vitesse de frottement seuil
nécessaires au déclenchement du transport (vitesse de frottement seuil de déclenchement) et celles
nécessaires 4 son maintien (vitesse de fortement seuil de maintien) sont présentées lorsqu’elles sont
disponibles. Les lieux des emplacements de mesures sont décrits plus en détail dans 'annexe A.
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Table 10 : valeur moyenne de la vitesse de frottement senil de déclenchement dans les campagnes antarctiques et la vitesse de
[frottement seuil de maintien lorsqu'elle est disponible ainsi que Uinstrument, la hantenr de détection et la méthode utilisées ponr
calenler ces vitesses

Lieu de mesures Technique utilisée Capteur et
Valeur moyenne
hauteur de mesures

Monin-Obukhov, )
Optique compteur de

Station Halley une hauteur de vitesse particules Usg = 0,36 m.s’!

(Mann et al., 2000) Zy ~ 5,6 10~5m 3Im Uwem = 0,26 m.s’
Vent moy 30min

Station Svea Monin-Obukhov,

(Bintanja et al., une hauteur de vitesse Impact piézo-électrique 1

2001) Zo~1107%m 02m Uspa ~ 0,3 s
Vent moy 30min

Sta.tio.n Mizuho Eddy corrélation Optique de mesure de |

(Nishimura  and Vent moy 10min flux Ustg = 0,2 m.s

Nemoto, 2005) 0,05 m

Station Monin-Obukhov, Optique compteur de

McMurdo une hauteur de vitesse particule et piézo- 1

(Leonard et al., 2,=110"*m électriques Ustg = 0,2-0,3 mss

2011) Vent instantané 0,08 m

Aucune de ces études n’utilise des données issues des FlowCapts. 1.’avantage de ces instruments
réside dans leur capacité a étre partiellement enterrés ce qui permet la détection du départ du
transport dans la couche de saltation. Les valeurs utilisées dans le calcul de la vitesse seront les
valeurs de flux et de vitesse moyennées sur 30 min. La vitesse de frottement de seuil de départ est
calculée des que le flux mesuré par le FlowCapt au contact du sol dépasse la valeur de 0,001 g.m2.s-1.
Lorsque le flux retrouve une valeur nulle, la vitesse de frottement de maintien est alors calculée.

3.2.2.2 La vitesse de frottement senil a D17

A la SMNA D17, la méthode par profilage de la vitesse des vents peut étre utilisée. Il faut que
les hypothéses conduisant a I’équation 75 soient bien vérifiées. En particulier, 'atmosphére doit se
trouver dans un état neutre. D’apres les valeurs de température issues des mesures de la SMNA
D17, la stratification de atmosphere est presque toujours suffisamment peu stable pour pouvoir
faire Phypothese de I’état neutre avec une moyenne des gradients de température demi-horaires de
0,1 °C.m! £0,1 au cours des années 2010 et 2011 entre 1 et 5 m de hauteur. Seules quelques demi-
heures lors de I’été austral possédent une structure instable et aucune de ces valeurs ne correspond
a un départ ou un arrét de transport.

Enfin, il faut également que les anémometres soient cohérents dans leur fonctionnement et leur
calibration pour permettre un bon profilage. Les valeurs de vitesse moyenne utilisées pour définir le
profil toutes les demi-heures permettant le calcul de la vitesse de frottement seuil sont :

* Jors de 'année 2010, les valeurs de vitesse des 4 anémomeétres intermédiaires NRG40C
entre février et juin 2010 ;
* lors de I'année 2011, les valeurs de vitesse des 4 anémometres supérieurs A100R.

A chaque demi-heure, la vitesse de frottement peut-étre calculée d’apres les quatre valeurs de
vitesse suivant la hauteur par régression linéaire. La hauteur précise des instruments n’est pas
nécessaire, il faut seulement connaitre la différence de hauteur entre les anémomeétres. Les vitesses
de frottement seuil peuvent ainsi étre déterminées sur 'année 2010 et 2011. Seules les valeurs dont
la régression linéaire a un coefficient de détermination supérieur a 0,98 sont conservées. L’intervalle
de confiance par rapport a I’écart des points a la droite de régression est déterminé pour chaque
mesure de vitesse seuil (Wilkinson, 1984) :
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Su*=ik*6ape=ik*ﬁa—y\/1—R2 (78)
a X

Avec du, les limites de 'intervalle de confiance de la vitesse de frottement en m.s-, Ape la pente
de la droite de régression, §ap, les limites de l'intervalle de confiance sur la pente de la droite de
régression, t; le parameétre de Student, Na le nombre d’anémomeétres supérieur ou égal a 2 utilisés
pour la régression, gy et gy I'écart-type de la vitesse des vents et du logarithme népérien de la
hauteur respectivement et Rz le coefficient de détermination de la droite.

Plus le nombre d’anémomeétres est important, plus lintervalle de confiance sera faible.

(Wilkinson, 1984) montre que le rapport de ts/y/Ng — 2 pour un intervalle de confiance a 95 %
varie de +00 pour 2 anémomeétres a 1,39 pour 6 anémometres. Ce rapport est de 3,04 pour 4
anémometres.

Les précipitations vont avoir un effet sur la vitesse de frottement seuil : la vitesse de frottement
seuil ne renseigne pas sur la contrainte de cisaillement a la surface qui déclenche le transport en
présence de chutes de neige. La définition de vitesse de frottement seuil en présence de
précipitations ne s’applique donc pas. Pour évaluer la vitesse seuil de frottement des particules du
manteau neigeux, nous allons prendre en compte uniquement les épisodes ou il n’y a pas eu de
chutes de neige. Pour ce faire, nous allons utiliser les données de ERA interim du Centre Européen
pour les Prévisions Météorologiques a Moyen Terme, les instruments n’étant pas capable de faire la
différence entre chutes de neige et reprises de particules. Ces prévisions nous semblent les plus
fiables car elles allient des observations a des modélisations. Les vitesses de frottement seuil
détectées concomitamment a une précipitation pourront ainsi étre écartées.

Les résultats pour les années 2010-2011 sont présentés dans la Table 11. La distribution des
valeurs de vitesse de frottement seuil de départ et de maintien est gaussienne et nous considérons
que ces vitesses sont indépendantes les unes des autres. L’intervalle de confiance a 95 % de la
valeur moyenne, noté 8U,, peut ainsi étre calculé comme la moyenne quadratique des intervalles
de confiance des valeurs de vitesse de frottement seuil, notés G, d’apres la méthode GUM
(Guide to the expression of Uncertainty in Measurements) :

(79)

Avec N le nombre de valeurs de vitesse de frottement considérée.

Table 11 : vitesses de frottement seuil de déclenchement moyenne et de maintien moyenne durant les années 2010 et 2011 a la
SMNA D17 avec les limites de lintervalle de confiance a 95 %. Le nombre d'épisodes enregistrés est présenté ainsi que le
nombre de valeurs de vitesses de frottement seuil qui a pu étre calculé a partir du profil et qui se produisent sans précipitations

Moyenne U,;q  Moyenne Uy,
en m.s! en m.s'!

Nb épisodes Nb Uytq Nb Uytm

2010-2011 483 165 180 0,48 £ 0,09 0,41 £ 0,09

Le transport de particules a un impact sur le profil de vitesse des vents. En effet, les particules
dans Patmosphére augmentent la densité de lair et de ce fait stabilisent "atmosphere. L’effet de
cette stabilisation est similaire a I'effet d’une stabilisation thermique de la couche limite. Pres de 80
% des profils lors de I'initialisation ou de I'arrét du transport en 2011 avec des anémometres fiables
suivent un profil logarithmique, c’est a dire avec un coefficient de détermination supérieur a 0,98.
Cela suppose que I'effet de la stratification de 'atmosphere due aux particules ne joue pas un réle
prépondérant dans le calcul de la valeur de vitesse de frottement seuil.

Les vitesses seuils sont comprises dans une large gamme de valeurs allant de 0,15 + 0,05 a 0,78

+ 0,09 m.s?! pour les vitesses de déclenchement et de 0,05 + 0,02 a 0,65 + 0,09 m.s! pour les
vitesses de maintien (Figure 65). Les valeurs se situent dans 'ordre de grandeur de la littérature mais
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sont globalement plus élevées. L’écart-type est important, de 0,12 + 0,03 m.s? et 0,13 £ 0,03 m.s"!
pour la vitesse de frottement de départ et de maintien respectivement. Le calcul de lintervalle de
confiance 2 95 % de Iécart-type de la vitesse de frottement, noté 60 (U ), se fait en propageant les
limites de lintervalle de confiance de chaque vitesse de frottement, §u,;; en suivant la méthode
GUM (voir annexe B pour le détail des calculs) :

5 2 _ - (00w
o(Uyy) —Z —— Su.y (80)

i=1 O
N 2
= (3 (5

Avec N le nombre de valeurs de vitesse de frottement U,¢, aa(u*t)/au*ti la dérivée partielle de
la fonction de ’écart-type des vitesses de frottement en fonction de la vitesse de frottement i.

Ces écart-types importants qui prennent en compte 'erreur de mesure sont une conséquence
des variations de I’état du manteau neigeux. Une différence est notable entre les valeurs de vitesse
de frottement seuil de départ et de maintien. Cependant pour pouvoir conclure, il faut étudier les
¢épisodes un par un et déterminer la dynamique de I’épisode sans chutes de neige.
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Figure 65 : les vitesses de frottement seuil de départ (hant) et de maintien (bas) lors des années 2010 et 2011 a Ja SMINA
D17. Les barres noires représentent lintervalle a 95 % de confiance de la valenr de la vitesse d'apres la formulation de

(Wilkinson, 1984)

3.2.2.3 La bautenr de rugosité

Pour déterminer la hauteur de rugosité, nous allons nous baser sur la méthode de profilage qui
nécessite dans ce cas la connaissance de la hauteur exacte des instruments.

A la SMNA D17, les hauteurs sont déduites a partir des mesures du capteur de hauteur de neige
installé sur la SMNA PWS D17 situé 20 m a IEst. Cette station a fonctionné de manicre
intermittente en hiver. Seules les périodes ou les hauteurs des instruments sont disponibles sont

94



considérées pour le calcul de rugosité. L’intervalle de confiance est déterminé pour chaque mesure
de hauteur rugosité d’apres la formulation de (Wilkinson, 1984) :

da,

: \/xrmsz —In (zp)? (82)
Ape

620 - iZO

Avec 6zg les limites de lintervalle de confiance de la hauteur de rugosité en m et Xppug la
moyenne quadratique du logarithme népérien de la hauteur. Cet intervalle peut étre trés important,
bien plus que celui sur la vitesse de frottement seuil. (Wilkinson, 1984) recommande l'utilisation
d’un intervalle de confiance a 80 % ou moins pour obtenir des limites qu’il qualifie de
« raisonnables ». Nous allons donc utiliser un intervalle de confiance de 80 % pour le calcul de

limite de la hauteur de rugosité, ce qui fait passer la valeur de tg/ \/ﬁ a 1.33 pour quatre

anémometres. La hauteur de rugosité varie de plusieurs ordres de grandeurs au cours de 'année

étudiée (Figure 60).
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Figure 66 : distribution des valenrs de hauteur de rugosité calcnlées sur les mois de février a mai 2010 a la SMINA D17. La

derniére valenr représente toutes les hauteurs de rugosité supérienre a 0,016 m. 1a valenr maximale atteint 8,2 107 m, la valenr

minimale 2 10° m

De telles variations ont été précédemment mises en évidence a la station Amundsen-Scott
(Jackson and Carroll, 1978). Ces écarts importants sont dus, en Antarctique, aux variations de
hauteur des sastrugi, principales structures éoliennes, et a la direction des vents. En effet, les
sastrugi sont profilés suivant une direction moyenne de vent et tout changement de la direction des
vents va provoquer une augmentation du coefficient de trainée des sastrugi et augmenter la hauteur
de rugosité. (Andreas, 1995). La valeur moyenne de hauteur de rugosité est de 1.9 103 + 0,6 103 m
pour un intervalle de confiance a 80 %. L’incertitude de la hauteur de rugosité a été calculée en
calculant a nouveau la moyenne quadratique des incertitudes de chaque valeur de hauteur de
rugosité. Cette valeur est d’un ordre de grandeur plus important que les mesures obtenues sur la
glace de mer (Mann et al., 2000) ou bien sur les stations dont I’altitude est supérieure a 2000 m
(Budd et al., 1966; Nishimura and Nemoto, 2005). Elle est proche de la valeur 1 10-> m obtenue a
station Svea située a 1250 m d’altitude (¢ chapitre II).

3.2.2.4 La vitesse de frottement senil a D3 et D47

Pour les SMNAs D3 et D47, seule la technique supposant la hauteur de rugosité et connaissant
la hauteur de la mesure de la vitesse moyenne des vents peut étre appliquée. En effet aucun profil
d’anémometre n’est disponible. Il n’existe pas relation physique entre la hauteur de rugosité et la
vitesse de frottement (Andreas, 2011). Nous allons donc prendre une valeur fixe de hauteur de
rugosité. Cette valeur est égale a la moyenne de la hauteur de rugosité de la SMNA D17 : 1,9 103 m.
Lorsqu’il sera nécessaire de supposer une hauteur de rugosité dans ce mémoire par la suite, celle-ci
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sera utilisée. Les vitesses de frottement seuils pour D3 et D47 peuvent étre calculées en ne prenant
en compte que les valeurs ou il n’y a pas de chutes de neige d’apres les données de ERA interim
(Figure 67).

Les vitesses de frottement ont des ordres de grandeurs comparables a celles précédemment
observées pour la SMNA D17. Le départ de 50 % des épisodes se situe entre 0,3 et 0,45 m.s'! ce qui
est cohérent avec les valeurs de la littérature.
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Figure 67 : boites a moustache des vitesses de frottement seuil de déclenchement U,pq et de maintien Uy, sans chutes de neige
associées pour les SMNAs D3 (@ gauche) et D47 (a droite) en supposant la hantenr de rugosité égale a 1,9 107 m. A titre de
comparaison, les valenrs de la SMINA D17, qui ne demandent pas d’hypothese sur la hanteur de rugosité, sont représentées en
ne considérant pas lenrs intervalles de confiance. Ia barre rouge représente la médiane. 1.a borne inférienre de la boite (0,3 m.s”
pour Uyeq a D3, premier quartile noté Q1) correspond a la valenr maximale des 25 % des vitesses de frottement senils les plus
basses. La borne supérienre de la boite (0,48 m.s’ pour Uyeq a D3, troisiome quartile noté Q3) corvespond a la valenr
maximale des 75 % des vitesses de frottement seuils les plus basses. La barre inférienre, d’une valeur de 0,05 m.s” ponr Uyeq a
D3, représente la valenr du premier quartile moins 1,5 fois lécart interquartile (03-Q1). La barre supérienre, d’une valenr de
0,73 m.s" pourU,eq a D3, représente la valenr du troisieme quartile plus 1,5 fois Iécart interquartile. 1.es observations hors de
ces bornes, considérées comme étant exceptionnelles, sont représentées par des croix rouges

Il faut noter que les calculs basés sur une hauteur de rugosité fixe risquent d’engendrer une
erreur importante sur la vitesse de frottement seuil. En effet une diminution d’un facteur 10 sur la
hauteur de rugosité diminue la valeur moyenne des vitesses de frottement seuil pour les SMNA D3
et D47 de pres de 0,1 m.s (Table 12). A cette erreur vient s’ajouter les erreurs dues a la mesure de
la hauteur de rugosité. Peu d’études fournissent un intervalle de confiance pour la mesure de la
hauteur de rugosité et, suivant la technique de mesures, les erreurs peuvent étre trés importantes. La
vitesse de frottement calculée a partir d’une hauteur de rugosité change de pres de 0,04 m.s! entre
les limites de l'intervalle de confiance a 80 % de la hauteur de rugosité obtenues a la SMNA D17.
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Table 12 : variation des vitesses moyenne de frottement seuil en fonction de la valenr de hautenr de rugosité (3,) anx SMINA

D3 et D47
SMNA D47 SMNA D3
Usgq (ms™) Uty (m.s™) Ustq (ms™) Uetyy (m.57)
ze= 1.9 10° m 0,41 0,39 0,38 0,32
ze= 1.9 10*m 0,31 0,30 0,28 0,23

3.2.2.5 VVitesse de frottement et température

Une relation a été déterminée entre la vitesse seuil de déclenchement du transport et la
température (Oura et al., 1967). Pour ce faire, des observations de présence ou d’absence de
transport ont été enregistrées a la base japonaise Syowa (69°S 40°E) située sur la cote antarctique.
Les données visuelles des mois d’aott, décembre 1961 et janvier 1962 ont été utilisées. La
représentation sur un graphique des observations sur la présence du transport selon la vitesse des
vents 2 5 m de hauteur en fonction de la température montre une limite entre les périodes sans
transport et celles avec transport (Figure 68). Une diminution des vitesses seuil avec une diminution
de la température entre 0 et -7 °C est observée puis une valeur moyenne de vitesse indépendante de
la température entre -7 et -23 °C. En supposant un état neutre de Patmosphere et une hauteur de
rugosité de 4,5 105 m, la vitesse de frottement seuil en dessous 7 °C est de 0,22 m.s-!.

+
P
+t

mis| t ¢

X XX

[} 1 . L L L 1 PRt L " L Il 1 2 L I 1 I

0 -5 -10. -15 -20°C

Figure 68 : : relation entre vitesse moyenne des vents a 5 m de hautenr et température d'apres des observations visnelles obtenues
en Antarctigne (Oura et al., 1967)

Les auteurs associent cette variation en fonction de la température aux forces présentes dans le
manteau neigeux. Ces dernicres seraient plus importantes lorsque la température est proche de 0
°C. Nous allons tester cette hypothése en estimant directement la vitesse seuil de frottement seuil
de maintien en fonction de la température (Figure 69). En effet comme I’étude de (Oura et al.,
1967) se base sur la présence ou I'absence de transport, c’est la vitesse seuil de maintien qu’il est
nécessaire de prendre en compte. Nous pouvons aussi considérer la vitesse de frottement seuil de
départ qui représente le cisaillement nécessaire pour que les premieres particules se mettent en
mouvement et donc, qui renseigne sur les forces de cohésion dans le manteau neigeux.

Si nous nous intéressons aux valeurs inférieures de vitesse suivant la température, une valeur
minimale constante autour de 0,12 m.s! semble se dessiner de 5 a4 -35 °C pour les SMNA D3 et
D47 que cela soit la vitesse de frottement seuil de départ ou de maintien. Pour la SMNA D17 les
valeurs minimales sont obtenues pour des valeurs de température entre 0 et -10 °C pour les vitesses
de maintien, la méme valeur minimale autour de 0,12 m.s! que pour les autres stations se dégage.

97



Pour les vitesses de départ entre 0 et -8 °C, hormis une valeur, une décroissance en fonction de la
température est notable jusqu’a une valeur de 0,15 m.s".

La différence de comportement entre la SMNA D17 et les SMNA D47 et D3 peut étre
expliquée par le fait que le calcul de vitesse de frottement est indépendant de la hauteur de rugosité
a la SMNA D17 contrairement aux SMNA D3 et D47 qui supposent une hauteur de rugosité fixe.
Nous aurons donc une meilleure confiance dans les valeurs de la SMNA D17.

Cette double observation montre qu’il est difficile de tirer des conclusions générales sur les la
vitesse de frottement seuil suivant la température. En effet, ces dernieres varient grandement pour
une méme température (Figure 69), chaque valeur de vitesse de frottement dépendant peut étre de
la température mais également de I’historique du manteau neigeux.
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Figure 69 : vitesse de frottement seuil de départ (hant) et de maintien (bas) sans chutes de neige associées en fonction de la
température sans chutes de neige associées a la SMINA D3 pour les années 2009 a 2011 et anx stations SMINA D17 et D47
pour les années 2010 et 2011. Les barres noires représentent lintervalle de confiance a 95 % ponr la SMINA D17 d’apres la
Sormulation de (Wilkinson, 1984)

3.2.3 L’événementiel du transport éolien de neige en Terre Adélie

Les FlowCapts sont de bons détecteurs d’occurrence de transport qu’ils soient de premiere ou de
seconde génération. I’occurrence de transport aux 3 points de mesures peut ainsi étre déterminée
sur les années ou les capteurs ont fonctionnés.

3.2.3.1 Le transport de neige par le vent : occurrence des événement faibles et importants

Dés qu’un transport va se produire, il va étre détecté par le FlowCapt le plus proche du sol. Des
que le seuil de 0,001 g.m2.s! est dépassé a partir d’une valeur nulle, sur les mesures demi-horaire,
un événement de transport est considéré comme étant en cours. Pour les cas ou le FlowCapt
inférieur est complétement enterré, le tube directement supérieur est considéré aux points D47 et
D3 (moins de deux jours en cumulés a D47). I’événementiel de transport peut ainsi étre calculé sur
toute la période de mesures des stations. La fréquence mensuelle de 'occurrence de transport est
calculée pour chaque mois. Le nombre de demi-heures ou un événement est détecté est divisé par le
nombre total de demi-heures dans le mois (Figure 70). D’apres le chapitre 11, les FlowCapts premiere
génération peuvent créer un événement avec un flux trés faible sans transport réel dans 6% des cas.
Nous considererons que la barre d’erreur de mesures pour D3 est de 6%, dans le cas des FlowCaprs
seconde génération, cette erreur est ramenée a 1%.
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Deux points peuvent étre soulignés. Tout d’abord une variation intra-annuelle est visible sur les
trois stations avec un minimum lors des mois de novembre a janvier. Le reste de 'année a un
événementiel plus important. Une variation interannuelle existe également au sein des trois années
instrumentées.

Ensuite, la fréquence du transport éolien augmente a mesure que 'on s’éloigne de la cote. Les
fréquences les plus faibles sont obtenues pour la SMNA D3 avec un maximum de 85 %
d’occurrence contre 100% a la SMNA D47. Le moteur du transport éolien de neige est le vent et
on rappelle que la vitesse moyenne annuelle de vent augmente elle aussi avec la distance a la cote
(Table 8). Ce résultat était donc attendu.
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Figure 70 : pourcentage mensuel d’occurrence de transport anx SMINA de D3, D17 et D47

Ces valeurs peuvent étre comparées aux valeurs précédemment obtenues par les missions
polaires a partir d’observations visuelles. Les valeurs existantes dans la littérature sont celles des
missions polaires de Port Martin en 1950-1952 (Prud’homme and Valtat, 1957), des observations
obtenues a la station Charcot pour les années 1958-1959 (Garcia, 1961) et des observations faites a
la station Amundsen-Scott entre les années 1989 et 2001 (Mahesh et al, 2003). Les wvaleurs
mensuelles d’occurrence sont obtenues en divisant le nombre d’observations avec transport éolien
par le nombre d’observations totales par mois. Les observations sont faites a heures fixes et
permettent d’avoir une idée de la distribution de 'occurrence sans fournir une valeur exacte. Les
valeurs sont synthétisées dans la Figure 71.
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Figure 71 : pourcentage moyen mensuel doccurrence de transport ausc SMINAs de Terre Adélie, observée visnellement a la base
Port Matin, la base Charcot et la base Amundsen-Scott

La méme variation intra-annuelle est observée sur toutes les stations depuis le plateau
Antarctique (la station Amundsen Scott) jusqu’a la cote (la station de Port Martin). Les endroits ou
les occurrences de transport sont les plus faibles sont situés sur la cote et sur le plateau. Dans la
pente, les valeurs sont maximales a D47 et diminuent de part et d’autre.

Les événements de transport importants, c’est a dire les périodes de transport éolien de neige
avec un flux supérieur a 20 g.m2.s"1, peuvent étre déterminés aux stations ou des FlowCapts seconde
génération sont installés (¢f chapitre II). La méme démarche est appliquée que précédemment sauf
que le seuil de détection de transport passe de 0,001 gm2.s' a 20 gm=2s! pour les SMNAs D17 et
D47 (Figure 72).
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Figure 72 : pourcentage mensuel d’occurrence de transports éoliens de neige importants (flusc mesurés par les FlowCapt seconde
génération supérienrs a 20 gmi”.s"') anx SMINAs D17 et D47. Les valeurs d’événementiel total présentées précédemment sont
représentées en_formes noires non remplies
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La variation intra-annuelle est moins marquée que pour lintégralité des transports éoliens.
Certains mois en hiver possedent une occurrence de transport importante mais aucune variation
claire n’est distinguable. La SMNA D17 posseéde des valeurs inférieures a celles de D47 et les
valeurs mensuelles restent importantes.

Le transport se produit trés fréquemment en Terre Adélie. Une variabilité intra-annuelle existe
avec un minimum lors des mois de novembre a janvier. Cette variabilité ne se retrouve pas dans
Poccurrence des chasse neige importants. Certains mois hivernaux peuvent avoir une occurrence de
chasse neige important de plus de 80 %. Ces derniers vont avoir une forte influence sur la
redistribution de la neige.

3.2.3.2 Détermination des événements de chasse neige bas

(Prud’homme and Valtat, 1957) définissent la distinction entre le blizzard et le chasse neige. Elle
tient en la présence ou I'absence de précipitations. Dans le cas du blizzard, une chute de neige est
balayée par le vent alors que dans le cas du chasse neige, c’est la reprise d’anciennes particules du
manteau neigeux par le vent. Cette distinction est quasiment impossible a faire entre un fort
blizzard et un chasse neige dit « dense » comme le rappelle André Prud’homme et cela vaut encore
actuellement avec le matériel disponible en Terre Adélie. La distinction entre chasse neige faible et
chasse neige dense se fait sur la visibilité :

* i la visibilité au niveau de la téte de 'observateur n’est pas génée, alors le transport
est considéré comme un chasse-neige faible (ou drifting snow en anglais) ;

® au contraire si la visibilité est génée, alors le transport est considéré comme un chasse
neige dense (ou blowing snow en anglais).

Cette définition est utilisée dans les rapports des missions polaires (Leonard et al., 2011; Mahesh
et al., 2003). Météo France utilise le terme chasse neige basse et chasse neige élevé avec la méme
définition et c’est celle que nous allons conserver par la suite. Cette distinction met en jeu des
notions subjectives et n’est reliée a aucune distinction physique proprement dite entre la couche de
saltation et de diffusion. Elle est par contre aisée a mettre en pratique pat les observateurs sur le
terrain et elle peut également étre obtenue dans une certaine mesure avec les SMNAs et permettre
une comparaison avec les anciennes données obtenues en Terre Adélie.

Le FlowCapt installé juste au-dessus de celui en contact avec le sol permet de distinguer le chasse
neige bas de celui élevé. En effet, la séparation entre les deux FlowCapts est située, selon
Penterrement du FlowCapt inférieur, entre 0 a 1 m de hauteur.

La hauteur de séparation entre les deux FlowCapt est inféricure a la hauteur moyenne supposée
de la téte d’'un observateur. Cependant elle permet toujours, par moment, de distinguer les
événements de transport faible qui se produisent uniquement dans la premiere dizaine de
centimétres des autres transports plus importants. Nous utiliserons donc cette définition : le chasse
neige bas ne se produit que dans les premicres dizaines de centimétres et le chasse neige élevé se
produit au moins a cinquante centimeétres et peut diffuser plus haut. Pour cela, nous n’utiliserons
que les données ou la séparation des FlowCapts au contact du sol et celui placé juste au-dessus est
situé entre 0,5 m et 1 m de hauteur. Le nombre de chasse neige bas est divisé par le nombre de
chasse neige total pour obtenir le pourcentage d’occurrence de chasse neige bas par rapport a tous
les événements de transport sur les années 2010 et 2011 au SMNAs de D3 et de D47 (Table 13).

Table 13 : occurrence de chasse neige bas par rapport a tous les événements de transport lors des années 2010 et 2011 anx
SMNAs D3 et D47 et occurrence des chasse neige dont la hantenr maximale est inférienrs a 4,5m a la SMINA D17 pour

2010
Occurrence de
. Occurrence de chasse neige bas chasse neige inférieurs a
Période de mesures 4.5m
SMNA D3 SMNA D47 SMNA D17
2010-2011 6,7 % 6,8 % -
2010 - - 17 %
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L’occurrence de transport de chasse neige bas est de 'ordre de 7% aux deux stations ou cette
comparaison peut étre faite. Cette valeur est proche de celle de 5% déduite a Amundsen-Scott par
des observations visuelles (Mahesh et al.,, 2003). Ces deux valeurs sont plus basses que celles
obtenues par les Expéditions Polaires Francaises (EPF) dont les mesures fournissent une
occurrence de 58% a Port Martin pour les années 1950 a 1952 et de 28% a la station Charcot pour
les années 1958-1959. La différence provient sans doute de la définition de chasse neige bas et
¢élevé. Pour les EPF, la définition du chasse neige bas et élevé varie suivant les observateurs et
aucune définition claire n’est précisée si ce n’est que la visibilité « horizontale ou verticale » lors de
chasse neige élevé « est relativement importante » (Prud’homme and Valtat, 1957). Cette définition
laisse a penser que la distinction entre les chasse neige bas et élevés se situe a une hauteur plus
importante que 1 a 2 m. La SMNA tour peut nous renseigner dans ce cas. La hauteur de séparation
entre les deux FlowCapts se situe entre 4,5 et 6 m sur 'année 2010. L’occurrence de transport dans
les seules couches inférieures entre 4,5 et 6 m de hauteur (suivant la hauteur inférieure du FlowCapt
supérieur de la SMNA tour) est de 17 % ce qui est plus proche des valeurs des EPF et confirme
I’hypothése d’une séparation faite par les observateurs a une hauteur plus importante.

La valeur d’occurrence de chasse neige bas n’est pas constante et varie au cours de 'année. Un
maximum d’événements de chasse neige bas par rapport aux chasse neige élevés est présent durant
les mois de novembre-décembre-janvier-février qui sont également les mois ou la durée du
transport est la plus courte par rapport aux autres mois.
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Figure 73 : occurrence mensuelle de chasse neige bas par rapport a l'ensemble des épisodes de chasse neige (@ ganche) pour les
SMNAs D3 et D47 lors des années 2010 et 2011 obtenune a l'aide des observations visuelles a Port Martin ponr les années
1950 et 1951 et a la station Charcot pour l'année 1959 (a droite)

3.2.4 Evénementiel et vitesse des vents

L’occurrence du transport pour une vitesse de vent donné peut renseigner sur la capacité de ce
vent a générer du transport (Mann et al., 2000). La vitesse mensuelle moyenne des vents peut dans
un premier temps étre comparée a 'occurrence de transport mensuel. L’ensemble des transports est
pris en compte, qu’il s’agisse de chasse neige bas ou élevés. Pour que la comparaison ait un sens, les
vitesses des vents a 2 m de hauteur pour toutes les stations vont étre comparées avec I'occurrence
de transport. La vitesse moyenne des vents est calculée en supposant un profil logarithmique de
Patmospheére et en supposant la hauteur de rugosité égale a 1.9 103 m. I’occurrence de transport
peut ainsi étre comparée a la vitesse des vents a 2 m de hauteur lorsque I'on dispose de la donnée
de hauteur (Figure 74).
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Figure 74 : occurrence mensuelle de transport en fonction de la vitesse mensuelle des vents a 2 m de hautenr ponr les SMINAs
D3, D17 et D47. Tous les épisodes de transport sont considérés. La SMINA D17 ne comprend qu'nne année de mesnres,
Lannée 2011 n'ayant pas de référence de hantenr

L’occurrence est proportionnelle a la vitesse mensuelle jusqu’a une valeur de 12 m.s . Passée
cette valeur, la fréquence est maximale et oscille entre 90 et 100%.

Si nous revenons aux valeurs demi-horaires, a chaque vitesse de vent, la présence ou I'absence
de transport est déterminée pour une vitesse donnée. Le rapport entre le nombre de pas de temps
avec transport sur le nombre de pas de temps total de cette vitesse de vent permet de déterminer
Poccurrence de transport.

Comme pour les vitesses de frottement seuil, nous allons enlever les périodes ou les valeurs de
précipitations fournies par les réanalyses de ERA intérim ne sont pas nulles. Cette contrainte
revient a ne considérer quenviron 30 % des observations faites au niveau des stations. Le seuil de
valeur nulle sur les données de ERA intérim est sirement trop faible mais il permet d’¢éliminer de
maniere la plus stricte possible les épisodes de chutes de neige et de ne considérer que les épisodes
de transport sans précipitations associées. Les vitesses sont regroupées dans la valeur supéricure par
tranche de 1 m.s1. Les résultats sont présentés dans la Figure 75.
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Figure 75 : occurrence de transport sans chutes de neige en fonction de la vitesse des vents demi-horaire a 2 m de hauteur ponr les
SMNAs D3, D17 et D47. La SMINA D3 regroupe 2 années et demie de données, celle de D47 deusc années et celle de D17
une année. La conrbe rouge représente le nombre d’observations pour la classe de vitesse de vent donnée de la SMINA D47, la
verte D17 et la blene D3
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Passée 14 m.s'!, les vitesses moyennes de vents demi-horaires sont quasiment toujours associées
a un transport de particules. En-dessous de cette valeur, 'occurrence de transport est associée a une
valeur croissante de vitesse de vent. Cette relation entre vitesse des vents et occurrence de transport
varie spatialement le long de la route du raid mais également de maniére saisonniere. Si nous
considérons les mois de novembre, décembre et janvier comme les mois d’été et les autres comme
les mois d’hiver, nous pouvons tracer occurrence du transport suivant la saison (Figure 76).
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Figure 76 : occurrence de transport sans chutes de neige en fonction de la vitesse des vents a 2 m de hantenr ponr les SMINAs
D3 et D47 pour I'été (novembre-décembre, janvier) et I'hiver (le reste de I'année)

En été, les particules de neige sont plus facilement mobilisables pour une méme vitesse de vent
qu’en hiver. Le fait que le comportement de D3 en hiver et de D47 en été soit assez proche
laisserait a penser que la température joue un role dans ce phénomene, les températures estivales de
D47 étant proches de celles hivernales de D3. Cependant les travaux de la section 3.2.2.5 ont
montrés quiil n’y avait pas de liens directs entre la température et la vitesse de frottement seuil.
I’état du manteau neigeux et son historique doivent étre également pris en compte au moment de
la mesure.

Pour les deux saisons, la vitesse de 14 m.s”!, correspondant a une vitesse de frottement de 0,82

m.s!, semble étre le seuil a partir duquel la vitesse des vents est constamment associée a du
transportt.

Le méme raisonnement peut également étre appliqué a la relation entre vitesse des vents et

occurrence de chasse neige important, flux mesurés par les FlowCapts seconde génération supérieurs
a 20 g.m2.s1, (Figure 77).
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Figure 77 : occurrence de chasse neige importants (flux mesurés par les FlowCapts seconde génération supérienrs a 20 gm”.s")
sans chutes de neige associées en fonction des vitesses de vents a 2 m de hauteur pour les SMINAs D17 et D47. La SMNA
D47 regroupe deusc années de mesures et celle de D17 une année

Sans surprise, 'occurrence de chasse neige important se produit pour des valeurs de vitesse de
vent plus élevées que pour Pensemble des chasse neige. La vitesse de vent a 2 m de hauteur pour
obtenir une valeur d’occurrence supérieure a 1% est de 10 m.s! et pour une occurrence égale 100%
de 20 m.s'. Au vu des imprécisions liées notamment a I'enfouissement des capteurs, les deux
courbes peuvent étre considérées comme semblables. Les différences ne sont pas suffisamment
marquées pour pouvoir tirer une quelconque tendance. De méme, la différence d’enfouissement a
la SMNA de D47 entre été et hiver ne permet pas de pouvoir comparer la saisonnalité du transport
en fonction de la vitesse des vents.

3.2.5 Quantités transportées

Les stations de D17 et de D47 peuvent fournir, en la sous-estimant, la quantité de neige qui est
passée en un point durant une période donnée grace aux FlowCapts seconde génération (¢f chapitre
IT et section 3.2.1.3). Le fait qu’ils soient enterrés sur une partie de leur hauteur introduit également
une sous-estimation des flux. Les variations de hauteur du manteau neigeux au cours de la saison ne
permettent pas de représenter la variation mensuelle de la quantité de neige transportée. Elles
peuvent étre faites sur une année en gardant a Pesprit que les capteurs lors de la deuxieéme année de
mesures sont plus enterrés que lors de la premicre et ont donc une sous-estimation plus importante.
Les valeurs intégrées des flux mesurés pres de la surface suivant les stations sont présentées dans la
Table 14.

Table 14 : quantités transportées mesurées par les FlowCapts seconde génération aux points D17 et D47 ponr les années 2010

et 2011
Point de mesures quantités en kg.m™ de 0 & 1 m de hauteur
2010 2011
D17 1037 236 1 120 744
D47 1 555 435 1114683

Ces valeurs importantes de plus d’une kilotonne de neige par meétre carré par an, et ce
uniquement sur le premier metre, confirment Pimportance de la redistribution de la neige en Terre
Adélie. Ces valeurs sont de 50 a 75% plus élevées que les précédentes estimations faites par les

premicres expéditions polaires francaises faites sur le premier metre a la station Charcot (Lorius,
1962).
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Le taux de transport de 0 a 2 m de hauteur peut étre calculé a la SMNA D47. Une formulation
du taux de transport de 0 a 2 m de hauteur est obtenue par régression exponentielle entre le taux de
transport de 0 a 2 m de hauteur et la vitesse des vents a2 10 m de hauteur, les deux variables sont
obtenues expérimentalement et citées dans I'annexe E du projet Byrd (Budd et al, 1966). Le
cocfficient de détermination est égal a 0,72 pour cette régression exponentielle (Table 15). La
quantité totale transportée calculée par la formulation de Wendler (1989) est déterminée. Pour
prendre en compte la notion de vitesse de frottement seuil qui n’est pas intégrée dans les deux
formulations, le transport n’est possible que lorsque la valeur de vitesse de frottement seuil est
supérieure a la valeur moyenne a la SMNA D47 égale a 0,41 m.s'L.

Table 15 : quantités transportées pour les années 2010 et 20171 a la SMINA D47 observées de 0 a 2 m d’aprés les FlowCapts
seconde génération et caleulées d’aprés la formulation issues de (Budd et al., 1966) qui fonrni le taux: de transport en g.n’.s” en
fonction de la vitesse des vents a 10 m de hanteur en m.s". Dans le cas de la formulation de (Wendler, 1989b), le tanx de
transport sur toute la conche limite en g .57 est fonction de la vitesse des vents a 10 m de hantenr en m.s". Le transport ne
pent se produire si 1. < 0.41 m.s" pour les formulations

Quantités transportées en

publications formulations tm™!
2010 2011
Cette thése - 1 842 1435
Budd et al., 1966
ann(ex:::lE cta ) Qzo—2 = 20,298 20153 u1p 7184 R 262
(Wendler, 1989Db) logy0 Qz,_, = 0,21uz; — 0,45 20233 46 424

Les FlowCapts seconde génération sous-estiment le flux par rapport a la formulation déterminée
a partir des « fusées Mellor ». Cette sous-estimation est logique dans la mesure ou les FlowCapts
sous-estiment le taux de transport par rapport aux mesures de (Budd et al., 1966) et ce d’autant plus
que les vents sont forts. Les valeurs obtenues par la formulation de Wendler (1989) sur I'intégralité
de la couche limite sont tres importantes, d’'un ordre de grandeur supérieur a son estimation de 5,6
103 t.m"! par année. Cette différence peut étre expliquée par le fait qu’il utilise des vitesses de vents
horaires et non demi-horaires comme dans notre cas. La moyenne sur un temps plus important a
tendance a lisser les maxima de vitesses et ceux sont ces maxima qui sont responsables des
quantités transportées les plus importantes. Il faut étre vigilant a la valeur moyennée de vitesse
utilisée dans le calcul du taux de transport.

Ces valeurs de quantité transportée par meétres horizontaux sont trés largement supéricures
Paccumulation moyenne de neige en Terre Adélie : celle-ci est calculée comme étant la quantité
d’eau équivalente qui se dépose a la surface, donc sur une surface horizontale, par an et qui est égale
en Terre Adélie a 300 kg.m2 (Agosta et al., 2011). La neige soufflée est donc un facteur primordial
dans la distribution de la neige et elle met en jeu des quantités trés importantes.

3.2.6 Evolution de la vitesse de chute des particules apres une précipitation

3.2.6.1 Les mesures en Antarctique

Profil avec et sans précipitations
Le profil de concentration des particules de neige sans précipitations peut étre approximé par
I’équation (¢f chapitre I) :
Uro

—=E=s —Yc
Nre f Zre f Zre f

Le profil de flux peut étre déduit de ce profil de concentration en utilisant un profil
logarithmique des vents :
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z u, z
Hz =Nz * Uz = Nyef *—In <_) (84)
Zref k

Lorsqu’un transport ¢olien de neige est associé a une précipitation, connaissant la concentration
des particules précipitantes Ncpyte, le profil de concentration da aux transport éolien des particules
reprises du sol peut étre exprimé par (Naaim-Bouvet et al., 1996) :

~Yc

z (85)

(nz - nchute) = (r]ref - nchute)

Zref

La pente du profil de concentration de particules reprises du sol permet de calculer la valeur de
vitesse de chute multipliée par le nombre de Schmidt, connaissant les valeurs de vitesse de
frottement et de la constante de Von Karman. Certaines études se basent sur le flux et non la
concentration pour déterminer un exposant que nous nommerons y,. Une évolution des profils de
flux en fonction de I’état de la neige (neige ancienne ou neige fraiche) entre 1 et 30 cm a été mis en
¢évidence dans les Alpes japonaises (Takeuchi, 1980). Les valeurs de pente de flux suivant
I'instrument utilisé et le lieu sont présentés dans la Table 16.

Table 16 : les différentes valenrs de la pente du profil de fluxy,, dans la littérature

Publications Lieu de mesures Instruments Yu
(Takeuchi, 1980) Hokkaido (Japon) Filets 1,4-3,3
(Takahasi, 1985) Mizuho (Antarctique) Filets 1,3-3,3
gg(l)ssh)‘m“ra and  Nemoto, \ri o (Antarctique) SPC-S7 0,7-1,2
(Gordon et al., 2010) Iqualuit (Nord Canada) Filets 2,5

Les pentes calculées a partir des mesures filets se situent toutes dans la méme gamme. Les
valeurs obtenues a I'aide d’un instrument optique de mesures de flux, le Swow Particle Counter, au
méme endroit qu'une des études utilisant des filets sont par contre plus faibles pour une méme
valeur de vitesse de frottement (Nishimura and Nemoto, 2005; Takahasi, 1985). La technique
d’instrumentation doit avoir un effet sur les valeurs mesurées.

Takahashi (1985) a mesuré directement la vitesse de chute des particules lors de transport avec
et sans précipitations. Il montre que les particules transportées avec une chute de neige ont une
vitesse de chute plus faible que les particules transportées durant un épisode de reprise de particules
uniquement. 11 explique cette différence de vitesse par la forme des cristaux. En effet, les particules
reprises par le vent juste aprés une précipitation conservent pendant un certain temps la structure
des cristaux précipitants. Ces cristaux sont constitués de dendrites et de particules reconnaissables
qui n’ont pas eu le temps de se métamorphoser. Dans le cas du transport de neige ancienne, les
particules ont eu le temps de se métamorphoser et sous U'effet du transport et des chocs répétés, les
particules tendent vers des sphéroides avec une taille plus petite que les dendrites (Figure 78).
Aucune étude n’évoque le temps que prend cette modification de comportement des particules.
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Figure 78 : hant : sphéroides de particule de neige transportées par le vent pris en photo en 1951 a Port Martin (Boujon, 1954).
Bas : dendrite de particule de neige précipitante pris en photo a Cap Prud homme en janvier 2010 (crédit : Tronvillieg)

Les mesures filets

Au total, 23 mesures filets ont été conduites a D3 sur le montant des FlowCapts durant les étés
boréaux de 2009-2010 et 2010-2011. Ces mesures ont été faites suivant différentes conditions : en
condition de chasse neige bas et durant des précipitations ventées. La distinction entre les
conditions est faite par le personnel sur place. Il n’a pas été possible de faire des mesures lors de
blizzards ou de chasse neige avec un transport important sur toute la hauteur. Les mesures filets
sont distinguées suivant les conditions de mesures : mesures faites pendant une précipitation ou

bien pendant un chasse neige bas.
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Figure 79 : ensemble des profils de flux réalisés par les filets papillons avec et sans chutes de neige

Les deux groupes ne suivent pas le méme profil de flux. Les profils réalisés en présence chasse
neige bas suivent tous une décroissance en loi puissance suivant la hauteur contrairement au profil
avec chute. Un tel comportement a déja été observé en Antarctique par des mesures filets
(Takahasi, 1985). 1l est da a la concentration de la précipitation plus ou moins importante. En effet,
les filets supérieurs captent a la fois le transport dd a la reprise des particules mais également les
particules précipitantes, la décroissance sur la hauteur est ainsi moins marquée.

Dans le cas de précipitations ventées, le filet le haut capte également des particules qui ont été
reprises au niveau du sol. Il n’est donc pas possible d’utiliser ce filet pour estimer la concentration
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de chutes de neige. Nous allons nous intéresser uniquement aux profils lors des événements de
chasse neige bas. Une distinction peut étre faite entre les différents profils de chasse neige suivant le
temps de début de la mesure par rapport a la fin de la précipitation. Les profils de chasse neige sont
classés en deux groupes, les profils réalisés entre O et 6h apres la fin de la précipitation (8 mesures),

appelés neige fraiche, et les profils faits plus de 24 h apres (5 mesures), appelés neige ancienne.
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Figure 80 : profil de flux: en fonction du type de neige

Pour chaque profil mesuré, la concentration de particules est déduite au niveau de chaque filet
en calculant la vitesse de vents supposant un profil logarithmique et une hauteur de rugosité égale a
1,8 103 m d’apres la valeur moyenne obtenue au point D17. Le profil est ensuite approximé par
une loi puissance entre les valeurs des trois filets les plus bas qui sont situés entre 0,1 et 1 m de
hauteur. Seuls les profils ayant un coefficient de détermination supérieur a 0,98 sont conservés.
Pour comparer les valeurs avec les études précédentes, le méme raisonnement est fait pour calculer
Pexposant sur les flux y),. Les résultats sont présentés dans la Table 17.

Table 17 : exposant des profils de flux yy,, de concentration Yy et valeur de la vitesse de chute et du nombre de Schmidt Ug oy
ponr la neige fraiche et la neige ancienne

Type de neige —Yu ~y Upos
Neige fraiche 1,50 1,63 0,33
Neige ancienne 2,70 2,64 0,60

Les wvaleurs d’exposants des profils d’apres les flux sont comprises entre les valeurs
précédemment faites avec des filets. Une distinction est également notable entre la neige fraiche et
la neige ancienne entre 0,1 et 1 m de hauteur. Cette différence est liée a une différence du produit
vitesse de chute et du nombre de Schmidt. La vitesse de chute des particules de transport d’une
neige fraiche est inférieure a celle d’une neige ancienne. Ce résultat conforte celui obtenu pour une
hauteur de 1 a 30 cm par (Takeuchi, 1980). Il semble que les sphéroides qui résultent de la
métamorphose et du transport des particules aient une vitesse de chute plus importante que les
dendrites et que cette transformation se fasse ente 6 et 24 h pour les conditions rencontrées.

3.2.6.2 Les mesures dans les Alpes

Le calcul de la pente suivant les flux et les concentrations peut également étre déterminé par le
banc de transport ¢olien de neige au Col du Lac Blanc, dans les Alpes francaises. Lors de I’hiver
boréal 2010-2011, deux SPC étaient installés prés de la surface a 1 m d’écart et permettaient
d’obtenir les flux de neige.
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Des mesures filets ont également été conduites par les scientifiques de Météo-France au col. Les
mesures filets étaient réparties sur 6 niveaux entre 1 et 2 m de hauteur. Le filet utilisé pour faire ces
mesures est différent des filets utilisés en Antarctique. Nous supposerons que son efficacité est
constante avec la hauteur. Au total, 75 profils ont été relevés et ont été distingués en fonction de la
présence (PAV) ou de I'absence de précipitations (TNV) lors du transport de neige. Le calcul de la
pente est fait par régression de loi puissance sur les 4 filets inférieurs compris entre 0,1 et 1 m de
hauteur. La concentration est directement déduite de la vitesse de vents mesurée au niveau de
chaque section d’entrée de filet (Vionnet, 2012).

Les mesures filets dans les Alpes

Les mesures filets obtenues en Antarctique et dans les Alpes sont comparées (Figure 81). Les
valeurs d’exposant des profils de concentration de neige fraiche observées en Antarctique sont
similaires a celles des profils de concentration avec précipitations dans les Alpes. De méme, les
valeurs d’exposant de neige ancienne en Antarctique sont similaires a celles sans précipitations dans
les Alpes. Le transport ¢olien juste apres une précipitation détecté en Antarctique peut ainsi étre
associ¢ aux exposants de transport éolien en ne considérant que I'effet des particules reprises du sol
pendant la précipitation détectée dans les Alpes. Les valeurs de vitesse de chute sont cohérentes
dans les Alpes et en Antarctique pour des valeurs obtenues a partir de mesures filets.

L[) -
O Col du Lac Blanc
B Terre Adélie

Exposant y. (-)
3

N - :
—
23 46 8 5
TNV PAV YSnw OSnw

Figure 81 : boite a mounstache des valenrs d’exposant de profils de concentration dans les Alpes sans précipitations (IN1) et
avec précipitations (PAV) et en Antarctique pour la neige fraiche (Y Snw) et pour la neige ancienne (OSnw)

Les mesures du Snow Particle Counter

Durant un épisode, des mesures filets et les 2 SPC ont fonctionné de maniere concomitante
apres larrét d’'une précipitation. Le calcul des pentes en fonction des profils de flux peut étre
comparé en fonction de la vitesse des vents.
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Figure 82 : haut : évolution de 'excposant des profils de flux, noté ici yg, lors de I'épisode dn 18 mars 2011 mesurés par les
SPC et les mesures filets juste aprés la fin d'une précipitation. La période sans valeurs d'exposant de SPC' correspond a une
période oar le SPC inférienr était enterré. Bas : vitesse des vents mesurée a 5 m de hantenr

Pour une méme valeur de vitesse les exposants mesurés par les filets sont plus importants que
ceux mesurés par les SPC. Ce résultat confirme Ihypothese issue de la littérature indiquant une
modification des exposants suivant le type d’instruments utilisés. Pour une méme valeur de flux
dans les basses couches, les filets enregistrent un flux moins important en hauteur que le SPC. Cette
différence peut étre due a la difficulté du filet de piéger les petites particules qui sont plus présentes
lorsque la hauteur augmente. La vitesse des vents augmente également avec la hauteur et la perte de
charge générée par le filet sera d’autant plus forte.

A méme valeur de vitesse de vent, les exposants du SPC juste apres la fin de la précipitation
(entre 1,5 et 2) sont inférieurs a ceux mesurés 18 heures plus tard (entre 2,4 et 2,6). Ce qui confirme
les résultats obtenus par les mesures filets.

Deux méthodes de mesures différentes montrent une évolution de la pente de flux apres une
précipitation entre 0,1 et 1 m de hauteur. Cette évolution est liée a un changement dans la vitesse de
chute des particules due a une modification du type de grains transporté. Ces résultats sont
cohérents avec les conclusions de (Takahasi, 1985) qui observent une diminution de la vitesse de
chute en présence de précipitations. Ce changement semble se produire entre 6 et 24 h apres Iarrét
de la précipitation.

De nouvelles mesures a partir des SPC devraient confirmer I’évolution de la distribution des
particules au cours du temps et permettre de mieux connaitre I’évolution des particules apres une
chute de neige en fonction de la vitesse des vents.
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3.3 Synthese et perspective du Chapitre III

3.3.1 Synthese

La Terre Adélie est un site idéal pour les mesures de neige transportée par le vent et sa
modélisation en Antarctique. J’ai installé dans cette région, avec l'aide des personnes sur place et au
LGGE, plusieurs stations automatiques incluant mesures de température, de hauteur, de vitesse et
de direction des vents et de flux éolien de neige. J’ai également conduit des mesures filets
ponctuelles. Une base de données unique de mesures du transport éolien de neige sur pres de trois
années a été acquise. Cette base de données permet d’ors et déja d’obtenir les résultats suivants.

La hauteur de rugosité varie de plusieurs ordres de grandeur au cours de I'année. Sa valeur
moyenne est de 1.9 103 £+ 0,6 103 m. La vitesse de frottement seuil de départ varie entre 0,15 +
0,05 et 0,78 £ 0,09 m.s! avec une moyenne autour de 0,48 + 0,09 m.s-..

Les vents demi-horaires supérieurs a2 14 m.s''a 2 m de hauteur, ce qui équivaut a une vitesse de
frottement seuil de 0,82 m.s!, sont quasi-constamment associés a un transport qu’il soit fort ou
faible. Si les vents dépassent les 20 m.s’l, ils sont associés de manicre certaine avec un flux de
transport entre O et 1 m de hauteur supérieur a 20 g.m=2s1.

Suite au transport apres une précipitation, les cristaux de neige précipitante vont petit a petit se
transformer pour tendre vers des grains fins ayant une vitesse de chute plus élevée. Cette
transformation se produit progressivement entre 6 et 24 h apres Iarrét de la chute de neige.

L’occurrence de transport en Terre Adélie est trés importante et ce d’autant plus que l'on
s’éloigne de la cote. Elle peut atteindre 100 % du temps a I’échelle du mois et ne descend jamais en
deca de 30 % sur les années d’observations 2010 et 2011. Une variabilité intra-annuelle existe avec
des minima lors des mois de novembre a janvier. Les chasse neige bas, les évenements de transport
dont le haut de la couche de diffusion est inférieur a cinquante centimetres de hauteur, ne
représentent que 7 % des épisodes. La quantité de neige redistribuée en Terre Adélie a D17 et D47
est supérieure a 1 000 t.m2.anl. Cette valeur importante confirme I'importance de ce transport par
rapport a 'accumulation annuelle moyenne de 300 kg.m2 horizontaux.

Une base de données acquise spécialement pour une comparaison avec un modele numérique a
été construite. Cela amene maintenant a se poser les questions suivantes : Comment comparer les
observations a une simulation numérique d’un modéle climatique régional ? Quelle est la
qualité de modélisation du bilan de masse du Mod¢le Atmosphérique Régional avec
transport éolien de neige ? C’est ce que nous allons voir dans un dernier chapitre.

3.3.2 Perspectives

La campagne de mesure de transport éolien de neige, nommée ICNES (ICE2SEA Calva Neige
Soufflée), couvre linstallation et 'acquisition de bien plus de données que les seuls instruments qui
ont été présentés précédemment (¢f Chapitre III). Plusieurs autres types d’instruments ont été
installés en Terre Adélie (Figure 83) et au Col du Lac Blanc pour mieux caractériser d’une par le
transport et d’autre part pour mieux déterminer les périodes de précipitations et leurs quantités en
Antarctique.
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Figure 83 : lintégralité des instruments dédiés a la mesure de transport de neige par le vent en Terre Adélie depuis 2007

L’un des instruments installé en Terre Adélie est le détecteur de temps présent VPF730 de la
marque Biral, nommé également disdrometre. Il est capable, d’aprés des algorithmes dédiés, de
déterminer la taille et la vitesse des particules précipitantes.

Un premier instrument a été installé en Antarctique entre 2007 et 2009 pour tenter de
déterminer les précipitations en Terre Adélie. Cependant, la forme de sa zone de mesure, un
cylindre de 300 cm3 environ, fait qu’il est également capable de mesurer la neige soufflée. En effet,
les particules, qu’elles traversent la zone verticalement ou horizontalement, sont prises en compte
dans le calcul de la hauteur d’eau précipitante.

Nous avons donc mené une comparaison de mesures de flux de neige transportée entre un Snow
Particle Counter et un VPF730 au Col du Lac Blanc durant ’hiver 2010. Cette comparaison a montré
que le Biral était bien capable de quantifier grossiecrement les flux de neige soufflée en un point mais
pas de déterminer la taille et la vitesse des particules. Cette comparaison a donné lieu a une
publication (Bellot et al., 2011). Les conclusions de cette intercomparaison sont que le Biral détecte
bien les particules transportées par le vent mais qu’il n’est pas capable de déterminer le nombre
exact de particules qui passent dans sa zone de mesure : plusicurs petites particules sont détectée
comme une seule particule de taille plus importante. Cet instrument permet donc de séparer les
¢épisodes de précipitations sans vent (détection de particule alors que la vitesse de frottement est
inférieure a la vitesse de frottement seuil) du transport de neige avec vent (avec ou sans
précipitations). Par contre, il n’est pas possible avec cet instrument actuellement de distinguer les
¢épisodes de précipitations avec vent des épisodes de reprise des particules uniquement.

113



V'PE730 installé a coté de la SMINA D3 en janvier 2010 (crédit : Trouvilliez)

Figure 84 : le disdromeétre

Un autre disdromeétre a été installé en Antarctique en 2010. II s’agit du PWS100 de la marque
Campbell. A I'instar du VPEF730, il a été développé pour la mesure des précipitations mais avec une
discrétisation plus fine des tailles et des vitesses des particules. Contrairement au Biral, sa zone de
mesure est composée de quatre plans lasers paralléles les uns aux autres. Des plans paralléles au sol
permettent la mesure des particules précipitantes.

Nous avons supposés que si les plans étaient installés perpendiculairement par rapport au sol, ils
permettraient de mesurer les particules se déplagant horizontalement. Une courte installation de
deux semaines au Col du Lac Blanc a la fin de Thiver 2009 nous a permis de confirmer cette
hypothése mais nous n’avons pu faire de comparaison précise avec un Snow Particle Counter. Deux
stations ont été installées en Antarctique, une au point D17 (cf. chapitre III) et une autre au point
D47 (Figure 85). Suite a une erreur dans la programmation de 'acquisition des données et un mal
fonctionnement des éoliennes, peu de données sont disponibles pour I'année 2010. Un changement
de programme a été fait pour 'année 2011. Cependant ces résultats n’ont pas encore été comparés
avec un autre appareil de mesure de transport éolien de neige.

Figure 85 : le disdromeétre PWS100 installé au point D47 de telle maniére a ce que les plans de mesures soient perpendiculaires
par rapport au sol (crédit : Tronvillieg)

Cette comparaison aurait pu étre faite en Antarctique durant lhiver austral 2010 a I'aide d’un
SPC a Dumont D’Utrville mais ce dernier est tombé en panne avant qu’un épisode de transport
conséquent se soit produit. Une comparaison a tout de méme pu étre faite avec des mesures filets
durant Ihiver austral 2011 par les hivernants. Les valeurs brutes issues de la matrice du PWS100
comme dans le cas du VPF730 sont utilisées pour déterminer un volume de neige passée durant
une période donnée. Ce volume est calculé toute les cinq minutes et la somme des volumes est faite
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sur la période de mesure des filets. Le volume vu par le PWS100 et la hauteur de la lame d’eau
fournit par le capteur ont été comparés avec les 43 valeurs de flux des filets obtenus au cours de
I’hiver. Aucune tendance claire n’a pu étre tirée. Une étude comparative au Col du Lac Blanc avec
des Snow Particle Counters telle qu’elle a été faite pour les FlowCapts permettrait de conclure de
maniere plus précise sur la capacité de ces capteurs a détecter et quantifier la neige transportée par
le vent. §’ils sont capables de bien déterminer la taille et la vitesse des particules, ils permettraient de
distinguer les précipitations des épisodes de reprises de particules uniquement.

Enfin des capteurs optiques compteur de particules ont été testés en Antarctique et semblent
capables de détecter la neige transportée par le vent pour un cout faible (Leonard et al., 2011). Ces

capteurs de la société Wenglor® sont actuellement en test au Col du Lac Blanc (Figure 86). Deux
de ces capteurs ont été installés a D17 en janvier 2012 pour évaluer leur comportement en Terre
Adélie et comparer leur résultats a un FlowCapt seconde génération en occurrence de transport. Il
est également prévu d’en déployer en Antarctique de 0 a 70 m de hauteur en utilisant un mat a
Dumont D’Urville. Suivant la hauteur de détection du capteur, cela devrait également permettre de
séparer les précipitations des épisodes de reprise de particules uniquement sauf dans le cas de
chasse neige élevés.

Figure 86 : appareil optique simple de la marque Wenglor® en comparaison an Col du Lac Blanc (crédit : Tronvilliez)
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4 CHAPITRE IV : COMPARAISON ENTRE LES
OBSERVATIONS EN TERRE ADELIE ET LES
SIMULATIONS AVEC LE MODELE ATMOSPHERIQUE
REGIONAL

Les données nécessaires a une meilleure comparaison avec le Modele Atmosphérique Régional
(MAR) ont été acquises. Si nous reprenons les contraintes exposées dans le Chapitre 11, nous nous
apercevons qu’elles ont pratiquement toutes été respectées. Tout d’abord des données comparables
entre-clles ont été obtenues en trois points d’une région avec cent kilomeétres d’écart entre les
points les plus distants. Ces observations possedent une résolution temporelle demi-horaire. Ces
données sont intégratives sur une hauteur de un meétre au minimum. Une comparaison peut méme
étre faite sur une mesure intégrative de 4 a 5 m de hauteur sur 'un des sites d’observation. Enfin
ces données ont été acquises sur une longue période de temps. Deux années completes sur les trois
sites de mesures sont disponibles, et deux années et demi pour le site de D3. (LLa mission polaire de
2012-2013 a permis la récupération d’une troisieme année compléte avant la désinstallation de la
station installée au point D47).

La quantification précise des flux n’est pas disponible a partir de ces données : les flux mesurés
présentent des valeurs des flux de neige sous estimées pour les sites d’observations de D17 et de
D47. Pour la station de D3, seul 'événementiel doit étre retenu.

Plusicurs comparaisons sont donc possibles avec des simulations numériques issues du Modcle
Atmosphérique Régional. Ces comparaisons peuvent porter sur plusieurs critéres mais il faut tout
d’abord déterminer la comparaison a mener entre les observations et les sorties d’'un modele
numérique. Et, en fonction des résultats, évaluer la qualité de modélisation du transport
éolien de neige du Modé¢le Atmosphérique Régional.

Dans un premier temps, une comparaison entre une simulation du MAR et les observations de
la SMNA D3 est faite sur 'événementiel du transport de neige pour un mois de mesures sur un
petit domaine a fine résolution. Cette premicre étude, qui a fait 'objet d’une publication (Gallée et
al., 2012), a permis de détecter des processus clefs qui influencent la simulation du transport et a
conduit a la programmation de mesures de densité du manteau neigeux.

Dans un second temps, cette comparaison sera complétée par une deuxieme étude portant sur
Iévénementiel du transport de neige aux trois points de mesures et sur les quantités de neige
transportées au point D47. La modélisation du transport éolien de neige par le MAR sera ainsi
évaluée que ce soit pour la quantité d’eau transportée sous forme solide ou bien pour I'eau
transportée sous forme de vapeur. I’évaluation de la densité modélisée sera également faite.

. i i u imulati ur u
4.1 Comparaison des observations et d’une simulation sur un
point de mesure concernant ’événementiel

4.1.1 Rappel du contexte

Sur ce sujet, un premier article a été publié par le journal « Boudary-Layer Meteorology » sur la
comparaison du Modc¢le Atmosphérique Régional par rapport aux observations faites a D3 (Gallée
et al., 2012). La comparaison entre les FlowCapts et les Snow Particle Counters n’avait pas encore été
menée (¢ Chapitre II). L’utilisation de ces instruments se base sur notre connaissance des capacités
des instruments en 2010, a savoir qu’ils sont un bon détecteur de transport et qu’ils sont un
indicateur de lintensité du transport (aucun, faible, moyen ou important).

Le but de cette premicre comparaison est d’améliorer notre connaissance du couplage entre
Patmospheére et le manteau neigeux et d’identifier les processus clefs qui influencent ce couplage. La
comparaison se faisant en Terre Adélie, Antarctique, certains points sont simplifiés par rapport a
une comparaison en massifs montagneux comme le fetch, la couverture neigeuse sporadique, la
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topographie accidentée et la turbulence associée. Le MAR a été validé pour le climat en Terre
Adélie (Gallée and Pettré, 1998; Gallée et al., 1990).

(Lenaerts et al., 2012b) ont validés un modéle entre une simulation de mode¢le atmosphérique
régional incluant le transport de neige par le vent sur lintégralité de I’Antarctique et des
observations visuelles de ’événementiel de transport en différents points lors de I'année polaire
internationale 1957-1958 en plus de données météorologiques. Les données visuelles sont
difficilement comparables entre-elles : aucun protocole universel de mesures n’existait a cette
époque (¢f. chapitre III). L’événementiel peut également grandement varier en quelques kilometres.
La modélisation des vents et des parameétres influant sur le transport éolien doit étre le plus juste
possible. Le passage de 40 km a pres de 5 km de résolution horizontale permet d’améliorer la
représentation de la vitesse des vents lorsqu’ils sont comparés a des valeurs locales de station
(Lenaerts et al., 2012c). Une simulation sur Iintégralit¢é de I’Antarctique a 5 km de résolution
horizontale requiert un cout numérique trés important.

(Lenaerts et al., 2012¢) comparent une simulation a 5 km de résolution sur la Terre Adélie avec
des données d’événementiel de neige soufflée obtenues en un point de mesure. Vu la dynamique du
transport (nombre et durée des épisodes, ¢f Chapitre I1I), une comparaison a la journée est trop
grossicre pour distinguer si le modele simule le transport correctement. Il n’est pas possible non
plus de faire des estimations des quantités transportées.

Le Modéele Atmosphérique Régional avec le module de transport éolien de neige a déja été
comparé a des mesures en Antarctique en Terre de Wilkes (Gallée et al., 2005). Lors de cette
comparaison, la simulation possédait une résolution horizontale de 40 km et 33 niveaux verticaux
dont le premier était situé a 10 m de hauteur. Les données alors disponibles représentaient
I'accumulation annuelle.

Nous avons décidé de valider le module de transport éolien de neige du MAR en nous basant
sur une comparaison sur la Terre Adélie avec une résolution horizontale suffisamment fine pour
bien reproduire la vitesse de vent en un point de mesure tout en étant pas trop couteuse en temps
de calcul. Pour la résolution verticale, les mesures de D47 couvrent la mesure de flux de maniére
intégrative de 0 a 2 m de hauteur. Il serait intéressant de simuler le premier niveau a cette hauteur.
Les données disponibles ont une fréquence d’acquisition demi-horaire et nous avons décidé de
mener la comparaison a cette fréquence.

Dans un premier temps, un bref rappel sur les mesures et leurs emplacements sera fait. Dans un
deuxieme temps, les grandes caractéristiques du couplage atmosphere-transport éolien de neige-
manteau neigeux et ses modifications depuis la derniere publication seront présentées. La
simulation sera comparée aux observations de vitesse de vent, température et d’occurrence de
transport dans un troisieme temps.

4.1.2 Observations

Les observations se situent en Terre Adélie, dans la zone autour de Cap Prud’homme (CP). La
comparaison se base sur la seule station D3 ou des FlowCapts de premicere génération sont installés.
Les données des Stations Météo-Nivométrique Automatiques (SMNA) D17 et D47 n’étaient pas
encore disponibles. Nous avons donc décidé de nous concentrer uniquement sur la météorologie et
Poccurrence de transport pour cette comparaison, des réserves ayant été faites sur la quantification
des flux par les FlowCapts premicre génération (Cierco et al., 2007; Naaim-Bouvet et al,, 2010). En
plus de la station de D3, nous nous sommes basés sur la Station Météorologique Automatique D17
(SMA D17), pour obtenir les valeurs de la vitesse des vents et de température. La SMA D17
possede les mémes instruments ainsi que les mémes méthodes d’enregistrement que la SMNA de
D3 hormis les FlowCapts : les valeurs de vitesse de vent et de température sont mesurées toutes les
10 s 2 2 m de hauteur et les moyennes demi-horaires sont enregistrées. A la SMNA D3, trois tubes
de 1 m de long sont placés de 0 a2 3 m de hauteur et les valeurs de flux demi-horaire sont
enregistrées.

Bien que distantes de seulement neuf kilomeétres, les stations D3 et D17 sont bien distinctes en
terme de bilan de masse de surface (Agosta et al., 2011). La station de D3 est proche de la ligne
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d’équilibre alors que la station D17 est en zone de forte accumulation. Les deux stations fournissent
des observations consistantes en termes de météorologie. Les caractéristiques de ces deux stations
ainsi que celle de Cap Prud’homme sont décrites dans la Table 18.

11 est nécessaire également d’étre certain du placement et du fonctionnement de chaque capteur
lors de la période de comparaison. Lors de la période estivale, un suivi hebdomadaire a quotidien
des sites D3 et D17 a été mis en place. Cependant, ’ensemble des facteurs influant sur le transport
¢olien, comme la densité de surface, n’est pas enregistré par les stations de mesures. Cela nous a
amené a limiter la comparaison a une période ou du personnel était présent sur place, c’est a dire en
janvier 2010. Lors de cette période, les données de la SMA D17 ne sont valides que jusqu’au 24
janvier. LLa comparaison se limitera a la période du 1< janvier au 24 janvier pour cette station.

Table 18 : caractéristiques des stations utilisées lors de la premiere comparaison

Station Latitude et longitude Distance a la cote (km) Altitude (m a.s.l.)
SMA CP 66.688 S, 139.909 E 0 30
SMNA D3 66.694 S, 139.898 E 1 110
SMA D17 66.720 S, 139.720 E 10 426

4.1.3 Simulation du MAR

4.1.3.1 Description du modele

Le Modele Atmosphérique Régional (MAR) couplé atmosphére/manteau neigeux/neige
soufflée a précédemment été décrit (¢f chapitre I). Nous reviendrons ici sur les principales
caractéristiques de ce couplage et sur les modifications qui ont été apportées depuis la derniere
publication (Gallée et al., 2005).

La partie atmosphérique du MAR est basée sur une approximation hydrostatique des équations
primitives. Une telle approximation est acceptable lorsque I’échelle verticale de la circulation, dans
notre cas les vents catabatiques, est tres inférieure a la taille de la grille de la simulation, 5 km dans
le cas actuel. Les processus non-hydrostatiques peuvent étre responsables d’une faible décélération
des vents catabatiques (Cassano and Parish, 2000). La coordonnée verticale est la pression
normalisée avec le sommet du modele placé a la pression de 1 Pa. La paramétrisation de la
turbulence dans la couche limite de surface prend en compte les effets stabilisant de la neige
soufflée. La turbulence au-dessus de la couche limite atmosphérique est paramétrée par un modele
local E-€. En particulier, il contient une paramétrisation du transport turbulent des particules de
neige conforme aux paramétrisations classiques de vitesse de sédimentation. L’influence des
changements de phases de I’eau sur la turbulence est également inclue.

Les équations de conservation sont utilisées pour décrire cing espéces d’eau que sont ’humidité
spécifique, I'eau nuageuse, les cristaux de glace, la pluie et la neige. Une sixiéme équation a été
ajoutée depuis 2004 pour décrire le nombre de cristaux de glace. La paramétrisation de la
microphysique des nuages est basée sur les é¢tudes de (Kessler, 1995; Levkov et al., 1992; Lin et al,,
1983; Meyers et al., 1992). L’influence des hydrométéores sur la masse spécifique de lair est incluse
dans le mode¢le. Cette derniere permet 'augmentation de densité de 'atmosphére due au poids des
particules transportées.

Il est important de distinguer la hauteur de sublimation de chaque particule. En effet, les
particules de neige soufflée peuvent atteindre une hauteur significative au-dessus de la surface
(Mahesh et al., 2003; Scarchilli et al.,, 2010). Dans le MAR, la sublimation de la neige soufflée est
une contribution directe au budget de chaleur et d’humidité de la couche d’atmosphere dans
laquelle les particules sont simulées. De méme, les pertes de chaleur latente dues a la sublimation
des particules de neige transportées sont prises en compte dans le budget d’énergie de la couche
atmosphérique dans laquelle les particules se trouvent. Contrairement a (Lenaerts et al., 2010,
2012a, 2012b), cette perte n’est pas incluse dans le budget d’énergie de surface car elle pourrait étre
responsable d’une sous-estimation de la température de surface, donc d’une sous-estimation de la
sublimation de surface et d’une stabilisation parasite de la couche limite atmosphérique.
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Dans le MAR, les processus de surface sont modélisés en utilisant le schéma de transfert appelé
« Soil-Ice-Snow-Vegetation-Atmosphere Transfert ». I’une des principales modifications du modeéle
est la prise en compte de linfluence de Iérosion/dépot sur la hauteur de rugosité suite a la
formation des sastrugi. L’effet des sastrugi sur la hauteur de rugosité et plus spécifiquement de son
effet d’obstacle a I’écoulement est pris en compte en relevant la valeur de la vitesse de frottement
seuil (Marticorena and Bergametti, 1995).

Les sastrugi sont la principale topographie responsable de la rugosité dans cette région de
I’Antarctique. Leurs hauteurs et leurs formes ont un impact sur le transport. L’influence de
I’érosion/dépot de neige sur I’état de surface est prise en compte en permettant 2 la hauteur de
rugosité, notée zo, d’augmenter linéairement en fonction de la vitesse des vents a 10 m de hauteur
lorsqu’ils dépassent 6 m.s!. Le temps de formation des sastrugi est supposé étre égal a une demi-
journée comme suggérée par (Andreas, 1995) et la valeur asymptotique de zo augmente linéairement
en fonction de la vitesse des vents. Par exemple la valeur limite de zo pour une vitesse de vent a 10
m de hauteur de 20 m.s! est de 10 mm. Les sastrugi, et donc leur effet sur zo, peuvent également
diminuer lorsqu’une précipitation se produit sans érosion éolienne de neige : la neige fraichement
déposée va progressivement recouvrir les sastrugi. (Andreas et al., 2005), dans leur figure 5,
déduisent des valeurs de zo entre approximativement 104 et 100 mm pour des vitesses de
frottement inférieures a 0,6 m.s’'. La dispersion des valeurs est importante et s’explique par la forte
dépendance de zp a I’historique des sastrugi comme cela a été montré a la SMNA de D17 (¢
Chapitre III). Notre paramétrisation inclut cet effet d’'une maniere simple et est calibrée pour
obtenir la meilleure simulation des vents. La perte d’énergie cinétique due a la hauteur des sastrugi
est représentée par une diminution dans le flux éolien de neige et est paramétrée comme dans
(Marticorena and Bergametti, 1995). L’augmentation de la longueur de rugosité par la formation de

sastrugi est une rétroaction négative et n’est pas incluse dans le mod¢le utilisé par (Lenaerts et al,,
2010, 2012a, 2012b).

La densification du manteau neigeux est permise pour les couches de neige méme si ces
dernieres sont profondes lorsque ces couches ou celles supéricures peuvent s’éroder. Cette
paramétrisation permet de rendre compte de la redistribution de la neige a I'intérieur d’une cellule
de grille car le mode¢le régional simule le comportement du manteau neigeux comme une moyenne
sur une cellule de grille enticre. Ainsi une augmentation de la densité de surface du manteau neigeux
est responsable d’une augmentation de la vitesse de frottement seuil. C’est un rétrocontrole négatif.
Contrairement aux précédentes versions du MAR, la densité des particules de neige déposées est
paramétré en fonction de la vitesse des vents comme dans (Kotlyakov, 1961).

Pna = 104 * /U, — 6 (86)

Ou ppq est la masse volumique de la neige déposée en kg.m=3 et Uy la vitesse moyenne des vents a
10 m de hauteur uniquement lorsque U;(>6 m.s.

4.1.3.2 Description de la simulation

La simulation utilisée possede une résolution de 5 km avec un domaine d’intégration
d’approximativement 200 km sur 200 km (Figure 87). Ce domaine a été choisi pour permettre une
bonne représentation des vents catabatiques le long des cotes de Terre Adélie. Le MAR a été testé
avec différents domaines d’intégration comprenant des domaines plus larges mais la sensibilité du
modele sur la vitesse simulée au niveau de la zone concernée par les mesures était trés faible. Nous
avons choisi un petit domaine pour permettre une simulation réaliste de la vitesse des vents. De
plus son cott de calcul numérique est abordable.

Les forcages latéraux du MAR et des conditions de surface de mer, c’est a dire de température
de surface de 'océan et la fraction glace de met/eau libre, sont ptis des réanalyses (ERA-Interim)
du Centre Européen pour les Prévisions a Moyen Terme (Dee et al., 2011). Le ratio de la taille de
grille de ERA-Interim par rapport a celle du MAR est supérieur d’un facteur 10 ce qui aurait pu étre
une source de distorsion sur notre zone d’étude. Cependant ce n’est pas le cas car le vent simulé
n’est pas sensible a la taille du domaine pour le domaine choisi.
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Figure 87 : le domaine d'intégration de la simulation de janvier 2010. Les isocontours sont représentés tous les 200 m

La simulation posséde soixante niveaux verticaux dans le modéle atmosphérique avec une forte
résolution verticale dans la basse troposphére. L’espacement entre les douze premiers niveaux est
de 2 m et le premier niveau est situé a 2 m au-dessus du niveau du sol. La discrétisation verticale
grossicre proche de la surface ne permet pas de représenter la concentration élevée de la couche de
saltation (¢f Chapitre I). Afin d’évaluer Iinfluence de ce choix de simulation sur la détection de la
neige soufflée par le modéle, une étude préliminaire a été menée avec une discrétisation verticale
beaucoup plus fine: Deux simulations a deux dimensions ont été faites. L’une avec une
discrétisation identique a la simulation en trois dimensions utilisées et une deuxiéme avec une
discrétisation verticale beaucoup plus fine dont les niveaux de calculs les plus bas se situent a 0,1,
0,2, 0,4 et 0,8 m au-dessus de la surface. Cette étude a permis de déterminer que les concentrations
en particules de neige soufflée a 2 m de hauteur étaient comparables entre les deux simulations.
Une simulation avec un premier niveau a 2 m de hauteur peut étre utilisée pour la détection
d’occurrence du transport mais elle risque de manquer les épisodes de transport dont la hauteur
maximale est inférieure a 1 m.

La simulation a été initialisé¢ le 1¢r décembre 2009 et dure deux mois, le premier mois, celui de
décembre servant a linitialisation. Le deuxi¢éme mois, celui de janvier 2010, est utilisé pour la
comparaison. Le mois d’initialisation est da au fait que la température de surface nécessite une
durée d’initialisation plus longue que pour celle de la température atmosphérique. Les couches de
neige du manteau neigeux proches de la surface peuvent ainsi s’ajuster aux conditions
météorologiques. Cette initialisation est d’autant mieux mise en place que le manteau neigeux pres
de la surface dans le modele est trés rapidement renouvelé par les précipitations et 'érosion qui
sont responsables de la formation de nouvelles couches et de la disparition des anciennes. Le fait
que le modéle ne présente pas de dérive de température (voir section 4.1.4.1) peut étre lié a cette
durée longue d’intégration mais également a la petite taille du domaine et a la bonne qualité des
champs météorologiques de grande échelle.
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4.1.4 Résultats

Le test de (Nash and Sutcliffe, 1970) est utilis¢ pour évaluer les performances du modele par
rappott aux observations :
T 0 my2
I (X0 — X?
Eys=1- :A l :_L 87)
(X7 = X°)

EQM? (88)

ENS:1_ 2

Oo

Ou X7 est la valeur observée au temps i, X{" est la valeur simulée au temps i, X© est la valeur
moyenne des observations entre t et T, 0, et EQM sont respectivement l’écart-type des
observations et erreur quadratique moyenne de la variable simulée.

Le test peut varier entre —oo et 1. Une efficacité de 1 correspond a une parfaite simulation de la
variable observée, a savoir une erreur quadratique moyenne égale a 0. Une efficacité de 0 indique
que le modele est aussi performant que la moyenne de la variable et une efficacité négative signifie
que lerreur quadratique moyenne est plus élevée que Iécart-type des observations. Une telle
efficacité suggere quun modele détaillé n’améliorera pas les résultats obtenus par un modeéle plus
simple fournissant une estimation de variable moyennée sur la période considérée. En résumé, plus
le test est proche de 1, meilleure est la simulation.

Une bonne simulation de la vitesse des vents est un prérequis a une bonne simulation du
transport ¢olien de neige. La température a 2 m de hauteur sera comparée dans un deuxieme
temps : la température va avoir une influence sur le transport car si le point de fusion est dépassé, le
transport des couches ou de la fonte s’est produite n’est pas possible dans le modéle. Dans un
dernier temps 'occurrence de transport sera étudiée. Nous n’analyserons pas la direction des vents,
la validation de la divergence des flux de transport éolien n’étant pas le but de cette étude.

4.1.4.1 Vitesse des vents

Lefficacité proche de 0,7 du test aux deux stations dénote un bon accord entre les vitesses des
vents simulées et les observations (Table 19).

Table 19 : coefficient de corrélation et test de Nash et Sutcliffe (efficacité) de la vitesse des vents a 2 m  de hauteur a la SNMINA
D3 et la SMA D17

SMNA D3 SMA D17

Corrélation 0.84 0.86
Efficacité 0.69 0.72

Les variations de la vitesse des vents sont bien simulées pour la SMNA D3 mais il existe une
sous-estimation des vitesses simulées durant les épisodes dont la vitesse des vents observée dépasse
12 m.s! (Figure 88). L’efficacité importante du test peut s’expliquer partiellement par le fait que la
zone d’étude est fortement influencée par les systemes synoptiques et par le fait que les vents soient
principalement des vents gravitaires, catabatiques et anabatiques (Gallée and Pettré, 1998). La sous-
estimation de la vitesse des vents ne dépend pas de la taille du domaine. Elle est probablement due
au schéma de turbulence qui n’est pas performant pour les vents élevés : les tourbillons turbulents
ont une grande extension verticale durant les évenements de vents importants et fournissent un
transfert de moment vertical vers le bas efficace. Ce n’est pas le cas avec le modeéle de turbulence E-
€.

4.1.4.1 Température

Les températures mesurées lorsque la vitesse demi-horaire des vents est inférieure a 2 m.s! ne
sont pas prises en compte du fait de la mauvaise ventilation des abris qui conduit a une
surestimation des températures (Genthon et al., 2011). L’efficacité du test est négative pour les deux
stations de mesures (Table 20).
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Figure 88 : comparaison entre les vents observés (courbe noire) et simulés (conrbe rounge) a 2 m de hantenr durant le mois de
Janvier 2010 a la SMINA D3 (hant) et la SM.A D17 (bas). Les données de la SMA D17 s'arrétent an 24 _janvier

Si nous observons les températures a la SMNA D3 simulées et observées, ces mauvais résultats
peuvent étre expliqués par une surestimation de 'amplitude du cycle diurne, principalement entre le
14 et le 21 janvier (Figure 89). Cette surestimation est due a une différence marquée entre les
grandes longueurs d’ondes incidentes observées et simulées a la station de Cap Prud’homme durant
cette période : une augmentation significative est observée dans les observations ce qui n’est pas le
cas dans la simulation. Une telle augmentation suggere la présence de nuages durant cette période et
ces derniers sont sous-estimés.
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Figure 89 : comparaison entre les températures observées (conrbe noire) et simmulées (conrbe rouge) a 2 m de hautenr durant le
mois de janvier 2010 a la SMINA D3 (haut) et la SMA D17 (bas). Les données de la SM.A D17 sarrétent an 24 janvier

Pour comparer les températures lorsque le modéle simule une bonne couverture nuageuse, des
tests statistiques ont a nouveau été faits en utilisant uniquement les valeurs ou la différence entre les
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longueurs d’onde incidentes modélisées et simulées sont inférieures en valeur absolue a 90 W.m-=2.
1017 et 773 périodes de comparaison sont considérées contre 1373 et 1374 précédemment pour les
SMNA D3 et SMA D17 respectivement. Dans ce cas, Iefficacité du test est bien meilleure, proche
de 0,5 aux deux stations (Table 20).
Table 20 : coefficient de corrélation (Corrélation) et test de Nash et Sutcliffe (Efficacité) a la SMINA et la SMA D17 D3 a 2
m de hantenr pour le mois de janvier 2010 pour toute la période considérée (janvier) on uniquement lorsque la converture
nuagense simulée répond an critére | DLW | <90

SMNA D3 SMA D17 SMNA D3 SMA D17
janvier janvier [DLW | <90 [DLW | <90
Corrélation 0.67 0.68 0.78 0.82
Efficacité -0.16 0.09 0.46 0.54

Le personnel présent sur place a confirmé qu’il n’y avait pas de dépot de neige sur les abris
ventilés des thermo-hygromeétres durant la période concernée, probablement a cause des vitesses
¢élevées de vitesse de vent, ce qui aurait pu expliquer une amplitude observée plus faible que celle
simulée. Le MAR sous-estime d’ailleurs la couverture nuageuse au Déme Concordia en été d’apres
une simulation sur I'intégralité¢ de I’Antarctique avec un maillage de 80 km, a peu pres égal a celui
utilis¢ dans ERA-Interim (Gallée and Gorodetskaya, 2008). Ce probleme était persistant malgré
lutilisation d’un maillage plus fin a 20 km de résolution horizontale.

4.1.4.2 Détection des particules de neige transportées par le vent

Une validation préliminaire du module de transport éolien de neige est faite en comparant
Poccurrence observée et simulée des hydrométéores transportés par le vent. Durant le mois de
janvier, les 30 centimetres inférieurs du FlowCapt le plus proche du sol étaient enterrés dans la glace
d’apres les observations du personnel présent sur place.

Un événement est considéré se produire lorsque le FlowCapt le plus bas, dont la zone de
détection est en contact avec le sol, détecte un flux supérieur a une valeur seuil. Suite a une
comparaison sur le mois de janvier 2010 entre les données d’un détecteur de temps présent de la
marque Biral (Bellot et al., 2011) et les données du FlowCapt le plus bas, cette valeur a été fixée a
0,001 g.m2.s1. A I’époque, nous n’avions pas encore réalisé la comparaison dans les Alpes durant
laquelle la méme valeur de seuil a été déterminée (¢f chapitre II). Une valeur de 0,001 g.m2.s!
correspond environ a une concentration en hydrométéore de 0,0002 g.kg! pour un vent de 5 m.s'..
Le profil vertical de concentration en particules de neige simulée a la SMNA de D3 est comparé
aux observations de flux du FlowCapt le plus bas (Figure 90).

Sur le mois de janvier, 4 événements simulés ont une concentration en particules de neige qui
dépassent les 0,2 g.kgl. Ils sont simulés les 10, 18-19, 20-21 et 28 janvier et ils correspondent a des
périodes ou les vents simulés sont supérieurs a 10 m.s! et ou les flux mesurés par le FlowCapt en
contact avec le sol sont les plus importants. Ces évenements correspondent a de forts vents
mesurés et simulés et a des flux de neige importants. Par contre deux événements avec des flux de
neige observés importants ne sont pas simulés les 23 et 25 janvier.

Si nous prenons temporellement les épisodes, des chutes de neige ont été observées par le
personnel sur place pour les trois premiers événements simulés. L’événement du 10 janvier a été
difficilement détecté et les rapports de mission font trace d’une légere chute de neige avec peu de
neige piégée dans les filets. Un événement est détecté le 16 janvier a la fois dans les observations,
dans la simulation et les rapports de terrain. Il s’est produit avec de faibles vents et a été considéré
par les observateurs comme un événement de précipitation ventée pure. Dans les observations,
Iévénement du 18-19 janvier a commencé par une précipitation avec un léger vent mais le vent
forcissant, le transport éolien de neige du manteau neigeux a commencé a partir 16 h heure locale le
18 janvier comme le suggere le changement de profil de flux dans des mesures filets faites a la
SMNA D3 a cette période. Le modéle montre le méme type de comportement d’apres les hautes
concentrations simulées dans la partie inférieure du profil. L’événement du 20-21 janvier 2010 a été
un fort événement de neige soufflée et est correctement simulé. Les deux événements observés
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suivant sont caractérisés par un flux de neige observé important les 23 et 25 janvier mais ils n’ont
pas été simulés par le modele qui ne détecte aucune particule de neige dans 'atmosphere. Le dernier
épisode observé qui s’est produit les 27-30 Janvier est sous-estimé en terme de durée par le modele
contrairement aux épisodes qui se sont produits les 18-19 et 20-21 janvier.
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Figure 90 : comparaison entre les vents observés (courbe verte) et simulés (courbe blene) a 2 m au-dessus du sol, la concentration
en particule simulée dans 'atmosphére (code coulenr) et la détection de transport éolien de neige (bistogramme vert supérieur) on
les barres vertes représentent une détection de transport a lintérieur desquelles le flux mesuré par le FlowCapt en contact avec le
so/ est représenté (conrbe blene supérieure) (Gallée et al., 2012)

Le modele ne semble donc pas en mesure de reproduire occurrence de transport et son
intensité passé le 21 janvier alors qu’il y patrvenait auparavant. Aucune précipitation ne s’est
produite apres le 21 janvier d’apres les rapports de mission. Les températures observées et simulées
dépassent le point de fusion entre le 21 et le 25 janvier puis diminuent significativement. Des
observations de la couche de surface durant les 10 derniers jours de janvier notent la formation
d’une croute de regel le 22 janvier. La neige en surface a partir de cette date était lisse avant d’étre
progressivement couverte par des sastrugi qui se sont formés grace aux particules transportées par
le vent depuis P'intérieur de I’Antarctique jusqu'au site de mesure.

Cet état de surface observé peut expliquer 'absence de transport dans la simulation du MAR les
23 et 25 janvier : le modéle ne permet pas ’érosion des couches ou de la neige a fondu, méme apres
son regel. C’est un processus non linéaire qu’il est difficile de simuler précisément. De plus, la
concentration en particules de neige dans P'atmosphére simulée augmente avec le temps durant
Iépisode du 27 au 30 janvier alors que les flux observés diminuent. Cela suggere que la sous-
estimation du maximum des vitesses des vents par le MAR apres le 25 janvier peut étre responsable
de la sous-estimation du transport éolien de neige et de son dépot sur le site réduisant fortement de
ce fait la neige disponible a une nouvelle érosion au niveau du site au début de I’événement. Les
chutes de neige semblent par contre bien simulées par le modele d’apres les données qui ont été
confirmées par les rapports de mission.

4.1.5 Conclusion de la premiere comparaison

Le but de cette étude préliminaire était de décrire une stratégie pour valider le transport éolien
de neige simulé par un modele régional. Le MAR prend en compte influence de I’érosion sur la
stabilité verticale de la couche de surface et donc de I'influence de la stabilité sur le flux d’érosion.
Le module de transport éolien de neige du MAR a été modifié pour mieux rendre compte des
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processus de transport. Tout d’abord il introduit une densification du manteau neigeux par le vent
comme fonction de la vitesse des vents et donc de la dépendance de la vitesse de frottement seuil
avant Iérosion d’apres les propriétés du manteau neigeux. Ensuite il introduit linfluence de
I’érosion/dépot sur la rugosité et de linfluence de la rugosité sur Pérosion/dépot. Les trois
rétrocontroles cités sont des rétrocontroles négatifs dont la représentation est probablement
nécessaire pour controler le comportement hautement non linéaire du transport de neige par le
vent.

Nous avons décidé d’étudier le comportement du modéle sur un petit domaine d’intégration a
fine échelle permettant tout de méme une bonne représentation des forcages de grandes échelles
dont les vents catabatiques font partie.

Nous avons tout d’abord comparé les variables météorologiques que sont le vent et la
température. Les résultats montrent une bonne simulation de la vitesse de vent en général, ce qui
est le facteur le plus déterminant dans I’étude du transport éolien de neige. Les températures sont
moins bien simulées, probablement a cause d’une mauvaise représentation de la couverture
nuageuse. [occurrence du transport seule a pu étre comparée car ’étude ne portait que sur des
FlowCapts premicere génération a un point de mesure. Le modcle semble bien simuler 'occurrence
de transport tant que la température de surface n’atteint pas le point de fusion. Lorsqu’il est atteint,
le modele ne détecte pas de transport ou sous-estime son occurrence. Il serait intéressant d’étudier
la réaction du manteau neigeux simulé a des observations. Une comparaison entre des valeurs de
flux observées et simulées représente I’étape suivante.

4.2 Comparaison des observations et d’une simulation sur
trois points de mesure pour Pévénementiel et la
quantification

La précédente section a permis d’établir une approche de comparaison entre les observations et
une simulation. Une validation préliminaire du module transport de neige par le vent a été faite avec
les connaissances que nous avions en 2010. Cette méthode est appliquée a une nouvelle simulation
sur les trois points de mesure présentés dans le chapitre 111. Dans la précédente étude, la précision
des données instrumentales sur le flux ne permettait pas de conclure sur la capacité du modele
climatique régional a simuler les flux de transport éolien de neige. Avec la nouvelle génération
d’instruments acoustiques installés a D17 et D47, cette capacité va pouvoir étre évaluée. Le role de
la modélisation du manteau neigeux dans la simulation des événements de transport a également été
mis en avant dans la précédente comparaison avec un arrét du transport lorsque le point de fusion
était atteint. Les densités simulées et observées vont étre comparées pour évaluer la formulation de
densification du manteau neigeux.

4.2.1 Données de comparaison

4.2.1.1 Observations disponibles

Le site et les mesures ont précédemment été décrits dans les chapitre II, 111 et dans la section
précédente. Les Stations Météo-Nivologiques Automatiques (SMNA) possédant des FlowCapts
seconde génération permettent d’avoir une borne inférieure du flux de neige transportée (¢f.
chapitre III). Les SMNAs D17 et D47 ont fonctionné sans interruption depuis le mois février 2010.
Nous avons décidé pour les mémes raisons que précédemment de comparer aux données mesurées
une simulation du MAR lorsque du personnel était présent sur le terrain. Le mois de janvier 2011
correspond a la période ou les stations ont toutes fonctionné, ou des rapports quotidiens sont
disponibles et ou des mesures de densité ont pu étre faites. Les données de la SMNA D17
commencent au 6 janvier 2011, période ou les anémometres et les thermo-hygrometres défectueux
ont été remplacés. Par contre la hauteur de rugosité ne peut pas étre calculée d’apres les données a
la SMNA D17, la valeur de hauteur des instruments n’étant pas disponible.
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Les mesures de densité du manteau neigeux ont été faites a deux emplacements. Tout d’abord
sur le premier metre du manteau neigeux a 'aide d’un carottier en 4 points espacés de 500 m autour
de la SMNA D47. Elles ont également été conduites au pied de la SMNA de D3 pendant trois jours
ou un cycle de fonte-regel avait lieu. Une pelle a densité construite spécialement pour la mesure de
densité de surface a été utilisée. Elle permet de n’échantillonner que les trois centimetres supérieurs
de manteau neigeux. Pour évaluer la densité du manteau sur une hauteur intégrative plus
importante, un tube vertical de 6 cm de hauteur est également utilisé.

4.2.1.2 Description du modele et sinnlation

Les évolutions du module de transport éolien de neige depuis 2005 ont été décrites dans la
section précédente. LLa méme version du Modele Atmosphérique Régional est utilisée pour réaliser
cette simulation.

La simulation du MAR a été faite sur le méme domaine d’intégration (450 km par 450 km) en
Terre Adélie, cette simulation comprenant également la SMNA D47 (Figure 91). Le modele
climatique régional a une résolution verticale de 2 m dans les 20 premiers niveaux et posséde 60
niveaux. La résolution horizontale est de 5 km. Le MAR est forcé latéralement par les réanalyses
(ERA-Interim) du Centre Européen pour les Prévisions Météorologiques a Moyen Terme
(CEPMMT).
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Figure 91 : domaine d’intégration dn MAR. Les croix représentent l'emplacement de la station polaire Dumont D Urville
(DDU) et des trois SMN.As D3, D17 et D47

Les flux de 0 a 2 m sont calculés dans la simulation pour étre comparés aux observations :

Ho—2sim = 7]2part * Pazsim * Uzsim * (2 +6* e(—1,5*(2—0,4))) (89>

Avec Uo_zsim les flux de 0 2 2 m, Nypqre la concentration en particules dans P'air 2 2 men g
d’eau par kg d’air, pgasim la masse volumique de I'air a 2 m en kg d’air par m3, Uygip, la vitesse de
vent simulée 2 2 m (en m.s!) le tout multiplié par un facteur correctif adimensionnel (2 +
6  e(-152=04) (e facteur correctif a été déterminé pour rendre compte de la valeur du flux de

transport dans une discrétisation verticale faible. Le flux éolien important proche de la surface ne
peut pas ¢tre simulé dans la simulation initiale 4 cause d’une discrétisation verticale trop faible
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(premier niveau a 2 m de hauteur). La simulation 1D, qui utilise la méme paramétrisation du
transport que la simulation initiale, parvient bien a simuler ce flux important avec une discrétisation
verticale beaucoup plus fine (avec des premiers niveaux a 0,1, 0,2, 0,4 et 0,8 de hauteur). La
différence de valeur de flux entre différentes discrétisations avec les simulations 1D a permis de
déterminer ce facteur pour la couche la plus proche de la surface.

L’humidité relative est également calculée pour rendre compte de I'eau transportée sous forme
de vapeur dans Patmosphere et de la saturation de 'atmosphere. Elle est calculée pour les solides a
partir de ’humidité spécifique d’apres les formulations de (Goff and Gratch, 1946).

La simulation a été initialisée le 1¢r décembre 2010 sur une période d’intégration de 2 mois. La
période du mois de décembre a été simulée pour permettre au manteau neigeux de s’ajuster aux
conditions météorologiques et la période de janvier est utilisée pour la comparaison.

4.2.2 Résultats

A Tinstar du chapitre précédent (équations 87-88), le test de (Nash and Sutcliffe, 1970) est
utilisé. Nous rappelons qu’une efficacité de 1 est atteinte quand les valeurs de la simulation sont
égales aux valeurs observées. Une efficacité négative signifie que l'erreur des moindres carrés est
supérieure a la déviation standard des observations.

4.2.2.1 Vitesse des vents

Tout comme lors de la premicre comparaison, Iefficacité importante du test dénote un bon
accord entre les vitesses de vent observées et simulées (Table 21). Les mémes variations au cours
du temps sont visibles aux trois points de mesures. Les vitesses de vent observées supérieures a 12
m.s! sont toujours sous-estimées par le modele (Figure 92). Cette sous-estimation des vitesses, en
lien avec le fait que les vitesses de vent soient croissantes entre D3, D17 et D47, explique Iefficacité
décroissante. La vitesse a D47 est presque constamment sous-estimée de 2 m.s'! et possede le test le
moins bon (0,37).
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Figure 92 : vitesse des vents observée (ligne noire) et simulée (ligne rouge) a 2 m de hanteur pour les SMINAs D3 (hant), D17
(intermédiaire) et D47 (bas)
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Cette sous-estimation des vitesses de vent pourrait venir du modele de turbulence E-€. En effet,
ce modele de turbulence se base sur la concept des petits tourbillons : il est fait 'hypothése que le
transport turbulent est le résultat d'un mélange local par des tourbillons de tailles bien inférieures a
Iéchelle caractéristique dans laquelle la quantité moyenne correspondante varie verticalement..
(Baas and Sherman, 2005) étudient des figures de transport appelées « courants éoliens ». Ces
derniers peuvent se produire dans le cas du transport de sable ou de neige et représentent les
variations importantes de flux visibles a I’ceil nu proche de la surface. IIs ont déterminé que les
tourbillons verticaux traversant lintégralité de la couche limite permettent de transmettre
efficacement ’énergie a la surface et qu’ils sont responsables de ces « courants éoliens ». De telles
figures sont clairement visibles en Terre Adélie lorsque le transport est limité a de la saltation. Ces
observations confirmeraient I'existence de ces tourbillons traversant I'intégralité de la couche limite
dans cette région. Ces derniers ne peuvent pas étre représentés dans un modcle de turbulence E-€
alors qu’un modéle « top-down » de turbulence, eg. (Hunt and Morrison, 2000), est capable de
reproduire ce processus.

4.2.2.2 La température

Tout comme précédemment, les valeurs de température mesurée lorsque la vitesse des vents est
inférieure a2 2 m.s! ne sont pas prises en compte, les abris a ventilation naturelle ayant des biais
significatifs (Genthon et al., 2011). La comparaison des températures donnent de meilleurs résultats
que lors de la précédente comparaison avec aucun test négatif sur lintégralité du mois, seulement
une valeur nulle 2 D17 (Table 21).

Table 21 : coefficients de corrélation (Corr) et tests de Nash et Stutcliffe INS) pour la température et la vitesse des vents d 2
m an dessus du sol entre les observations et la simulation pour les trois SMINAs

D3 D17 D47
Corr N&S Corr N&S Corr N&S
Température 0,74 0,20 0,69 0,00 0,82 0,48
Vitesse de vent 0,81 0,56 0,84 0,60 0,94 0,37

Le MAR simule de maniere correcte le cycle diurne jusqu’au 20 janvier (Figure 93). 1l a plus de
difficultés a simuler I'atténuation du cycle passé cette date. Deux processus peuvent expliquer cette
atténuation. Tout d’abord, comme dans la premiere comparaison, la couverture nuageuse peut ne
pas bien étre représentée dans le modele, ce dernier ne simulant pas la présence de nuages. En effet,
les rapports de missions décrivent l'arrivée d’une couverture nuageuse le 18 janvier suivie de
transport important et de jour blanc les 27-28 et 29 janvier. Cette atténuation peut également étre
due a un transport de neige important (Figure 94). Les particules de neige en suspension vont
limiter le rayonnement incident et limiter le cycle diurne (Gallée and Gorodetskaya, 2008). La
sublimation de la neige présente dans I'atmosphére a également un effet sur la température en
réchauffant atmosphére. Cependant les humidités relatives durant cette période sont trés proches
de la saturation et cet effet doit étre limité. Aucune photographie ne permet de déterminer qu’un
événement de transport s’est produit sans couverture nuageuse ce qui aurait pu déterminer la part
de chaque processus dans I'atténuation mesurée du signal diurne.
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Figure 93 : température observée (ligne noire) et simulée (ligne ronge) a 2 m de hanteur pour les SMINAs de D3 (hant), D17
(intermédiaire) et D47 (bas)

4.2.2.3 1. événementiel de transport éolien de neige

I’événementiel aux trois stations est comparé en utilisant un seuil de 0,001 g.m2s! pour le
FlowCapt inférieur (en contact avec le sol) et les simulations comme ce qui a été précédemment fait.
Les flux de neige soufflée sont représentés pour les stations (Figure 94). Nous rappelons que les
flux observés a la station de D3 ne renseignent qui sut ’absence/présence de transport. Les flux
simulés de 4 a2 6 m ont été calculés d’apres 'équation 4.1 sans le facteur correctif.
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Figure 94 : fluxc de neige a la SMIN.A D3 (hant-gauche) observés de O a 1 m (ligne noire) et de 1 a 2 m (ligne blene) avec des
FlowCapt premiere génération et simulés (ligne rounge). A D47 (bas-ganche) observés de O a 1 m (ligne noire) et de 1 a 2 m
(ligne blene) avec des FlowCapt seconde génération et simulés de O a 2 m (ligne rouge). A la SMINA D17 (hant-droite) observés
de 0 a 1 m (ligne noire) avec des FlowCapts seconde génération et simulés de O a 2 m (ligne rouge). A la SMINA D17 (bas-
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droite) flux de neige observés de 5,5 a 6,5 m de hantenr (ligne blen ciel) et simulés de 4 a 6 m de hautenr (ligne pourpre) pour la
courte période on le FlowCapt supérieur de seconde génération de la SMINA D17 a fonctionné an mois de janvier 2011

Le MAR manque beaucoup d’épisodes lorsque nous considérons le transport de 0 a 1 m de
hauteur aux trois SMNAs (les lignes noires). D’apres les SMNAs D17 et D47, ces épisodes peuvent
représenter des flux allant jusqu’a 250 g.m-2s1. Le modele simule tous les épisodes de transport
entre 1 et 2 m de hauteur avec une valeur de flux supérieure a 10 g.m2.s! (ligne bleue a D3 et D47).
A D17, I'événementiel du FlowCapt situé entre 5,5 et 6,5 m ne peut étre fait que sur 5 jours.
I’événementiel entre les observations (bleu ciel) et la simulation (pourpre) sont identiques. Le MAR
ne semble pas capable de détecter les épisodes de chasse neige bas (hauteur de la couche de
transport inférieure a2 1 m). Ces épisodes représentent pres de 7% des événements de transport
annuels et ils ne présentent pas de variation intra-annuelle périodique (¢ chapitre I1I).

Le MAR distingue le transport en deux couches: une couche de saltation et une couche de
diffusion (Gallée et al., 2001). La discrétisation verticale avec un premier niveau a 2 m ne permet
pas de reproduire les événements dont la hauteur supérieure de la couche de transport est inférieure
a 1 m. Une modélisation 1D ou 2D avec une forte discrétisation verticale est capable de reproduire
ces épisodes proches de la surface (Xiao et al., 2000).

4.2.2.4 La quantification des flux

Le MAR integre les flux entre les niveaux verticaux avec un premier niveau a 2 m de hauteur.
Seule la SMNA D47 permet de quantifier les flux de 0 a 2 m de hauteur en intégrant les valeurs des
deux FlowCapts seconde génération (Figure 95). L’humidité relative va également étre comparée
pour la quantité d’eau transportée sous forme de vapeur dans 'atmosphere.
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Figure 95 : haut : flux a la SMINA de D47 observés de O a 2 mr (ligne verte) et de 1 a 2 m (ligne blene), et les fluxc simulés de
0 a 2 m (ligne rounge). Bas : humidité relative a 2 m de hantenr a la SMINA D47 observée (ligne noire) et modélisée (ligne
ronge)

Le MAR fournit des valeurs de flux qui sont inférieures a la valeur cumulée de flux de 0 2 2 m
(ligne verte) mais également au flux de 1 a 2 m (ligne bleue). La valeur positive (0,28) de test pour
les flux observés entre 1 et 2 m de hauteur confirme la bonne modélisation des flux de chasse neige
élevé, épisodes de transport dont la hauteur maximale est supérieure a 0,5 m (Table 22).

humidité relative aux solides (%)
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Table 22 : test de Nash et Sutcliffe pour les valeurs de flux entre les observations de 0 a 2 m de hauteur (D47 OBS 0-2m) on
les observations de 1 a 2 m de hauntenr (D47 OBS 1-2m) et la simulation de 0 a 2 m de hantenr

D47 OBS 0-2m D47 OBS 1-2m
Flux de neige -0,06 0,28

Les valeurs de flux observées sont déja une sous-estimation de la valeur du flux (¢f chapitre 1I et
III). La quantité transportée sur le mois de janvier est également moindre avec une sous-estimation
d’un ordre de grandeur de la quantité transportée détectée par les FlowCapts seconde génération.

Table 23 : quantités de neige transportées par métres horizontanx durant le mois de janvier 2011 an point D47 observées par
les FlowCapts seconde génération de 0 a 2 m (OBS 0-2 m) on de 1 a 2 m (OBS 1-2m) et simulées par le MAR de 0 a 2 m

(MAR 0-2 m)
OBS 0-2m OBS 1-2m MAR 0-2 m
Quantité de neige (kg.m™) 151 509 29 550 13 990

L’cau peut étre transportée sous forme solide et est représentée alors par le flux de particule,
mais elle peut étre également transportée sous forme de vapeur dans 'atmosphere. Lorsqu’aucun
transport n’est simulé ou observé, les humidités relatives ont des valeurs proches (Figure 95).
Lorsqu’un transport est observé, les valeurs d’humidité relative observées sont supérieures a 90 %,
et celles modélisées sont inférieures de 20 % en moyenne a celles observées. Ceci peut s’expliquer
par le fait qu’une partie de la neige transportée est sublimée. Cette sublimation augmente ’humidité
relative de I'air et diminue la température (Xiao et al., 2000). Le MAR sous-estimant la vitesse des
vents donc les épisodes et les quantités transportées, il sous-estime leffet du transport sur
Ihumidité relative. Les températures simulées et observées étant tres proches, le MAR sous-estime
la quantité d’eau transportée sous forme de vapeur dans atmosphere.

Les flux de transport éolien dans la couche de saltation sont calculés suivant I’équation 52 qui
dépend de (u,? — u,;2). Cette couche est, de plus, la condition 4 la limite basse du passage des
particules dans le module de microphysique du MAR. La sous-estimation des flux peut venir de la
sous-estimation de la vitesse des vents (et donc de la vitesse de frottement) ou de la surestimation
de la vitesse de frottement seuil.

Pour évaluer I'influence de la vitesse des vents sur la sous-estimation des flux, la dynamique des
flux en fonction de la vitesse des vents est étudiée pour les quatre épisodes de fort transport qui se
sont produits durant le mois de janvier 2011. La séparation de la saison en différents épisodes nous
permet d’étre plus confiant dans le fait que pour un méme épisode, la vitesse de frottement seuil et
la hauteur de rugosité ne varient peu par rapport a leurs variations durant le mois de janvier entier.
Le premier épisode s’est produit du 7 au 9 janvier, le deuxieme du 21 au 22 janvier, le troisieme du
25 au 26 janvier et le dernier épisode, celui qui posséde les plus forte valeur de transport, du 27 au
28 janvier (Figure 95). Le modeéle sous-estime dans la plupart des cas les flux de transport (Figure
96).

Le MAR semble avoir globalement la méme tendance a 'augmentation entre 0 et 16 m.s'1. Il
n’est pas possible de conclure sur les vents supérieurs, le MAR n’en simulant aucun. Quelques
points simulés différent assez fortement du comportement simulé général de I’épisode pour les
épisodes deux, trois et quatre. Ces points se situent entre les vitesses 13 et 14 m.s'. Ils ne sont pas
associés a des précipitations simulées qui auraient pu expliquer cet écart : le flux des précipitations
simulées s’ajoute a celui du transport éolien simulé des particules reprises du sol. Cependant ces
valeurs restent inférieures a celles mesurées lors du projet Byrd avec des « fusées Mellor » (Budd,
1966) ce qui laisse penser que le MAR sous-estime toujours bien les flux transportés. La sous-
estimation du flux des événements du MAR, au vu de la sous-estimation principale des flux a
vitesse équivalente, n’est pas uniquement liée a la sous-estimation de la vitesse moyenne des vents
de ces épisodes (et donc uniquement a la vitesse de frottement).
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Figure 96 : flux a la SMINA D47 observés de 0 a 2 m (diamants verts) et de 1 a 2 m (croix blenes) en fonction de la vitesse
des vents observées a 2 mr et flux simulés de O a 2 m (carrés rouges) en fonction de la vitesse de des vents simulés a 2 m pour les
quatre épisodes de transport important du mois de janvier 2011. Les valeurs obtenues lors du projet Byrd de O a 2 m de hantenr
sont reportées pour chaque épisode (diamants noirs)

Elle peut également venir de la formulation de la concentration dans la couche de saltation : le
MAR utilise une formulation se basant sur (Pomeroy, 1989). Cette formulation sous estime le taux
de transport dans la couche de saltation par rapport aux autres formulations existantes, e.g
(Serensen, 1991) et ce d’autant plus que le vent est fort (¢.f. chapitre I).

4.2.2.5 Densité du mantean neigenx

La sous-estimation peut venir d’une surestimation de la vitesse de frottement seuil, le flux
dépendant du rapport (u,? — u,;2). La vitesse de frottement seuil augmente avec la densité et cette
derniere dépend de la qualité de la modélisation du manteau neigeux. ]’ai mené avec les personnes
présentes sur place deux types de mesures de densité : une série spatiale et une série temporelle.

Densité au point D47
La premiére série permet de renseigner sur la densité et sa variation a 1 km autour de la SMNA
D47. La mesure de la densité a été faite a 'aide d’un carottier et la partie supérieure de la carotte
renseigne sur la densité dans le premier metre qui est ensuite comparée a la valeur du MAR.
Table 24 : Mesure de densité sur le premier metre du mantean neigensc a 400 m antonr de la SMIN.A D47

Point 1 Point 2 Point 3 Point 4 MAR

Densité (kg.m™) 385 393 440 388 380

Les variations de densité sont de 'ordre de 70 kg.m3 sur 500 m a I'intérieur des terres. Une
certaine variabilité spatiale existe. La densité du manteau neigeux simulé est légerement inférieure a
la plus petite des mesures de densité. Cependant ce qui est important est la densité de la premicre
couche qui est de 200 kg.m pour la simulation et de 338 kg.m- in situ (valeur disponible pour un
seul point). La vitesse des vents simulés étant sous-estimée, la densité modélisée devrait Iétre
également d’apres la formulation de densité de la neige déposée en fonction de la vitesse des vents
(Equation 85). Une seule mesure est disponible et de nouvelles mesures permettraient de mieux
caractériser la simulation du manteau neigeux sur le premier meétre.
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Densité au point D3 apreés une précipitation

La deuxieme série est une série temporelle. J’ai réalisé les mesures a I'aide d’une pelle a densité
qui permet de ne mesurer que les trois premiers centimetres du manteau neigeux et a I'aide d’un
tube qui permet la mesure des six premiers centimétres. Chaque mesure de densité avec un
instrument a été répétée quatre fois sur une surface d’un metre carré. Il existe une certaine variation
des mesures au sein méme d’un métre carré. Cette variation est due aux différentes structures de la
neige : 'épaisseur de la croute de regel lorsqu’elle existe et la quantité en eau liquide (si présente).
Les écarts entre les valeurs mesurées sont plus importants de 0 a 3 cm que de 0 a 6 cm (Figure 97).

Les mesures ont été réalisées du 10 au 12 janvier au point D3 suite a une précipitation qui s’est
produite le 09 janvier 2011. La précipitation a accumulé entre 15 et 20 cm de neige sur toute la zone
de glace bleue avec une densité cumulée de 230 kg.m- le 10 au matin sur les 6 premiers centimetres
(Figure 97). Une période de transport s’est produite les 08 et 09 janvier lors de la précipitation avant
de s’arréter. Le manteau neigeux était caractérisé par une croute de regel en surface de 4 cm environ
la nuit (derniere mesure du 10 janvier et la seule mesure du 12) par une présence d’eau liquide en
journée (les autres mesure). Cette croute de regel est plus dense que les couches qui se trouvent
juste en-dessous et qui sont composées de faces planes. Lors de la fonte, ’eau liquide s’écoule par
gravité vers les couches inférieures. La couche de surface de 0 a 3 cm est ainsi plus dense que la
couche de 0 a2 6 cm et cet écart tend a diminuer lors des épisodes de fonte. Le 12 janvier, la glace
bleue est revenue sur une grande partie de la zone du point D3 et seuls des sastrugi denses avec une
croute de regel en surface sont présent autour de la station.
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Figure 97 : densité an droit de la SMINA D3 apres une précipitation ayant en lien le 9 janvier 2011 avec les mesures moyennes
de pelle (triangles rouges) et de tube (carrés verts). Les barres représentent les valenrs extrémes effectuées lors des mesures. Les
valenrs simulées par le MLAR sont représentées pour la densité de O a 3 cm (conrbe ronge) et de O a 6 cm (courbe verte).

La simulation du manteau neigeux reproduit bien I’épisode de précipitations du 9 janvier 2011
avec une hauteur accumulée de 14 cm 1égerement inférieure aux mesures faites sur le terrain (Figure
98). Le modele n’est par contre pas capable de reproduire une couche de surface plus dense de 0 a
3 cm que de 0 a 6 cm détectée a partir de 18 h le 10 janvier.

Avant les premiers épisodes de regel, c’est a dire la derniére mesure du 10 janvier, les valeurs
simulées et observées de densités sont égales. Les vitesses de vents sont bien simulées a D3 lors de
la précipitation et des épisodes de transport. La densification du manteau neigeux selon la vitesse
pourrait ¢tre valide avant les épisodes de fonte et de regel. 11 faut cependant mener d’autres
comparaisons en différents points ou la fonte n’est pas présente sur de plus longues périodes pour
pouvoir conclure.
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Figure 98 : densité du mantean neigeux: de surface simulée en janvier 2011 au point de grille le plus proche de la SMINA D3

Cependant, sans transport et avec une alternance fonte-regel, le modéle surestime globalement
la densité de 0 2 3 cm et de 0 a 6 cm. Cette surestimation de densité est inhérente au comportement
du module de manteau neigeux. Une meilleure représentation des phénomenes de fonte et de regel
dans le manteau neigeux permettrait d’améliorer la densité lors de ces événements qui se produisent
principalement sur les zones de glaces bleues en Antarctique de I’Est.

4.2.3 Conclusions de la deuxieme simulation

Une simulation du Modéele Atmosphérique Régional avec transport éolien de la neige est
comparée avec des observations en trois points lors du mois de janvier 2011. La simulation est faite
a fine échelle verticale (60 niveaux) et horizontale (5 km sur 5 km).

Les résultats des tests de Nash et Sutcliffe sur la vitesse des vents sont tous positifs et la
température, moins bien simulée dans la précédente simulation est mieux représentée dans celle-ci.
Les vitesses de vents au-dessus de 14 m.s! sont sous-estimées par le modele dans les deux
simulations, la cause semble la méme: les larges tourbillons présents dans la couche limite
atmosphérique et qui permettent un transfert rapide d’énergie a la surface sont mal représentés.

Le mode¢le sous-estime le transport éolien de la neige et ce pour deux raisons. Tout d’abord au
niveau événementiel, le modéle ne simule pas les épisodes de chasse neige bas (hauteur de la couche
de transport inférieure a 0,5 m) mais il simule bien les épisodes de chasse neige élevés (hauteur
supérieure a 0,5 m). Les épisodes de chasse neige faible représentent environ 7 % des événements
de transport annuels en Antarctique (Mahesh et al., 2003; Chapitre ).

La deuxieme raison vient de la sous-estimation du flux de neige transportée de 0 a 2 m de
hauteur par rapport aux FlowCapts seconde génération qui sous-estiment eux-mémes les flux de
neige soufflée (¢ chapitre III). La sous-estimation des flux et des épisodes conduit a une sous-
estimation de la neige transportée de 0 a 2 m a lintérieur des terres de 20 fois la quantité mesurée
par les FlowCapts seconde génération. Cette sous-estimation des flux se reporte sur la quantité d’eau
transportée sous forme de vapeur dans latmosphere. En effet avec moins de neige dans
Patmosphére, moins de particules vont se sublimer et la saturation de Patmosphére ne sera pas
atteinte contrairement aux observations.

La sous-estimation ne provient pas uniquement de la sous-estimation de la vitesse des vents : a
vitesse égale, les flux du MAR sont sous-estimés globalement d’un facteur deux par rapport aux

flux observés par les FlowCapts seconde génération et d’un facteur quatre par rapport aux « fusées
Mellor ».
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La sous-estimation pourrait venir de la valeur de la vitesse de frottement seuil. Cette dernicre
dépend de la densité du manteau neigeux et de la hauteur des sastrugi. La densité est liée au dépot
de la neige fraichement transportée. L.a paramétrisation dans le MAR se base sur la formulation de
(Kotlyakov, 1961) en fonction de la vitesse des vents. Apres un épisode de transport éolien de neige
avec précipitation et avant un épisode de fonte-regel, la densité simulée est identique a celle
observée en surface. La hauteur de rugosité est paramétré pour prendre en compte effet des
sastrugi selon (Marticorena and Bergametti, 1995). Une surestimation de la hauteur de rugosité du
aux sastrugi conduit a une surestimation de la vitesse de frottement seuil. L.a hauteur de rugosité n’a
pas pu étre comparée car les données n’étaient pas disponibles sur cette période. Cette hauteur est
un facteur clef dans le transport de particules (Gallée, pers. com.). Son estimation est cruciale pour
obtenir un ordre de grandeur convenable de neige transportée et une comparaison précise de ces
valeurs a 'aide de valeurs obtenues par la SMNA D17 devra étre menée a 'avenir.

L’erreur de la sous-estimation du transport simulé a vitesse de vent égale pourrait également étre
liée a la paramétrisation de la concentration dans la couche de saltation qui sert de conditions a la
limite basse de la couche de diffusion. La paramétrisation actuellement utilisée issue (Pomeroy,
1989) sous-estime les flux dans la couche de saltation par rapport aux observations (Nishimura and
Hunt, 2000), ce qui n’est pas le cas d’une formulation du type de (Serensen, 1991).

I’étude du manteau neigeux a également permis de noter que le MAR surestime la densité du
manteau neigeux lors des épisodes de fonte-regel. La quantification des événements de transport
n’a pas pu étre conduite sur un site de fonte. L’effet de cette surestimation n’a pas pu étre évalué. 11
faut cependant noter qu’une couche de regel ne permet aucun transport, les forces de cohésion
étant tres fortes. L’'impact de cette surestimation devrait donc étre limité a la fois en quantité de
neige transportée mais également dans le temps et I'espace, ces épisodes de fonte ne se produisant
en Antarctique de I'Est que sur des zones de glace bleues proche des cotes.

4.3 Conclusions du chapitre IV

La comparaison est désormais possible entre des simulations d’'un modéle climatique régional et
la base de données constituée spécialement pour dans cette optique. Une validation du module de
transport ¢éolien de neige du Modele Atmosphérique Régionale est proposée. Elle s’appuie sur la
comparaison des données avec une simulation a fine échelle sur un petit domaine. Dans un premier
temps des variables météorologiques qui influencent le transport (vitesse des vents et température)
sont comparées. La comparaison se base dans un second temps sur 'événementiel de transport et
enfin sur sa quantification, que celle-ci soit le transport de neige sous forme de particules (flux de
matiére) ou bien sous forme de vapeur (humidité relative).

Les simulations a fine échelle du MAR en Terre Adélie possedent un bon événementiel des
événements importants de 1 a 2 m de hauteur. Elles sous-estiment fortement la quantité de neige
transportée de 0 a 2 m de hauteur et ’humidité relative. e modeéle va ainsi sous-estimer les effets
de la neige transportée par le vent : la redistribution des précipitations, son export hors de la calotte
et son effet sur I'albédo.

1l faudrait mener plusieurs autres comparaisons pour affiner les conclusions et les hypotheses
qui ont été tirées. Une comparaison sur une année de mesure (e.g. 'année 2010 ou 2011) permettrait
de comparer les flux de neige sur une année de mesure dans son ensemble. La période hivernale,
qui n’a pas été étudiée, est caractérisée par des vents catabatiques plus importants (Parish and
Wendler, 1991) et un transport plus fréquent (Garcia, 1960; Mahesh et al., 2003; Palm et al., 2011).
Le comportement des flux simulés pour des vents simulés supérieurs a 13 m.s! pourra étre testé.

Les flux de 0 a 2 m représentent les flux les plus important du transport (Mann et al., 2000).
Cependant, le taux de transport de 2 2 300 m de hauteur représente une proportion non négligeable
de la quantité totale de neige transportée, d’autant plus que la vitesse du vent est élevée. Pour une
vitesse de vents a 10 m de hauteur de 20,50 m.s”!, le taux de transport de 2 a 300 m représente la
moiti¢ du taux de transport total (Budd et al., 1966). La comparaison des flux supérieurs a2 2 m de
hauteur n’a pas pu étre faite. Un changement dans I'installation des FlowCapts de seconde génération
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a D17 de 2 2 4 m de hauteur permettra, couplée avec une autre simulation, d’évaluer le
comportement plus en hauteur des flux simulés et observés.

La divergence de flux n’a pas été abordée dans ces comparaisons. Pour évaluer la
représentativité du flux mesuré par les FlowCapls seconde génération, il faudrait pouvoir obtenir des
valeurs fiables de flux en différents points espacés de quelques meétres. Les études menées sur le
transport ¢olien de sable sur les plages montrent que la mesure de flux ponctuelle peut étre sujette a
une erreur de 50 a 100 % (Baas and Sherman, 2006; Gares et al., 1996; Jackson et al., 2000).
Cependant, les instruments de mesure disponibles ne nous ont pas permis I'évaluation de la
divergence de flux. C’est un point qui pourrait étre amélioré par la suite.

Plusicurs points dans la paramétrisation du MAR peuvent également étre étudiés plus en détail
pour des meilleures simulations du transport. Au niveau du module de transport éolien, il est
nécessaire d’évaluer la paramétrisation de la hauteur de rugosité qui tient compte de Peffet des
sastrugi. La paramétrisation de la densité de la neige en fonction de la vitesse des vents devra étre
comparée a d’autres mesures dans un site avec transport ¢olien de neige mais sans fonte. Le passage
de l'expression de la concentration en particule dans la couche de saltation d’une formulation de
(Pomeroy, 1989) vers une formulation de type (Serensen, 1991) permettrait éventuellement
également améliorer la sous estimation du modele.
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CONCLUSIONS ET PERSPECTIVES

Conclusions

Nous avons été amenés au début de ce travail de recherche, de part les paramétrisations
numériques des modeles climatiques utilisés pour calculer la hausse du niveau moyen des mers dans
le 4éme rapport d’évaluation du groupe d’experts intergouvernemental sur ’évolution du climat, a
nous poser les questions suivantes :

« Quels modéles numériques peuvent étre utilisés pour estimer P'incertitude liée a la
non-prise en compte du transport éolien de la neige et de sa sublimation en Antarctique sur
la hausse du niveau moyen des mers ? Comment les utiliser et les valider ? ».

Nous avons déterminé que les modeles atmosphériques régionaux possédant une
paramétrisation du transport de neige par le vent permettent de calculer le bilan de masse de surface
de I’Antarctique. 1ls sont les mieux 2 méme d’évaluer I'incertitude liée a la non-prise en compte du
transport ¢olien de la neige et de sa sublimation en Antarctique sur la hausse du niveau moyen des
mers. Cependant, pour pouvoir utiliser les sorties de ces modeles, une comparaison avec des
données de terrain est nécessaire pour ¢évaluer la validité de la paramétrisation du transport éolien
de neige. Ces mesures n’étant pas disponibles dans la littérature, une campagne a été menée pour
obtenir les données permettant la comparaison avec un modele numérique.

Obtenir ces données sous-entend utiliser un instrument de mesure de transport ¢olien de neige.
De nombreux instruments existent permettant de quantifier les flux de neige. Tous possédent des
inconvénients et des avantages liés aux techniques de mesure. Le capteur réunissant le meilleur
rappott avantages/inconvénients par rapport aux contraintes de modélisation et a celles du milieu
polaire nous semble étre le capteur acoustique FlowCapt qui existe désormais en deux générations
d’apres les caractéristiques du constructeur.

La validité des données acquises est un facteur crucial pour pouvoir par la suite les utiliser dans
une comparaison. Nous avons donc réévalué la capacité des capteurs acoustiques a mesurer le
transport ¢olien de la neige. Cette détermination a pu étre faite grace a la présence d’un banc de
transport au Col du Lac Blanc, dans les Alpes francaises. L’intercomparaison avec un autre capteur
de transport éolien de neige, le Swow Particle Counter, a permis de mettre en évidence que les
FlowCapts étaient de bons détecteurs de présence de transport éolien de neige, que ce soit la
premicre ou la seconde génération et que seule la seconde génération pouvait servir de borne
inférieure a la quantité réelle de neige transportée.

Les données ont été acquises en Terre Adélie, en Antarctique de I’Est, sur trois points de
mesure. Ce site a été choisi en raison d’une comparaison aisée avec un modéle numérique dans une
zone ou l'effet du transport de neige par le vent sur le bilan de masse de surface est trés important.

Les données ont permis d’obtenir des résultats sur des parametres clefs du transport éolien de
neige. En particulier, la hauteur de rugosité¢ varie de plusieurs ordres de grandeur autour d’une
valeur moyenne égale a 1.9 103 & 0,6 103 m. La vitesse de frottement seuil de départ moyenne est
égale 2 0,48 * 0,09 m.s! avec des valeurs extrémes de 0,15 *+ 0,05 m.s! et de 0,78 + 0,09 m.s'1. La
valeur moyenne de vitesse de frottement seuil de maintien est de 0,41 £ 0,09 m.s-!. Les incertitudes
sur les vitesses de frottement moyennes, liées a la méthode d’acquisition, ne permettent pas de
déterminer s’il existe une distinction entre vitesse de frottement seuil de départ et de maintien. La
vitesse de frottement seuil semble indépendante de la température.

L’occurrence de transport en Terre Adélie est tres importante avec des mois entiers ou le
transport se produit sans discontinuer. Il existe une variabilité intra-annuelle avec des minima
d’occurrence entre novembre et janvier. Les épisodes de transport dont la hauteur maximale est
inférieure a 0,5 m représentent 7 % des épisodes. La quantité de neige transportée de 0 a 1 m de
hauteur aux deux stations de mesures dépasse les 1 000 t.m1.an1.

Le Mod¢le Atmosphérique Régional (MAR) est un modele numérique a I’échelle régionale qui
posséde une paramétrisation du transport éolien de neige. Cette paramétrisation permet de
nombreuses rétroactions du transport sur ’écoulement. La hauteur de rugosité est paramétrée pour
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prendre en compte Ueffet des sastrugi. Deux comparaisons ont été faites avec des simulations sur
un petit domaine et avec forte discrétisation verticale pour les mois de janvier 2010 et 2011. Le
MAR reproduit bien temporellement les épisodes de transport dont la hauteur est supérieure a un
metre mais, de part la résolution utilisée dans les simulations, ne peut reproduire les événements
dont la hauteur est inférieure. Le modcle sous-estime la quantité de neige transportée, qu’elle soit
sous forme solide, par des particules de neige, ou bien sous forme de vapeur d’eau par sublimation
des particules atmosphérique de neige.

Perspectives
Métrologie
Plusieurs perspectives concernant la métrologie ont été abordées a la fin du Chapitre 111 (3.3.2).
D’ autres points peuvent étre notés.

11 serait intéressant de mener une campagne de mesures du transport avec différentes mesures
couplées : mesures de la vitesse de frottement, de la direction des vents, de la vitesse de frottement
seuil, de la hauteur de rugosité, du flux transporté dans le premier meétre, de la densité de surface et
de la quantité des précipitations si elles sont présentes. Toutes ces mesures couplées a une
simulation a fine échelle permettraient de compléter les comparaisons faites dans le cadre de ce
travail.

De nouveaux capteurs optiques sont en cours de tests sur le terrain (Nishimura and Ishimaru,
2012). 1Is ont une faible consommation électrique et sont spécialement congus pour la mesure de
transport ¢olien de neige. Il est intéressant de suivre le développement de ces capteurs qui
représentent une solution intéressante pour la mesure du transport dans des zones reculées de
I’Antarctique.

Le radar a effet Doppler nommé POSS pour Precipitation Occurrence Sensor System est capable de
détecter les précipitations et de les quantifier. 11 sous-estime légérement les volumes de
précipitations mais permet cependant permis de détecter les épisodes de précipitations dans le
grand Nord canadien (Sheppard and Joe, 2008). La détection des précipitions, qui pour le moment
n’est pas possible avec des détecteurs de temps présent (Bellot et al., 2011), permettrait, couplée aux
mesures des FlowCapts, de détecter les événements de transport éolien de neige sans précipitations
associées. Ces événements permettraient de déterminer plus finement la vitesse de frottement seuil
de départ et de maintien localement.

Modélisation

Le point le plus important est la hauteur de rugosité qui est un parameétre clef du transport
¢olien de neige. Les résultats du modele sont tres sensibles a sa variation. Dans la nouvelle
paramétrisation du MAR, la hauteur de rugosité permet de prendre en compte 'effet des sastrugi
(Gallée et al., 2012). Cette paramétrisation n’a pas pu étre comparée a des données acquises sur le
terrain, les installations ne permettant pas le calcul de la hauteur de rugosité pendant les périodes de
simulation. Des expériences sont actuellement en cours pour évaluer la paramétrisation de la
hauteur de rugosité.

La sous-estimation par le MAR des quantités transportées est importante. Cette sous-estimation
peut étre due a 'expression de la vitesse de frottement seuil qui dépend, entre autre, de la hauteur
de rugosité. Elle peut également étre due a la formulation actuellement utilisée pour la
concentration dans la couche de saltation (Pomeroy, 1989). Dans le futur, une paramétrisation
utilisant une formulation du type de celles utilisées par (Kawamura, 1951; Serensen, 1991) pourrait
améliorer ce point.

Des mesures de densité de surface aux différentes stations avant et apres des épisodes de
précipitations et de transport éolien de neige permettraient de vérifier la formulation de (Kotlyakov,
1961) et si besoin de modifier 'expression de la densité en fonction de la vitesse des vents.

La vitesse des vents catabatiques est également sous-estimée dans le MAR. 1l serait intéressant
de paramétrer un schéma de turbulence différent de celui actuellement présent pour micux simuler
les maxima de vents. La modélisation de la vitesse des vents catabatiques et, par suite, la
modélisation du transport éolien de neige en serait améliorée.
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Ainsi, nous avons montré que le modele atmosphérique régional, malgré une sous-estimation
importante du transport de neige par le vent, est capable d’estimer la différence de bilan de masse
de surface entre des simulations sans transport et avec transport et donc d’évaluer I'impact du
transport de neige par le vent en Antarctique sur la hausse du niveau moyen des mers. Les
perspectives futures sont une amélioration de la représentation du transport ¢olien de neige dans le
modéle numérique afin de mieux connaitre erreur commise par les modeles climatiques sur le
bilan de masse des surfaces neigeuses en ne prenant pas en compte le transport éolien de neige.
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ANNEXE A : LES CAMPAGNES DE MESURE DE
TRANSPORT DE NEIGE PAR LE VENT EN ANTARCTIQUE

Cette annexe regroupe les différentes campagnes qui ont été précédemment citées dans le
manuscrit auxquelles sont rajoutées celles publiées apres 2009. Une attention particuliere a été
portée a 'emplacement, les dates et les instruments utilisés pour faire ces mesures de transport de
neige par le vent. Les campagnes menées en dehors de la Terre Adélie sont présentées dans la Table
25 et celles spécifiquement faites en Terre Adélie sont décrites dans la Table 26. Les Figure 99 et
Figure 100 permettent de situer les campagnes de mesures sur le continent et la Terre Adélie.

Table 25 : les différentes campagnes de mesures du transport éolien de neige en debors de la Terre Adélie

Lieu des mesures Coordonnées Dates et durée Instruments Publications sur le
Altitude des mesures utilisés sujet
69°00° S Années 1961 Observations (Oura et al., 1967)
Station Syowa 39°35° E anees ct visuelles
janvier 1962
6 m
o1° Fusées Mellor sur (Budd et al., 1966;
80°01° S .
Station Bvrd 119°32° O Années 1962 et 8 niveaux Mellor and
ation byr 1593 1963 Photographies de Fellers, 1986)
m particules
1973 Pi¢ges Cyclones (Kobayashi, 1978)
70°42° S Mars 1982 & Eﬁiiiuhfellor sur (Takahasi, 1985)
Station Mizuho 44°20° E janvier 1983 o
Pi¢ges Cyclones
2230 m - . .
Octobre a Optiques SPC-S7 (Nishimura and
Novembre 2000 sur 4 niveaux Nemoto, 2005)
Mai a Juillet Optique (Wendler, 1989a)
1982
Station 90°S 1989-2001 Observations (Mahesh et al.,
Amundsen-Scott 2835 m visuelles 2003)
Mi 1999 fin Lidar terrestre (Mahesh et al.,
2002 2003)
036> Optiques sur 6 (Dover, 1993;
75°36” S .
Station Hall 26°42° O Année 1991 niveaux Mann, 1998;
ation Halley ) (seulement 26 j) Mann et al., 2000)
33 m (banquise)
74°11° S Janvier-fovri Piézo-électriques (Bintanja et al.,
Station Svea 10°13° O oo sur2niveaux 2001)
1250 m
74°57° S Acoustiques 6 (Scarchilli et al.,
Glacier Larsen 161°46° E Janvier 2006 a niveaux de 2010)
Terra Nova Bay janvier 2008 FlowCapt 1
1350 m génération
77°52° S Octobre 2006 3 Optique (Leonard et al.,
Station McMurdo  168°59’ E .cto re a Piézo-électriques 2011)
) janvier 2007
66 m (banquise)
Tout 1’ Antarctique 2003 4 2009 Lidar satellitaire (Palm et al., 2011)
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Table 26 : les mesures de transport de neige par le vent faites en Terre Adélie

Lieu des mesures  Coordonnées Dates et durée Instruments Publications sur
Altitude des mesures utilisés le sujet
Station Cap 67°01’S Année 1912 et Observations (Madigan,
Denison 142°41°E 1913 visuelles 1929)
31 m Caissons Mawson
Station Port 66°49’ S Année 1950 a Observations (Barré, 1954;
Martin 141°23° E 1952 visuelles Boujon, 1954;
14 m Caissons Mawson ~ Prud’homme
Electriques and Valtat,
1957)
Station Dumont 66°39° S Année 1958 Caissons Mawson  (Lorius, 1962)
D’Urville 140°00 E
entre 6 et 21 m
Station Charcot 69°22° S Année 1958 et Observations (Garcia, 1960,
139°01 E 1959 visuelles 1961)
2400 m Boites Nescafé 3
niveaux
Point de mesures 67°23° S Eté austral Optique (Wendler, 1987,
D47 138°43° E 1985-1986 1989b)
1560 m

US Dept of State Geographen
Image U.S. Geological Survey
Data SIO, NOAA, U.S. Navy, NGA, GEBCO ~
© 2012 Inav/Geosistemas SRL L1OOSIC 3

Date desjimages satellite : 1/1/1999 86°56'47.71"S 160°58'22.02"E élév. 1148 m Altitude 5760:21 km

Figure 99 : les lienx de mesures des campagnes de transport éolien de neige en Antarctique. Les points noirs correspondent aux
mesures réalisées avec des capteurs de type picge, les points verts avec des instruments optiques et les points rouges avec des
instruments piégo-électrigues on acoustiques (sonrce : Google Earth)
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m

@uitie 57

Image U.S. Geological Survey

Data SIO, NOAA, U.S. Navy, NGA, GEBCO

Google earth
C

Date des images satellite: 1/1/1999 67°42'45.63"S 142°19'14.53"E élév. 1092 m altitude 652.93 km

Figure 100 : les emplacements des précédentes campagnes de mesures du transport éolien de neige. Tontes les mesures ont été faites
avec des captenrs de type « piege » sanf au point de mesures D47 on un appareil optique a été utilisé (sonrce : Google Earth)
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ANNEXE B : CALCUL DES INTERVALLES DE
CONFIANCE POUR LA VITESSE DE FROTTEMENT ET LA
HAUTEUR DE RUGOSITE

L'incertitude sur une mesure

La mesure de lincertitude de chaque valeur peut étre calculée par la formule de (Wilkinson,
1984). Ces valeurs d’incertitudes traduisent I’écart des points par rapport a une droite parfaite entre
le logarithme de la hauteur et la vitesse des vents.

t 0.
Su, = + k * fay, =k+——-2/1-R2 (B.1)
L — 20x
da
829 = * Zg—L=\/ Xpms? — In (29)? (B.2)
Ape

Avec Su, les limites de 'intervalle de confiance de la vitesse de frottement en m.s-, Ape la pente
de la droite de régression, 8ap, les limites de l'intervalle de confiance sur la pente de la droite de
régression, t; le parameétre de Student, Na le nombre d’anémomeétres supérieur ou égal a 2 utilisés
pour la régression, gy et gy I'écart-type de la vitesse des vents et du logarithme népérien de la
hauteur respectivement et Rz le coefficient de détermination de la droite. Plus le nombre
d’anémometres est important, plus I'intervalle de confiance sera faible. (Wilkinson, 1984) montre
que le rapport de ts//Ng — 2 pour un intervalle de confiance a 95 % varie de +00 pour 2
anémometres 2 1,39 pout 6 anémometres. Ce rapport est de 3,04 pour 4 anémométres. §zg les
limites de I'intervalle de confiance de la hauteur de rugosité en m et X,y la moyenne quadratique
du logarithme népérien de la hauteur.

Pour la hauteur de rugosité, (Wilkinson, 1984) recommande lutilisation d’un intervalle de
confiance a 80 % ou moins pour obtenir des limites qu’il qualifie de « raisonnables ». De fait, les
intervalles de confiance obtenus a 95 % sont souvent trés larges. La valeur de t5/{/ N, — 2 passe a
1.33 pour quatre anémometres.

L’incertitude sur la moyenne
L’intervalle de confiance a4 95 % de la valeur moyenne, noté 6U,¢, peut étre calculé d’apres les
intervalles de confiances des valeurs de vitesse de frottement seuil, notés u,¢;, d’apres la méthode
GUM (Guide to the expression of Uncertainty in Measurements) en supposant ces vitesses indépendantes
les unes des autres. Cette hypothese est plausible, chaque vitesse dépendant d’'un nombre de
facteurs importants qui varie au cours du temps.
N 2

ou,

i=1

Avec N le nombre de valeur de vitesse de frottement considérée.

U, 1
— ] = — et nous
Oyt

. ) 1 .
Si nous développons le calcul, nous savons que U, = ;Z?/:l Uy d’ou ( N

trouvons :

(B.4)

Nous nous rendons compte que lintervalle de confiance a 95 % de la valeur moyenne est égal a la
moyenne quadratique des intervalles de confiances des valeurs de vitesse de frottement seuil.
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Le méme raisonnement peut étre fait pour la hauteur de rugosité.

L’incertitude sur I'écart-type

De méme, nous pouvons calculer lincertitude sur ’écart-type, note d(u,¢) en fonction des
incertitudes sur chaque vitesse de frottement seuil.

5 2 _ C (00w
o(Uyy) —z Sy B.5)

0,4
im1 *tl

11 faut calculer :

00 (u,;) 0 0 ’—2 .
= \/ = — B.6
au*ti auﬂkti V(u*t au*ti e (u*t) ( )

Avec V (u,¢) la variance. Si nous posons Z = V (u,¢),

aZ 0z
d _ au*ti _ au*ti (B7)

7 = =
Ol 2VZ  20(u.)

Et:

0z J
= (u*tz - (u_*t)z)

au*ti - au*ti )
N N (B.8)
_9 lz g — lzu*t_
au*ti N : N '

i=1 i=1

d a N a 1
Et mF(u*ti)Z = ZF(u*ti)mF(u*ti) et F(u*ti) = Uyt doncaF(u*ti) = N

D’ou:

N
BYA ) (1 Z 2) U, 2. 22U
= ~ Usti - = -
Ouei Ouugi \N &4 N NN (B.9)
_ Z(u*ti - u*t)
N
En placant B.9 dans B.7 et B.6 :
02 2(ui = )
do(uy)  Juy T N U — U (B.10)
OU, ¢ 20 (Uyp) 20 (uUyt) No(u,;)
Nous pouvons maintenant introduire B.10 dans B.5 :
z Uppi — Uog )\
So(u, 2:z<u>5*.2 11
o (Usy) 2\ Vot Usri B.11)
i=1
= Uppi — Uog\
S50 () = Z (L) Sui2 (B.12)
t & No_(u*t) ti
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ANNEXE C : LISTES DES ACRONYMES ET DES
NOTATIONS

Les acronymes utilisés

Acronyme  signification

BMS Bilan de Masse de Surface

CALVA CALibration et Validation d’instruments de la cote jusqu’au Déme Concordia
CP camp d’été Cap Prud’homme

ICNES Ice2sea Calva NEige Soufflée

MAR Mode¢le Atmosphérique Régional

SMA Station Météorologique Automatique

SMNA Station Météo-Nivométrique Automatique

SPC Snow Particle Counter

Les notations utilisées

notation unités description
Pa Pa Pression de ’air
Poa Pa Pression de Iair a une altitude de référence
Dt Pa Pression de l’air fixée au sommet du modele
Ds Pa Pression a la surface du modele
Pa kg.m” Masse volumique de Iair
Pn kg.m'3 Masse volumique de la neige
Pnd kg.m'3 Masse volumique de la neige déposée par le vent
Py kg.m” Masse volumique de la glace
Ppi kg,m'3 Masse volumique de la particule de la classe i du SPC
Pazsim kg,m'3 Masse volumique de I'air simulé a 2 m de hauteur
R, Jkg' K! Constante des gaz pour I'air sec
R, Jkg' K! Constante des gaz pour I'air humide
T K Température absolue de I'air
Tons K Température virtuelle modifiée par le transport
0 K Température potentielle
ans K Température virtuelle potentielle modifiée par le transport
Cy Jkg' K! Capacité thermique massique
z m Hauteur par rapport au sol
u(2) m.s’' Vitesse des vents moyen a la hauteur z
Ur m.s’ Vitesse des vents a la hauteur du point focal
Uu, m.s” Vitesse de frottement
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Uyp m.s Vitesse de frottement seuil

Ustd m.s” Vitesse de frottement seuil de départ
Ustm m.s’' Vitesse de frottement seuil de maintien
|4 m.s’ Vitesse moyenne des vents calculés dans le premier niveau
du modele
Up m.s” Vitesse de chute moyenne des particules de neige
Uint m.s’ Vitesse des vents moyenne sur une hauteur
Useuil m.s’' Vitesse des vents a laquelle e = Unc
Zy m Hauteur de rugosité
Zy, m Hauteur du point focal
Zon m Hauteur de rugosité modifi¢e par le transport
k - Constante de Von karman
L MO m Longueur de Monin-Obukhov
L MOns m Longueur de Monin-Obukhov modifiée par le transport
T N.m™ Contrainte de cisaillement effective
TR N.m™ Contrainte de cisaillement turbulente sans transport
Ty N.m™ Contrainte de cisaillement visqueuse sans transport
Tp N.m™ Contrainte de cisaillement due aux particules
Ty N.m™ Contrainte de cisaillement due a ’écoulement du fluide
pendant le transport
Ty N.m™ Contrainte de cisaillement de rupture de la neige
g m.s” Accélération gravitationnelle
dpi m Diametre moyen de la particule dans la classe i du SPC
Qs kg.m'l.s'1 Taux de transport dans la couche de saltation
Qz_, g.rn'l.s'1 Taux de transport de zo a la hauteur z
1N, kg.m'3 Concentration volumique de particules a la hauteur z
Nref kg.m'3 Concentration volumique de particules a une hauteur de
référence
N kg de particules Concentration de particules dans la couche de saltation
par kg d’air
N2part g d’eau par kg Concentration de particules de neige simulée a de 02 2 m
d’air
O - Nombre de Schmidt
o - Pression normalisée
[0) m?.s? géopotentiel
q kg d’eau par kg Humidité spécifique
d’air humide
K H m>.s” Coefficient d’échange turbulent
E c m>.s? Energie cinétique turbulente
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€

pT
hsalt
U
.ue
.use
.uSO
HUspc

Uspcint

.uCC
ﬂnc

Ueq
Ho-2sim
Pp

T

signal

Dissipation visqueuse de I’énergie cinétique turbulente
Albédo de surface

Coefficient d’absorption

Indice de mobilité de la neige

Intensité de I’érosion

Coefficient de trainée de quantité de mouvement

Coefficient de trainée de quantité de mouvement modifié
par le transport

Porosité de la neige
Porosité de la neige pour une densité de 330 kg.m-3

Quantité érodée ou déposée de neige dans la couche i du
modele

Profondeur par rapport a la surface

Hauteur de la couche de saltation

Flux éolien de neige

Flux de neige au niveau de la section d’entrée du piege
Flux de neige effectivement rentrée dans le piege

Flux de neige a la section de sortie du picge

Flux de neige mesuré par un Snow Particle Counter

Flux de neige des SPC extrapolé sur la hauteur des
FlowCapts

Flux de neige du FlowCapt avec la calibration constructeur

Flux de neige du FlowCapt avec la calibration de (Cierco et
al., 2007)

Flux de neige a la hauteur équivalente

Flux de neige simulé de 0 a 2 m de hauteur
Poids des sédiments dans le piege

Temps d’exposition du piege

Temps d’exposition du SPC

Surface active de mesure du piege

Surface active de mesure du Swow Particle Counter
Efficacité du piégeage

Hauteur supérieure du FlowCapt vertical
Hauteur inférieure du FlowCapt vertical
Nombre de Reynolds

Diametre du tube du FlowCapt

Viscosité cinématique de I'air

Le signal des capteurs électro-acoustiques
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t - Parameétre de test de Student

7]

N, - Nombre d’anémometres (=2)
R?2 - Coefficient de détermination
Xrms - Moyenne quadratique de x
Yc - Exposant de la régression en loi sur le profil vertical de
concentration en particules de neige en suspension
Yu - Exposant de la régression en loi sur le profil vertical de flux
en particules de neige en suspension
Ens - Valeur du test de Nash et Sutcliffe
EQM - Erreur quadratique moyenne
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ANNEXE D : PUBLICATIONS ET CONFERENCES

Publications dans une revue a comité de lecture

Bellot, H., Trouvilliez, A., Naaim-Bouvet, F., Genthon, C., & Gallée, H. (2011). Present
weather-sensor tests for measuring drifting snow. .Annals of Glaciology, 52(58), 176—184.

Favier, V., Agosta, C., Genthon, C., Arnaud, L., Trouvilliez, A., & Gallée, H. (2011). Modeling
the mass and surface heat budgets in a coastal blue ice area of Adelie Land, Antarctica. |. Geophys.,
116(3).

Favier, V., Agosta, C., Parouty, S., Durand, G., Delaygue, G., Gallée, H., Drouet, A.-S,,
Trouvilliez, A., & Krinner, G. (2012). An updated and quality controlled surface mass balance
dataset for Antarctica. The Cryosphere Discussions, 6(5), 3667-3702.
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Conférences scientifiques
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