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Résumé
L’albédo de la neige et de la glace est une grandeur physique dépendant de nom-

breuses variables, dont les implications sur le climat sont importantes. La compréhen-
sion des phénomènes gouvernant la variabilité de l’albédo passe par le développement
et l’évaluation de modèles, dont fait partie le Modèle Atmosphérique Régional (MAR).

Ce mémoire compare les estimations d’albédo de MAR avec les valeurs d’albédo re-
constituées à partir du capteurOcean and LandColour Instrument (OLCI) de Sentinel-3.
La reconstitution des valeurs d’albédo fait usage de l’algorithme Sentinel-3 Snow and Ice
(SICE). La comparaison se limite à l’inlandsis groenlandais pour les années 2018, année
de faible fonte, et 2019, année de forte fonte. Un produit dérivé des observations du
capteurModerate Resolution Imaging Spectroradiometer (MODIS) ainsi qu’un produit
du Geological Survey of Denmark and Greenland (GEUS) issus des observations de
Sentinel-3 sont utilisés pour valider cette comparaison.

La comparaison montre que les estimations d’albédo de MAR sont globalement
cohérentes avec les valeurs d’albédo reconstituées. La racine de l’erreur quadratique
moyenne (rmse) est de 0,07 en 2018 et de 0,08 en 2019. Ces rmse sont légèrement
plus élevés que ceux issus des comparaisons entre données satellitaires (0,06). Une
légère sous-estimation est détectée dans les plus faibles valeurs d’albédo de la neige. Le
principal résultat est la mise en évidence d’une surestimation dans la zone d’ablation
(biais positif de 0,05 en 2018 et de 0,07 en 2019), qui devient maximale lorsque la
glace devient prédominante en surface. En effet, les estimations de l’albédo de la
glace sont problématiques car elles ne montrent pas de lien avec l’albédo observé : la
paramétrisation de l’albédo de la glace par MAR fournit des valeurs quasi constantes de
≈ 0,55 alors que les valeurs observées couvrent une plage allant de 0,35 à 0,6. L’albédo
de la glace est donc principalement surestimé par MAR.

La capacité de MAR à modéliser la nature de la couche en surface est primordiale
pour obtenir des estimations d’albédo fiables. Ce mémoire effectue donc aussi une
comparaison entre les étendues de glace vive modélisées par MAR et les étendues
de glace vive déduites des produits d’albédo satellitaires. Celle-ci montre que MAR
sous-estime l’étendue de glace vive en 2018 et la surestime en 2019. De plus, que ce soit
en 2018 ou en 2019, l’apparition de glace vive dans MAR présente un retard par rapport
aux données satellitaires.

Les résultats obtenus corroborent de précédentes études. Ils suggèrent qu’une
amélioration de la paramétrisation de l’albédo de la glace de MAR est souhaitable.
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Abstract
Snow and ice albedo is a physical quantity dependent on numerous variables, with

significant implications for the climate. Understanding the phenomena governing
albedo variability requires the development and evaluation of models, such asModèle
Atmosphérique Régional (MAR).

This master’s thesis compares the albedo simulated by MAR with albedo values
reconstructed from Sentinel-3’s Ocean and Land Colour Instrument (OLCI). The re-
construction of albedo values is based on the Sentinel-3 Snow and Ice (SICE) algorithm.
The comparison is limited to the Greenland Ice Sheet for the years 2018, a year of
low melt, and 2019, a year of high melt. A product derived from observations by the
Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer (MODIS), as well as a product from
the Geological Survey of Denmark and Greenland (GEUS) based on Sentinel-3 obser-
vations, are used to validate this comparison.

The comparison shows that MAR albedo is generally consistent with reconstructed
albedo values. The root mean square error (rmse) is 0.07 in 2018 and 0.08 in 2019.
These rmse values are slightly higher than those obtained from comparisons between
satellite data (0.06). A slight underestimation is detected in the lowest snow albedo
values. The main result is the identification of an overestimation in the ablation zone
(a positive bias of 0.05 in 2018 and 0.07 in 2019), which becomes maximal when ice
dominates at the surface. Indeed, ice albedo simulated by MAR is problematic because
it shows no correlation with observed albedo. The MAR ice albedo scheme provides
nearly constant values of ≈ 0.55, whereas observed values range from 0.35 to 0.6. Thus,
ice albedo is mainly overestimated by MAR.

MAR’s ability to model the surface layer’s characteristics is crucial for obtaining
reliable albedo values. Therefore, this master’s thesis also compares the extent of bare
ice modeled by MAR with the extent of bare ice inferred from satellite albedo products.
This comparison shows that MAR underestimates the extent of bare ice in 2018 and
overestimates it in 2019. Furthermore, in both 2018 and 2019, the appearance of bare
ice in MAR is delayed compared to satellite data.

The results obtained corroborate previous studies. They suggest that improving the
MAR bare-ice albedo scheme is needed.
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Chapitre I
Introduction

En toute généralité, l’albédo est défini comme le rapport entre le flux énergétique
réfléchi par une surface et le flux énergétique incident à celle-ci, dans les courtes

longueurs d’onde (par exemple, entre 0,3 µm et 3 µm). L’Organisation météorologique
mondiale le classe parmi les variables climatiques essentielles (GCOS, 2016, 2022). Son
principal intérêt réside dans son rôle dans le bilan énergétique. L’albédo peut modifier
la quantité d’énergie qui intervient dans des processus climatiques et biologiques. Il
est donc d’une grande importance pour étudier l’évolution du climat.

L’un des effets les plus importants de l’albédo sur le bilan énergétique est le déclen-
chement d’une boucle de rétroaction positive lorsqu’une surface enneigée se met à
fondre (Xiao et al., 2017). En effet, lorsque la neige présentant un albédo élevé fond,
cela dévoile une surface d’albédo plus faible, ce qui augmente la quantité d’énergie
disponible pour la fonte. La surveillance de lieux expérimentant d’importantes fontes,
comme le Groenland, est donc essentielle (Elmes et al., 2021).

La compréhension des phénomènes gouvernant la variabilité de l’albédo de la
neige et de la glace passe par le développement de modèles. Le Modèle Atmosphérique
Régional (MAR) est l’un d’entre eux. Néanmoins, celui-ci requiert des améliorations
dans sa paramétrisation de l’albédo (Fettweis et al., 2011), et plus particulièrement dans
la représentation de l’albédo de la glace vive (Fettweis et al., 2017).

Ces modèles nécessitent d’être évalués pour être améliorés. Les dernières évalua-
tions de l’albédo du modèle MAR par rapport à des données satellitaires ont utilisé
des produits dérivés du capteurModerate Resolution Imaging Spectroradiometer (MO-
DIS) (Alexander et al., 2014 ; Antwerpen et al., 2022). Cependant, ce dernier ne sera
plus opérationnel en 2026 (NSIDC, 2021). L’utilisation de nouveaux capteurs est donc
nécessaire.

Dans ce mémoire, les estimations du modèle MAR sont comparées aux valeurs
d’albédo reconstituées à partir du capteur Ocean and Land Colour Instrument (OLCI).
Ce capteur est monté sur les satellites Sentinel-3A et Sentinel-3B. La continuité des
mesures d’OLCI sera assurée jusqu’en 2035 grâce à leurs successeurs Sentinel-3C et
Sentinel-3D (Lucas et al., 2023).

Pour réaliser ce travail, différentes étapes seront nécessaires. Dans un premier
temps, un état de l’art sera effectué. Celui-ci comprendra une définition plus précise de
l’albédo, les facteurs déterminant l’albédo de la neige et de la glace, une description du
Groenland et de ses particularités influençant l’albédo, une présentation de la façon
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dont MAR produit des estimations d’albédo ainsi que les comparaisons déjà effectuées
entre MAR et des valeurs d’albédo reconstituées à partir de données satellitaires. Dans
un deuxième temps, la méthodologie sera explicitée. Ensuite, les données utilisées et
les traitements effectués seront détaillés. Finalement, les résultats des comparaisons
seront présentés et analysés.
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Chapitre II
État de l’art

II.1 Définitions

En introduction, l’albédo a été défini comme le rapport entre le flux énergétique
réfléchi par une surface et le flux énergétique incident à celle-ci, dans les courtes

longueurs d’onde. Néanmoins, le terme « albédo » peut en fait se rapporter à différentes
grandeurs géophysiques qui ont chacune leur propre définition. L’albédo peut être
spectral ou défini sur des intervalles de longueurs d’onde plus ou moins larges. Il peut
également être direct, diffus ou réel, selon les considérations géométriques envisagées.

Les valeurs d’albédo obtenues à partir d’observations ou de modèles différents
répondent rarement à la même définition. Il est nécessaire de définir précisément
l’albédo pour pouvoir in fine s’assurer de la comparabilité des différents jeux de données
d’albédo utilisés dans ce mémoire.

Pour ce faire, dans un premier temps, un rappel des grandeurs radiométriques
est effectué. Dans un deuxième temps, la fonction de distribution de la réflectance
bidirectionnelle, certains facteurs de réflectance ainsi que certaines réflectances vont
être définis. Finalement, des définitions pour les différents types d’albédo vont être
fournies.

II.1.1 Grandeurs radiométriques
Les grandeurs radiométriques permettent de mesurer l’énergie associée à un rayon-

nement électromagnétique. Leur utilisation est donc indispensable pour pouvoir définir
l’albédo.

La puissance rayonnante (ou flux énergétique) 𝛷 est la quantité d’énergie d’un
rayonnement émise, reçue, transmise ou réfléchie par unité de temps. Elle est donc
exprimée en W.

L’éclairement énergétique (ou irradiance) 𝐸 est la puissance rayonnante reçue par
une surface, par unité de surface. Il est donc relié à la puissance rayonnante par

𝐸 =
d𝛷i
d𝐴 , (II.1)

avec 𝐴 l’aire de la surface (exprimée en m2), et est donc exprimé en Wm−2. Dans la



II.1 • État de l’art : Définitions 4

suite de ce travail, l’utilisation de l’indice i indique que la grandeur est relative au
rayonnement incident. À l’inverse, l’utilisation de l’indice r signifie que la grandeur
est relative au rayonnement réfléchi. L’exitance énergétique𝑀 est définie de façon
similaire mais pour la puissance rayonnante quittant la surface.

Jusqu’à présent, les définitions n’ont pas pris en compte la direction du rayonnement.
Or, cet aspect est essentiel. Par exemple, en télédétection, les capteurs des satellites
effectuent des mesures dans une direction donnée associée à un champ de vision
instantané (IFOV).

La définition du concept d’angle solide est nécessaire pour intégrer la composante
directionnelle dans les mesures radiométriques. L’angle solide correspond à la portion
de l’espace délimitée par un cône. De façon analogue à l’angle plan, l’angle solide 𝜔
(exprimé en sr, soit en stéradian) est défini par le rapport entre l’aire 𝑆 (exprimée en
m2) de la surface sphérique interceptée par le cône et le rayon 𝑟 (exprimé en m) au
carré de la sphère, soit

𝜔 =
𝑆

𝑟2
. (II.2)

La figure II.1a page suivante fournit une représentation de l’angle solide élémentaire
en coordonnées sphériques. Les coordonnées sphériques sont définies par un rayon 𝑟,
un angle zénithal 𝜃 et un azimuth 𝜙. La figure montre que

d𝑆 = 𝑟2 sin(𝜃) d𝜃 d𝜙. (II.3)

Dès lors, en coordonnées sphériques, l’angle solide élémentaire est donné par

d𝜔 = sin(𝜃) d𝜃 d𝜙. (II.4)

À présent, la luminance énergétique (ou radiance) 𝐿 peut être définie. Il s’agit de la
puissance rayonnante reçue ou émise par une surface, par unité de surface, et dans
une direction donnée, par unité d’angle solide. La luminance énergétique est donc

𝐿 =
d𝛷

d𝐴 cos(𝜃) d𝜔 =
d𝛷

d𝐴 d𝛺 (II.5)

et est exprimée en Wm−2 sr−1. L’utilisation de l’angle solide projeté d𝛺, donné par
d𝛺 = cos(𝜃) d𝜔, est nécessaire pour projeter les éléments sphériques sur la surface.

L’albédo est le rapport entre le flux énergétique réfléchi par une surface et le flux
énergétique incident à celle-ci. La figure II.1b page suivante présente la géométrie
d’un rayonnement incident de luminance énergétique 𝐿i provenant d’une direction
(𝜃i,𝜙i) et d’un rayonnement de luminance énergétique 𝐿r réfléchi dans la direction
(𝜃r,𝜙r). Il s’agit d’une représentation du cas de réflexion bidirectionnelle. La fonction
de distribution de la réflectance bidirectionnelle, définie dans la sous-section suivante,
permettra de définir l’albédo.
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(a)Angle solide en coordonnées sphériques.
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(b)Géométrie des rayonnements incident et réflé-
chi.

FIGURE II.1 Représentation des aspects géométriques (Neutelings, 2017 ; modifiée). Voir le texte
pour la signification des variables.

II.1.2 BRDF, facteurs de réflectance, réflectances
Une surface, dont la luminance énergétique est isotrope, est dite lambertienne. Elle

respecte la loi de Lambert
𝑀 = 𝜋 𝐿. (II.6)

Néanmoins, la neige et la glace ne sont pas des réflecteurs lambertiens (Klein &
Stroeve, 2002). Il est donc nécessaire de caractériser la distribution de leur réflexion.
Cela est rendu possible par l’utilisation de la fonction de distribution de la réflectance
bidirectionnelle.

Les définitions qui vont suivre dans cette sous-section proviennent du travail de Ni-
codemus et al. (1977) et de son adaptation à la télédétection satellitaire par Schaepman-
Strub et al. (2006).

La fonction de distribution de la réflectance bidirectionnelle (BRDF) permet de
décrire la diffusion d’un faisceau collimaté incident d’une direction dans l’hémisphère
à une autre direction dans l’hémisphère. Elle est définie par Nicodemus et al. (1977)
comme

BRDF = 𝑓r(𝜃i,𝜙i; 𝜃r,𝜙r; 𝜆) =
d𝐿r(𝜃i,𝜙i; 𝜃r,𝜙r; 𝜆)

d𝐸i(𝜃i,𝜙i; 𝜆)
, (II.7)

avec 𝜆 la longueur d’onde (exprimée en nm). Dans la suite, pour avoir des notations
plus concises, la dépendance spectrale sera omise. La BRDF est donc donnée par

BRDF = 𝑓r(𝜃i,𝜙i; 𝜃r,𝜙r) =
d𝐿r(𝜃i,𝜙i; 𝜃r,𝜙r)

d𝐸i(𝜃i,𝜙i)
. (II.8)
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La BRDF est exprimé en sr−1.
La BRDF ne peut pas être mesurée. Pour obtenir les propriétés de diffusion d’une

surface, la procédure de mesures se base sur la définition d’un facteur de réflectance.
Un facteur de réflectance est défini comme le rapport entre la puissance rayonnante
réfléchie par la surface d’intérêt et la puissance rayonnante réfléchie par une surface
lambertienne idéale (aucune absorption), dans les mêmes conditions d’éclairement
incident que pour la surface d’intérêt. Trois facteurs de réflectance, communément
rencontrés, vont être définis selon la configuration géométrique prise en compte :
le facteur de réflectance bidirectionnelle, le facteur de réflectance hémisphérique-
directionnelle et le facteur de réflectance hémisphérique-conique.

Le facteur de réflectance bidirectionnelle (BRF) est défini comme

BRF = 𝑅(𝜃i,𝜙i; 𝜃r,𝜙r) =
d𝛷r(𝜃i,𝜙i; 𝜃r,𝜙r)
d𝛷rid(𝜃i,𝜙i)

=
d𝐿r(𝜃i,𝜙i; 𝜃r,𝜙r)
d𝐿rid(𝜃i,𝜙i)

=
𝑓r(𝜃i,𝜙i; 𝜃r,𝜙r)

𝑓rid(𝜃i,𝜙i)
= 𝜋 𝑓r(𝜃i,𝜙i; 𝜃r,𝜙r).

(II.9)

La BRDF d’une surface lambertienne idéale étant constante et égale à 1/𝜋 sr−1, le BRF
de toute surface peut être exprimé comme 𝜋 fois la BRDF.

Le facteur de réflectance hémisphérique-directionnelle (HDRF) a une définition si-
milaire à celle du BRFmais prend en compte l’éclairement énergétique incident sur l’en-
semble de l’hémisphère. Le HDRF est donc dépendant des conditions atmosphériques
(réelles ou simulées) ainsi que des rayonnements provenant de son environnement. La
définition est donc

HDRF = 𝑅(𝜃i,𝜙i, 2𝜋; 𝜃r,𝜙r) =
d𝛷r(𝜃i,𝜙i, 2𝜋; 𝜃r,𝜙r)
d𝛷rid(𝜃i,𝜙i, 2𝜋)

=
d𝐿r(𝜃i,𝜙i, 2𝜋; 𝜃r,𝜙r)
d𝐿rid(𝜃i,𝜙i, 2𝜋)

=

∫ 2𝜋
0

∫ 𝜋/2
0 𝑓r(𝜃i,𝜙i; 𝜃r,𝜙r) 𝐿i(𝜃i,𝜙i) cos(𝜃i) sin(𝜃i) d𝜃i d𝜙i
1
𝜋

∫ 2𝜋
0

∫ 𝜋/2
0 𝐿i(𝜃i,𝜙i) cos(𝜃i) sin(𝜃i) d𝜃i d𝜙i

.

(II.10)

Le BRF et leHDRF considèrent que lamesure de la luminance énergétique réfléchie
se fait dans un angle solide infinitésimal. Pour des capteurs avec de larges champs de
vision instantanés (IFOV), cette hypothèse ne tient plus. Il faut donc considérer l’angle
solide dans lequel la mesure est faite. Le facteur de réflectance hémisphérique-conique
(HCRF) permet cela et est donné par

HCRF = 𝑅(𝜃i,𝜙i, 2𝜋; 𝜃r,𝜙r,𝜔r) =

∫
𝜔r

∫
2𝜋 𝑓r(𝜃i,𝜙i; 𝜃r,𝜙r) 𝐿i(𝜃i,𝜙i) d𝛺i d𝛺r

𝛺r
𝜋

∫
2𝜋 𝐿i(𝜃i,𝜙i) d𝛺i

. (II.11)

La configuration géométrique d’une mesure satellitaire d’une surface éclairée de
façon naturelle correspond au HCRF. Néanmoins, l’IFOV du satellite est fréquemment
réduit à un angle solide infinitésimal. Le HCRF est donc simplifié en HDRF. Et fi-
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nalement, le HDRF est régulièrement simplifié en BRF en négligeant la composante
diffuse de l’éclairement énergétique incident.

La réflectance correspond à une définition proche de l’albédo et est définie comme
le rapport entre l’exitance énergétique (rayonnement réfléchi) et l’éclairement éner-
gétique (rayonnement incident). Trois réflectances, qui correspondent à différentes
définitions de l’albédo spectral, vont être définies. Ces réflectances varient en fonction
des configurations géométriques.

La réflectance directionnelle-hémisphérique (DHR) correspond au cas où la surface
est éclairée par un faisceau collimaté provenant d’une direction unique. Elle est définie
comme

DHR = 𝛼𝜆(𝜃i,𝜙i; 2𝜋) =
d𝛷r(𝜃i,𝜙i; 2𝜋)
d𝛷i(𝜃i,𝜙i)

=

∫ 2𝜋

0

∫ 𝜋/2

0
𝑓r(𝜃i,𝜙i; 𝜃r,𝜙r) cos(𝜃r) sin(𝜃r) d𝜃r d𝜙r.

(II.12)

La DHR est aussi appelée albédo spectral direct. Selon la nomenclature utilisée dans
la suite de produits MODIS, cette définition correspond au black-sky albedo pour un
rayonnement monochromatique.

La réflectance bihémisphérique (BHR) correspond aux conditions d’éclairement
réelles, c’est-à-dire que des rayonnements proviennent de toutes les directions dans
l’hémisphère. Sa définition est donnée par

BHR = 𝛼𝜆(𝜃i,𝜙i, 2𝜋; 2𝜋) =
d𝛷r(𝜃i,𝜙i, 2𝜋; 2𝜋)
d𝛷i(𝜃i,𝜙i, 2𝜋)

=

∫ 2𝜋
0

∫ 𝜋/2
0 𝛼𝜆(𝜃i,𝜙i; 2𝜋) 𝐿i(𝜃i,𝜙i) cos(𝜃i) sin(𝜃i) d𝜃i d𝜙i∫ 2𝜋

0
∫ 𝜋/2
0 𝐿i(𝜃i,𝜙i) cos(𝜃i) sin(𝜃i) d𝜃i d𝜙i

.

(II.13)

En séparant la luminance énergétique incidente𝐿i enune composante directe𝐸dir(𝜃0,𝜙0)
et en une composante diffuse considérée isotrope 𝐿idiff, la BHR peut s’exprimer comme

𝐸dir(𝜃0,𝜙0) 𝛼𝜆(𝜃0,𝜙0; 2𝜋) + 𝜋 𝐿idiff
1
𝜋

∫ 2𝜋
0

∫ 𝜋/2
0 𝛼𝜆(𝜃i,𝜙i; 2𝜋) cos(𝜃i) sin(𝜃i) d𝜃i d𝜙i

𝐸dir(𝜃0,𝜙0) + 𝜋 𝐿idiff

= (1 − 𝑠) 𝛼𝜆(𝜃0,𝜙0; 2𝜋) + 𝑠 𝛼𝜆(2𝜋; 2𝜋),
(II.14)

où 𝑠 représente la proportion de rayonnement diffus. La BHR est appelée albédo spectral
« réel » et correspond au blue-sky albedo pour un rayonnement monochromatique.

En se basant sur l’équation II.14, la réflectance bihémisphérique pour un rayonne-
ment incident purement diffus et isotrope (BHRdiff) correspond à

BHRdiff = 𝛼𝜆(2𝜋; 2𝜋) =
1
𝜋

∫ 2𝜋

0

∫ 𝜋/2

0
𝛼𝜆(𝜃i,𝜙i; 2𝜋) cos(𝜃i) sin(𝜃i) d𝜃i d𝜙i. (II.15)
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Cette situation théorique se rapproche de la réalité lorsque des nuages épais et continus
sont présents. La BHRdiff est aussi appelé albédo spectral diffus et correspond au white-
sky albedo pour un rayonnement monochromatique.

Pour obtenir l’albédo spectral « réel », les albédos spectraux directs et diffus peuvent
être combinés linéairement (voir II.14). Néanmoins, il ne faut pas oublier que l’albédo
spectral diffus repose sur l’hypothèse que le rayonnement incident diffus est isotrope.
Le fait d’ignorer la distribution réelle du rayonnement incident peut mener à des
erreurs.

Hormis l’albédo spectral diffus qui ne dépend que des propriétés intrinsèques de la
surface, les albédos spectraux définis ci-avant dépendent de celles-ci mais également
de la direction dont provient la composante directe de l’éclairement.

II.1.3 Albédo
Les différents albédos définis ci-avant ont une dépendance spectrale. L’albédo peut

être défini sur une certaine bande spectrale. Celui-ci est obtenu par

𝛼 =

∫ 𝜆2
𝜆1

𝛼𝜆 𝐸𝜆 d𝜆∫ 𝜆2
𝜆1

𝐸𝜆 d𝜆
, (II.16)

où 𝜆1 et 𝜆2 sont les limites de l’intervalle d’intégration et 𝛼𝜆 peut être la DHR, la BHR
ou la BHRdiff selon les considérations géométriques envisagées (Liu et al., 2020). Pour le
différencier de l’albédo spectral, l’albédo est parfois appelé albédo intégré spectralement
(band albedo). En fonction de la taille de l’intervalle d’intégration, l’albédo peut être
un albédo à bande étroite (narrowband albedo) ou un albédo à bande large (broadband
alebdo).

II.2 Facteurs déterminant l’albédo de la neige et
de la glace

Cette section présente les différents facteurs qui influencent l’albédo de la neige
et de la glace. Ceux-ci peuvent être séparés en facteurs intrinsèques et en facteurs
extrinsèques. La présentation de ces facteurs se base sur les travaux de Warren &
Wiscombe (1980), Wiscombe & Warren (1980), Warren (1982) et Gardner & Sharp
(2010).
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II.2.1 Facteurs intrinsèques
Pour la neige, la taille des grains de neige est le principal facteur intrinsèque.

Lorsque la taille des grains de neige augmente, l’albédo spectral diminue dans toutes
les longueurs d’onde (voir figure II.2a). Cela peut se comprendre assez simplement.
La neige peut être vue comme un ensemble de particules de glace dans de l’air. De
plus, un photon a une chance d’être diffusé à chaque fois qu’il passe une interface
air-glace et ne peut être absorbé que lorsqu’il se déplace dans la particule de glace. Dès
lors, des grains de neige plus grands nécessitent de se déplacer plus longtemps dans la
glace pour rencontrer une interface neige-glace que des grains de neige plus petits et
augmentent donc la probabilité du photon de se faire absorber.

(a)Albédo spectral diffus de la neige pour différents
rayons de grains de neige (r).

(b)Albédo spectral direct de la neige pour différents
angles zénithaux solaires (SZA).

FIGURE II.2 Albédo spectral de la neige en fonction du rayon des grains de neige (a) et en
fonction du SZA (b). L’albédo broadband 𝛼 est calculé dans les courtes longueurs d’onde. Les
valeurs présentées ont été calculées en utilisant le modèle SNICAR-ADv3 (Flanner et al., 2021).

Pour la glace, un principe analogue peut être appliqué. La glace peut contenir des
bulles d’air de différentes tailles. Plus les bulles d’air sont de grandes tailles, moins il y
a de glace à parcourir pour rencontrer une interface air-glace et donc plus l’albédo est
élevé.

La présence d’impuretés peut fortement diminuer l’albédo de la neige et de la glace.
Qu’elles soient organiques ou minérales, la plupart de ces impuretés sont grandement
absorbantes dans le spectre visible. Elles sont regroupées sous le terme light-absorbing
impurities (LAI) ou light-absorbing constituents (LAC). Leur présence induit une forte
diminution de l’albédo spectral dans le visible, mais leur impact est limité dans le
proche infrarouge car la glace a déjà un albédo spectral très faible dans ces longueurs
d’onde.

Bien que de nombreuses paramétrisations utilisent la masse volumique pour mo-
déliser l’albédo de la neige ou de la glace, la masse volumique n’influence pas l’albédo.
Néanmoins, dans le milieu naturel, l’augmentation de masse volumique coïncide avec
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l’accroissement de la taille des grains de neige car ces deux phénomènes sont issus
des mêmes causes : la sublimation-condensation ainsi que le tassement du manteau
neigeux par les couches sus-jacentes.

L’effet de la présence d’eau liquide dans la neige ou glace est encore mal compris. Il
est probable que son effet soit indirect. En effet, la présence d’eau liquide favorise la
formation de grains de neige plus gros et donc diminue l’albédo.

II.2.2 Facteurs extrinsèques
Il existe deux principaux facteurs extrinsèques : l’angle zénithal solaire (SZA) et la

présence de nuages.
Lorsque le SZA augmente, l’albédo augmente quelle que soit la longueur d’onde

(voir figure II.2b page précédente). En effet, un photon subit en moyenne son premier
événement de diffusion plus près de la surface s’il pénètre dans la neige avec un angle
rasant. Si cet évènement de diffusion l’envoie vers le haut, sa chance de sortir du
manteau neigeux sans être absorbé est plus importante que s’il était déjà profondément
dans le manteau neigeux. Ce phénomène est renforcé par le fait que la diffusion de la
glace est grandement asymétrique et favorise la diffusion vers l’avant. L’augmentation
de l’albédo avec le SZA est atténuée par le fait que l’éclairement énergétique, qui
pondère l’albédo spectral lors du calcul de l’albédo broadband, diminue plus dans le
visible que dans l’infrarouge (voir figure II.3a).

(a) Variation d’angles zénithaux solaires (SZA). (b) Présence ou absence de nuages.

FIGURE II.3 Éclairement énergétique spectral en fonction du SZA (a) et en fonction de la
présence de nuages (b). Les valeurs présentées ont été calculées en utilisant le modèle SNICAR-
ADv3 (Flanner et al., 2021).

La présence de nuages a tendance à augmenter l’albédo. En effet, ceux-ci déplacent
le spectre du rayonnement incident vers le visible en absorbant une grande partie du
rayonnement infrarouge (voir figure II.3b). Comme l’albédo spectral de la neige et de la
glace est élevé dans le visible et que celui-ci est pondéré par l’éclairement énergétique
incident, la présence de nuages augmente l’albédo. Néanmoins, ceux-ci augmentent la
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proportion de rayonnement diffus et, par ce fait, diminuent le SZA effectif. Malgré ce
dernier phénomène, la présence de nuages entraîne globalement une augmentation
de l’albédo.

Finalement, le relief est également un facteur influençant l’albédo de la neige
et de la glace (Warren et al., 1998 ; Cathles et al., 2011 ; Zhuravleva & Kokhanovsky,
2011 ; Picard et al., 2020). L’absence d’une surface plane entraîne généralement une
baisse d’albédo. Deux effets interviennent. Premièrement, le rayonnement peut être
« emprisonné » par le relief. En effet, si la surface n’est pas plane, un rayonnement
qui serait réfléchi une première fois pourrait de nouveau rencontrer une surface, ce
qui diminuerait la probabilité totale que le rayonnement soit réfléchi. Secondement,
au Groenland, les SZA sont assez élevés et le rayonnement arrive donc avec un angle
plutôt rasant sur la surface. La présence de relief peut alors diminuer l’augmentation
de l’albédo induite par un SZA élevé.

II.3 Groenland
Après avoir passé en revue les facteurs déterminant l’albédo de la neige et de la

glace, une description des particularités de l’inlandsis groenlandais va être effectuée.
Une attention spécifique sera portée aux facteurs locaux influençant l’albédo.

La calotte glaciaire du Groenland a la forme d’un dôme atteignant une altitude de
3200m (voir figure II.4 page suivante). Dans sa partie sud-est, le relief est abrupt : de
nombreuses falaises et de nombreux fjords s’y trouvent. Les parties sud-ouest et nord
présentent des dénivelés moins importants.

Plusieurs réseaux de stations météorologiques automatiques (AWS) permettent
d’obtenir des mesures de différentes variables à la surface de l’inlandsis, dont l’al-
bédo. Les réseaux GC-Net (Steffen et al., 1996), K-transect (Van de Wal et al., 2005) et
PROMICE (Fausto et al., 2021) sont parmi les plus importants.

Pour obtenir des valeurs d’albédo sur l’ensemble de l’inlandsis groenlandais, la
télédétection spatiale s’avère particulièrement utile.

Les produits d’albédo MOD10A1 (Hall et al., 2006 ; Hall & Riggs, 2016, 2021) et
MCD43A3 (Schaaf et al., 2011a), issus du capteur MODIS (Moderate Resolution Imaging
Spectroradiometer) de la NASA, sont parmi les plus utilisés. Le premier utilise le capteur
MODIS monté sur le satellite Terra et produit des valeurs d’albédo journalières à partir
d’une seule mesure. Le second, MCD43A3, est produit à partir des données de seize
jours d’observations des capteurs MODIS de Terra et de l’autre satellite équipé de
MODIS, Aqua. Le produit MODGRNLD (Hall & DiGirolamo, 2019) compile plusieurs
variables sur le Groenland, dont l’albédo de MOD10A1.

Le capteur MODIS ne sera plus opérationnel en 2026 (NSIDC, 2021). L’utilisation
de nouveaux capteurs est donc nécessaire. L’Agence spatiale européenne (ESA) a
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FIGURE II.4 Carte du Groenland avec la localisation d’AWS de PROMICE. Les courbes de
niveau sont représentées en pointillé (Fausto et al., 2020 ; modifiée).

initié l’exploitation scientifique de la mission Sentinel-3, notamment pour produire
des données d’albédo à partir du capteur OLCI (Ocean and Land Colour Instrument).
Ce projet a été confié au GEUS (Geological Survey of Denmark and Greenland). Ce
dernier a abouti à la création de l’algorithme SICE (Sentinel-3 Snow and Ice) permettant
la reconstitution de valeurs d’albédo à partir du capteur OLCI (Kokhanovsky et al.,
2019, 2020a, 2020b, 2022). Cet algorithme a été utilisé pour créer un produit d’albédo
(Vandecrux et al., 2021) et a également déjà été employé dans des études relatives au
Groenland (Wehrlé et al., 2021 ; Vandecrux et al., 2022).

II.3.1 Zones glaciologiques
L’inlandsis groenlandais peut être divisé en plusieurs zones en fonction de son

bilan de masse (voir figure II.5 page suivante). Les deux zones principales sont la zone
d’accumulation, qui présente un gain de masse sur une année, et la zone d’ablation,
une perte de masse. Ces deux zones sont séparées par la ligne d’équilibre où le bilan de
masse est nul. L’altitude de la ligne d’équilibre (ELA) est une grandeur utile qui est
liée aux précipitations hivernales et à la température en surface.
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FIGURE II.5 Zones glaciologiques telles que définies par Janssens & Huybrechts (2000). La
distinction entre ces zones se fait à partir de leur bilan demasse en surface et des caractéristiques
physiques de leur neige ou de leur glace (voir texte).

Comme décrit par Fettweis (2006), la zone d’accumulation peut être subdivisée en
cinq zones. La plus grande de ces zones est la zone de neige sèche qui est caractérisée
par l’absence de fonte. Cette zone est délimitée par la ligne de neige sèche. La zone
de percolation, qui se trouve entre la ligne de neige sèche et la ligne de neige humide,
a également une grande extension spatiale. Cette zone se caractérise par des fontes
estivales qui regèlent immédiatement formant ainsi de nombreuses structures de glace.
La zone de neige humide présente de l’eau capillaire qui reste sous forme liquide, mais
qui ne sature pas complètement la neige à la fin de la saison de fonte. À l’inverse, la
zone de neige fondue est saturée et le ruissellement peut avoir lieu. La délimitation
supérieure de cette zone est la ligne de ruissellement, en-dessous de laquelle le ruis-
sellement est possible. Sa délimitation inférieure est la ligne de neige, qui se situe à
l’altitude la plus basse à laquelle la neige survit pendant l’été. Finalement, avant la
ligne d’équilibre, la zone de glace surimposée présente une accumulation de regels
d’eau de fonte de saison en saison. Les zones de neige fondue et de glace surimposée
ont une extension spatiale limitée.

La figure II.6 page suivante permet de visualiser la zone d’ablation (en rouge), dont
la superficie est particulièrement importante dans la partie sud-ouest du Groenland.
Par ailleurs, la zone d’ablation présente une évolution plus rapide dans la partie nord
de l’inlandsis. Depuis 1990, sur l’ensemble de la calotte glaciaire, la superficie de la zone
d’ablation a augmenté de 33%. Actuellement, l’ELA est de ≈ 1100m dans la partie
nord et de ≈ 1450m dans la partie sud (Noël et al., 2019).
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FIGURE II.6 Bilan de masse (SMB, exprimé en millimètre équivalent en eau par an) moyen
sur la période 1958-1990 (A) et sur la période 1991-2017 (B). Dans la figure A, les chiffres font
référence à la superficie de la zone d’ablation pour les secteurs individuels (1000 km2) et pour
l’ensemble de la calotte glaciaire du Groenland (GrIS) (en bas à droite). Dans la figure B, les
chiffres font référence à l’augmentation relative de la zone d’ablation (%) après 1990 pour les
secteurs individuels et, en bas à droite, pour l’ensemble de la calotte glaciaire du Groenland
(GrIS) (Noël et al., 2019 ; modifiée).

II.3.2 Valeurs d’albédo
Les différentes zones glaciologiques, de par leurs caractéristiques propres, pré-

sentent des valeurs d’albédo différentes. Les valeurs les plus hautes (≈ 0,85) se trouvent
dans la zone de neige sèche. Ces valeurs diminuent progressivement en descendant
vers l’ELA. En effet, les phénomènes de sublimation-condensation augmentent la taille
des grains de neige diminuant alors l’albédo de la neige (≈ 0,7). Le névé (≈ 0,6-0,7)
effectue la transition vers les plus faibles valeurs d’albédo qui se trouvent dans la zone
d’ablation.

Dans la zone d’ablation, la glace présente généralement un albédo compris entre
0,3 et 0,6 (Wehrlé et al., 2021). La glace peut contenir des LAC, cela est particulièrement
le cas dans la partie sud-ouest de l’inlandsis groenlandais appelée dark zone. Différents
types de LAC existent : poussières minérales, black carbon, brown carbon, cendres
volcaniques ainsi que différentes espèces d’algues. De nombreuses études ont montré



II.4 • État de l’art : Modèle Atmosphérique Régional (MAR) 15

l’importance du rôle des LAC dans la diminution de l’albédo dans la zone d’ablation
durant les mois d’été (Wientjes & Oerlemans, 2010 ; Moustafa et al., 2015 ; Tedesco et
al., 2016 ; Tedstone et al., 2017 ; Ryan et al., 2018 ; Cook et al., 2020 ; Wang et al., 2020).
Localement, l’albédo peut descendre jusqu’à la valeur de ≈ 0,1 en présence de trous à
cryoconite. Ces trous se forment par la fonte induite par la présence de cryoconite, un
agglomérat de matières minérales et organiques particulièrement absorbant dans le
visible. Néanmoins, leur impact est limité sur les faibles valeurs d’albédo observées
dans la zone d’ablation car ils ne représentent que moins de 1% de la surface. La
réduction des valeurs d’albédo dans la dark zone est expliquée à 73% par la présence
de LAC dispersés (c’est-à-dire non agglomérés), à 15% par la présence de mares de
fonte et à 12% par la présence de crevasses (Ryan et al., 2018).

La figure II.7 montre les valeurs de SZA, à midi, rencontrées au Groenland durant
les mois de mai, juin, juillet, août et septembre (MJJAS). Plus la latitude est élevée, plus
l’angle zénithal est grand, et donc plus l’albédo est élevé. La figure montre également
que, dans la partie nord du Groenland (KPC_U), les SZA deviennent supérieurs à 75◦

à partir de septembre. La précision de la reconstitution des valeurs d’albédo à partir de
données satellitaires diminue lorsque le SZA augmente, particulièrement au-dessus
de 75◦ (Box et al., 2012). Une précision dégradée est donc attendue à partir du mois de
septembre.

FIGURE II.7 Évolution de l’angle zénithal solaire (SZA) à midi en MJJAS 2019 aux stations
PROMICE NUK_U (en bleu) et KPC_U (en rouge). Les valeurs ont été calculées en utilisant le
Solar Calculator du NOAA Global Monitoring Laboratory (2024).
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II.4 Modèle Atmosphérique Régional (MAR)
Cette section présente la version du Modèle Atmosphérique Régional (MAR) utili-

sée dans ce mémoire (MARv3.13). Cette présentation se base sur les descriptions du
modèleMAR faites par Fettweis (2006) et Kittel (2021). Celle-ci ne se veut pas exhaustive
et se concentre sur la façon dont MAR produit des estimations d’albédo.

Le modèle MAR est un modèle climatique régional initialement développé pour
les régions polaires (Gallée & Schayes, 1994 ; Gallée et al., 1995). Celui-ci a ensuite été
adapté aux climats tempérés (De Ridder & Gallée, 1998) et tropicaux (Messager et al.,
2004). Le modèle MAR comporte une partie atmosphérique, couplée au modèle 1D
SISVAT (Soil Ice Snow Vegetation Atmosphere Transfer) qui permet de représenter les
interactions entre l’atmosphère et la surface ainsi que l’évolution des propriétés du sol,
de la végétation et du manteau neigeux.

La partie atmosphérique de MAR possède un noyau dynamique. Celui-ci simule
les mouvements horizontaux à large échelle. Pour ce faire, MAR est un modèle hydro-
statique, dont les coordonnées verticales correspondent à la pression normalisée, qui
résout les équations primitives décrites par Gallée & Schayes (1994). Comme MAR ne
simule les processus atmosphériques et leurs interactions avec la surface que sur une
région limitée, le modèle doit être forcé à ses limites pour prendre en considération les
variabilités climatiques (pression, température, humidité spécifique et vent) hors de
son domaine d’intégration. Les variables de forçage proviennent de la réanalyse ERA5
(Hersbach et al., 2020). La partie atmosphérique deMAR comporte également un noyau
physique qui représente les processus non pris en compte par le noyau dynamique. Ce
noyau physique est composé de modules capables de représenter la microphysique
des nuages (Gallée, 1995 ; Messager et al., 2004), les rayonnements (de courtes et de
grandes longueurs d’onde) (Morcrette, 1993, 2002), la convection (Bechtold et al., 2001)
et les turbulences (Duynkerke, 1988 ; Bintanja, 2000).

Le modèle 1D SISVAT permet de simuler les transferts de masse et d’énergie entre
l’atmosphère et la surface. Ce modèle consiste en plusieurs modules relatifs au sol
et à la végétation (De Ridder & Schayes, 1997), à la neige (Gallée & Duynkerke, 1997 ;
Gallée et al., 2001) et à la glace (Lefebre et al., 2003). SISVAT est forcé par les variables
atmosphériques (vitesse du vent, température, humidité, précipitation et rayonnement
électromagnétique incident) de la couche la plus proche de la surface pour calculer les
flux turbulents de chaleur sensible et de chaleur latente, le rayonnement solaire réfléchi
et le rayonnement infrarouge thermique émis. Dans la partie atmosphérique de MAR,
chaque pixel est soit océanique, soit continental. En plus de cette classification, SISVAT
opère une sous-classification. Ainsi, dans la configuration utilisée ici (région polaire),
les pixels continentaux appartiennent soit à la toundra, soit à la calotte glaciaire.

Si un pixel appartient à la calotte glaciaire, alors le module neige-glace de SISVAT
est utilisé. Celui-ci se base sur le modèle de manteau neigeux Crocus développé par
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le CEN (Centre d’Études de la Neige) (Brun et al., 1992). Des améliorations et des
validations du modèle ont été effectuées par la suite (Gallée & Duynkerke, 1997 ; Gallée
et al., 2001 ; Lefebre et al., 2003). Le module neige-glace est un modèle multicouche.
Cela signifie que le manteau neigeux est divisé en plusieurs couches discrètes (voir
figure II.8). Le nombre de couches est variable et dépend de l’évolution du manteau
neigeux (accumulation , ablation, métamorphisme). Le module neige-glace de SISVAT
peut être décomposé en plusieurs sous-modules relatifs à la thermodynamique, au
bilan hydrique, aux turbulences, au métamorphisme de la neige, à la discrétisation
verticale du manteau neigeux, à l’érosion éolienne de la neige et à l’albédo.

FIGURE II.8 Modèle neige-glace de SISVAT. Les flux énergétiques pris en compte sont les
rayonnements de courtes longueurs d’onde incident (FS) et réfléchi (𝛼 FS), les rayonnements de
grandes longueurs d’onde incident (FL) et réémis (𝜎 T4), les flux turbulents de chaleur latente
(HLat) et de chaleur sensible (HSen), le flux de chaleur provenant du sol (Qg) et la conduction
thermique à travers le manteau neigeux (G). Le flux de chaleur latente est composé des flux
de chaleur provenant de la sublimation et des chutes de neige (HSubli), de la fonte (HMelt),
du regel (HFreez), de l’évaporation et de la condensation (HCond) ainsi que de la pluie (HRain).
La température d’une surface enneigée ne peut dépasser les 0 ◦C. Tout excès d’énergie est
utilisé pour faire fondre la neige. À l’inverse, tout déficit d’énergie est compensé par le gel
ou le regel d’eau liquide (provenant de la fonte ou de la pluie). L’eau liquide peut percoler
à travers le manteau neigeux : celle-ci va saturer successivement les différentes couches du
manteau neigeux jusqu’à atteindre une couche non perméable (𝜌 ≥ 830 kgm−3). Si l’ensemble
du manteau neigeux est saturé et qu’il reste de l’eau, celle-ci va soit s’accumuler en surface, soit
ruisseler : la modélisation de son comportement est fonction de la pente (Zuo & Oerlemans,
1996). Les chutes de neige forment de nouvelles couches. Le vent peut éroder la couche en
surface (Fettweis, 2006 ; modifiée).
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Dans le modèle neige-glace de SISVAT, chaque couche du manteau neigeux est
décrite par un ensemble de variables, notamment son épaisseur, sa température, sa
masse volumique, sa teneur en eau liquide ainsi que la dendricité, la sphéricité et la
taille des grains de neige. Ces différentes variables influent sur l’estimation de l’albédo.
Les plus notables sont donc succinctement présentées ci-après.

La température varie en fonction du résultat du bilan énergétique :

𝐸net = (1 − 𝛼) 𝐹S + 𝐹L − 𝜀 𝜎 𝑇 4 +𝐻Sen +𝐻Lat + 𝐺, (II.17)

où 𝐸net est le bilan énergétique de surface (exprimé enWm−2, pareillement aux termes
de la somme), 𝛼 représente l’albédo, 𝐹S et 𝐹L sont respectivement les rayonnements
incidents de courtes et de grandes longueurs d’onde, 𝜀 𝜎 𝑇 4 représente le rayonnement
infrarouge réémis défini par la loi de Stefan-Boltzmann (avec 𝜀 l’émissivité de surface,
𝜎 la constante de Stefan-Boltzmann et 𝑇 la température de surface), 𝐻Sen et 𝐻Lat sont
respectivement les flux de chaleur sensible et de chaleur latente et 𝐺 représente les
transferts de chaleur avec les couches adjacentes. Comme SISVAT ne représente pas
la pénétration des rayonnements dans le manteau neigeux, le bilan énergétique des
couches internes aumanteau neigeux ne dépend que de𝐺 et, pour la couche en contact
avec le sol, du flux de chaleur provenant du sol (Qg dans la figure II.8).

La masse volumique des couches du manteau neigeux évolue en fonction du poids
des couches sus-jacentes ainsi que de la fonte et du regel qui renforcent la cohésion
entre les grains et diminuent la présence d’air, augmentant ainsi la masse volumique.
Dans SISVAT, la neige a unemasse volumique comprise entre 300 kgm−3 et 450 kgm−3.
La glace, quant à elle, a une masse volumique minimale de 830 kgm−3 (Harper et al.,
2012). L’état de transition entre les deux est le névé (firn) et a donc unemasse volumique
comprise entre 450 kgm−3 et 830 kgm−3.

La dendricité, la sphéricité et la taille des grains de neige du manteau permettent
de décrire l’état de métamorphose de la neige. Ces variables sont particulièrement
importantes pour estimer l’albédo de la neige. La dendricité représente la part des
formes cristallines originales qui subsistent dans la couche de neige. Sa valeur, tou-
jours décroissante, varie entre 1 et 0. La sphéricité, dont la valeur est comprise entre
0 et 1, représente la proportion de grains arrondis (par opposition aux grains angu-
laires). Celle-ci dépend du gradient de température entre les couches : un gradient
élevé (faible) conduit à une sphéricité réduite (accrue). La neige fraîche n’est décrite
que par la dendricité et la sphéricité. Les valeurs initiales de ces deux variables sont
fonction de la vitesse du vent lors de la chute de neige : plus la vitesse est élevée,
plus la dendricité diminue et plus la sphéricité augmente (Guyomarc’h & Mérindol,
1998 ; Carmagnola, 2013). Après le dépôt, la dendricité diminue rapidement à cause de
processus de sublimation-condensation et des effets du vent sur la microstructure de
la neige qui favorisent l’apparition de grains de neige plus grands (Lefebre et al., 2003).
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Tant que la dendricité est supérieure à 0, la neige est qualifiée de dendritique. Une fois
la dendricité nulle, la neige non dendritique est décrite par la sphéricité et par la taille
moyenne des grains. Les grains peuvent alors être facettés (sphéricité = 0), arrondis
(sphéricité = 1) ou dans un état intermédiaire.

II.4.1 Estimation de l’albédo
Cette sous-section présente la façon dont le modèle MAR (via le module neige-

glace de SISVAT) produit des estimations d’albédo. La consultation de certains fichiers 1

constituants MARv3.13 a été nécessaire.
Pour pouvoir être intégrée dans un modèle climatique tel que MAR, la paramétri-

sation de l’albédo doit fournir une approximation raisonnable tout en restant assez
simple. Ainsi, l’estimation de l’albédo de la calotte glaciaire dépend d’un nombre limité
de variables : la dendricité, la sphéricité et la taille des grains de neige, la teneur en
eau liquide de la neige, la masse volumique, la quantité d’eau de fonte qui va ruisseler,
l’épaisseur de la couche de neige, l’angle zénithal solaire (SZA) et la nébulosité (couver-
ture nuageuse). La nature de la couche en surface, qui dépend de la masse volumique
(voir ci-avant), va déterminer la façon de procéder.

L’albédo de la neige (300-450 kgm−3) est calculé via une moyenne de trois albé-
dos (𝛼0,3-0,8µm, 𝛼0,8-1,5µm et 𝛼1,5-2,8µm), chacun défini dans un intervalle de longueurs
d’onde spécifique (0,3-0,8 µm, 0,8-1,5 µm et 1,5-2,8 µm, respectivement), pondérés par
l’irradiance solaire. Les proportions d’irradiance solaire contenues dans chacun des
intervalles étant respectivement 0,6, 0,3 et 0,1, l’albédo de la neige est donné par

𝛼ng, 0 = 0,6𝛼0,3-0,8µm + 0,3𝛼0,8-1,5µm + 0,1𝛼1,5-2,8µm (II.18)

avec

𝛼0,3-0,8µm = max
{
0,96 − 1,58

√︃
𝑑opt ; 0,94

}
, (II.19)

𝛼0,8-1,5µm = 0,95 − 15,4
√︃
𝑑opt (II.20)

et
𝛼1,5-2,8µm = 346,3min

{
𝑑opt ; 𝑑max

}
− 32,31

√︃
𝑑opt + 0,88, (II.21)

où 𝑑opt représente le diamètre optique des grains de neige (exprimé en m) et 𝑑max est
le diamètre optique maximal (fixé à 2,3 × 10−3m). Le diamètre optique correspond
au diamètre des grains d’un échantillon de neige théorique, dont les grains seraient
des sphères, tel que son albédo soit égal à l’albédo de la neige considérée. Celui-ci est

1. Les fichiers consultés sont sisvat_sno_albedo.f90, marphy_mod.f90, mardsv_mod.f90 et
marxsv_mod.f90. Ceux-ci sont accessibles à l’URL ftp://ftp.climato.be/fettweis/MAR/MARv3.
13.0.2_2023-01-20.tgz (consulté le 18 avril 2024).

ftp://ftp.climato.be/fettweis/MAR/MARv3.13.0.2_2023-01-20.tgz
ftp://ftp.climato.be/fettweis/MAR/MARv3.13.0.2_2023-01-20.tgz
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fonction de la dendricité 𝛿, de la sphéricité 𝜍 et de la taille 𝑔s (exprimé en m) des grains
de neige :

𝑑opt =


𝛿 𝑑d + (1 − 𝛿) [𝜍 𝑑s + (1 − 𝜍) 𝑑f] si 𝛿 > 0

𝜍 𝑔s + (1 − 𝜍) max
{𝑔s
2 ; 𝑑f

}
si 𝛿 = 0

(II.22)

avec 𝑑d le diamètre optique de cristaux dendritiques (fixé à 1 × 10−4m), 𝑑s celui de
petits cristaux sphériques (fixé à 3 × 10−4m) et 𝑑f celui de jeunes cristaux facettés
(fixé à 4 × 10−4m). Les équations II.19, II.20 et II.21 proviennent de Brun et al. (1992)
sur base des travaux de Wiscombe & Warren (1980), Warren (1982) et Sergent et al.
(1987). Ces derniers travaux mettent en évidence une relation linéaire entre l’albédo
spectral de la neige et la racine carrée du diamètre des grains de neige. Néanmoins,
cette relation est dépendante de la longueur d’onde. C’est la raison pour laquelle, dans
MAR, l’albédo de la neige est initialement calculé dans trois intervalles de longueurs
d’onde. Postérieurement, ces équations ont été modifiées par Lefebre et al. (2003) et
Alexander et al. (2014). Finalement, l’albédo de la neige est obtenu par

𝛼ng = 1,0075 × 𝛼ng, 0 ×max {1 − 2,5WC ; 0,9} , (II.23)

avecWC la teneur en eau liquide de la neige (exprimée en m3m−3), pour tenir compte
de l’effet de la présence d’eau liquide dans la neige et pour appliquer une correction
propre au Groenland (× 1,0075). Dans tous les cas, l’albédo de la neige ne peut pas être
inférieur à 0,7.

L’albédo du névé (450-830 kgm−3) est fonction de la masse volumique 𝜌 (exprimée
en kgm−3) et est donné par

𝛼nv = 0,55 + (0,7 − 0,55) 𝜌 − 920
450 − 920 . (II.24)

Cette paramétrisation se base sur celle de Greuell & Konzelmann (1994) qui a ensuite
été adaptée par Lefebre et al. (2003) et Alexander et al. (2014). Étant donné l’équation
II.24 et l’intervalle de masses volumiques dans lequel doit se trouver le névé, il en
découle que son albédo est compris entre 0,58 et 0,7.

Dans l’intervalle de masses volumiques allant de 830 kgm−3 à 915 kgm−3, l’albédo
de la glace (≥830 kgm−3) est déterminé de la même façon que celui du névé. Pour les
masses volumiques supérieures, l’albédo varie exponentiellement, entre une valeur
maximale de 0,55 et une valeur minimale de 0,5, en fonction de la quantité d’eau de
fonte qui va ruisseler RU (exprimée en kgm−2) (Lefebre et al., 2003 ; Alexander et al.,
2014). Il s’ensuit que

𝛼gl =


0,55 + (0,7 − 0,55) 𝜌 − 920

450 − 920 si 830 ≤ 𝜌 < 915

0,5 + (0,55 − 0,5) exp
(
−
√︁
RU/𝐾

)
si 𝜌 ≥ 915

(II.25)
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avec𝐾 un facteur d’échelle fixé à 50 kgm−2. L’albédo de la glace est donc compris entre
0,5 et 0,58.

Si l’épaisseur de neige ou de névé ℎng/nv (exprimée en m) est supérieure à 0,01m,
l’albédo est égal à l’albédo de la neige ou du névé 𝛼ng/nv (équations II.23 et II.24). Si
l’épaisseur est inférieure, une fonction linéaire est utilisée pour représenter la contri-
bution de la glace sous-jacente. Cela se traduit par

𝛼ng/nv-gl = 𝛼gl + (𝛼ng/nv − 𝛼gl) min
{
ℎng/nv

0,01 ; 1
}
. (II.26)

De la même manière, la contribution de l’albédo du sol 𝛼sol est prise en compte si
l’épaisseur de neige, de névé et de glace ℎng/nv-gl (exprimée enm) est inférieure à 0,1m :

𝛼ng/nv-gl-s = 𝛼sol + (𝛼ng/nv-gl − 𝛼sol) min
{
ℎng/nv-gl

0,1 ; 1
}
. (II.27)

Finalement, le modèle MAR prend en compte les effets de la nébulosité et du SZA
sur l’albédo tel que

𝛼MAR = 𝛼ng/nv-gl-s + 𝑐CC + 𝑐𝜃i (II.28)

où
𝑐CC = 0,02 (CC − 0,5) min

{
ℎng/nv-gl

0,1 ; 1
}

(II.29)

est la correction relative à la nébulosité adaptée de la paramétrisation de Greuell &
Konzelmann (1994), avec CC la nébulosité (valeur comprise entre 0 et 1), et

𝑐𝜃i = 0,0625 (1 − CC) [cos(50
◦) −max {cos(80◦) ; cos(𝜃i)}] (II.30)

est la correction relative au SZA obtenue à partir du travail de Warren (1982), avec 𝜃i
le SZA. La variation maximale engendrée par 𝑐CC est de ±0,01. La correction 𝑐𝜃i est
nulle pour un SZA égal à 50◦ et peut atteindre +0,03 pour les SZA supérieurs ou égaux
à 80◦. Étant donné les SZA rencontrés au Groenland, 𝑐𝜃i est majoritairement positif.
Néanmoins, dans la partie sud du Groenland, au printemps et en été, le SZA peut
être inférieur à 50◦. La correction 𝑐𝜃i est alors négative et peut atteindre −0,01. Dans
de précédentes versions du modèle MAR (Fettweis, 2006 ; Alexander et al., 2014), la
correction relative à la nébulosité était donnée par la paramétrisation de Greuell &
Konzelmann (1994)

𝑐CC = 0,05 (CC − 0,5) min
{
ℎng/nv-gl

0,1 ; 1
}

(II.31)

et la correction relative au SZA correspondait à la formulation de Segal et al. (1991)

𝑐𝜃i = (1 − CC) max
{
0,32
4

[
5

1 + 8 max {cos(80◦) ; cos(𝜃i)}
− 1

]
; 0

}
. (II.32)
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Ces anciennes corrections avaient un effet plus important sur l’albédo : la variation
maximale engendrée par 𝑐CC était de ±0,025 et la correction 𝑐𝜃i pouvait atteindre une
valeur de +0,09.

II.5 Comparaisons d’albédo entre MAR et des
données satellitaires

L’albédo du modèle MAR a déjà été comparé à des valeurs d’albédo issues d’ob-
servations satellitaires par Fettweis (2006), Alexander et al. (2014) et Antwerpen et al.
(2022). D’autres travaux, dont le sujet principal n’est pas l’albédo du modèle MAR, ont
obtenu des résultats relatifs à celui-ci (Tedesco et al., 2016 ; Fettweis et al., 2017 ; Wang
et al., 2020). Ces différentes études concernent l’ensemble ou une partie de l’inlandsis
groenlandais. Bien que les versions de MAR utilisées dans ces travaux ne soient pas
identiques à celle utilisée dans ce mémoire, le principe général permettant d’obtenir
des estimations d’albédo reste semblable, et les résultats obtenus sont donc toujours
pertinents.

Le travail de Fettweis (2006) a consisté à comparer les estimations d’albédo du mo-
dèle MAR avec les valeurs d’albédo du produit AVHRR Polar Pathfinder (Fowler et al.,
2000), sur l’ensemble de la calotte glaciaire du Groenland pour les mois de MJJAS 1998.
Les résultats ont montré une bonne correspondance entre les deux jeux de données,
bien qu’une surestimation ait été détectée dans la zone d’ablation. Cette surestima-
tion pourrait résulter d’une accumulation excessive de neige en début d’été dans la
simulation de MAR, qui retarderait alors l’exposition de la glace vive. Les résultats
de cette étude ont été limités par plusieurs facteurs. Premièrement, la télédétection
de nuages au-dessus d’une surface enneigée est complexe. Malgré l’utilisation d’un
masque de détection de nuages, les valeurs d’albédo d’AVHRR Polar Pathfinder ont
donc en partie été contaminées. Deuxièmement, lorsque les nuages sont bien détectés,
leur présence cause des lacunes dans les données satellitaires. L’interpolation utilisée
pour combler ces lacunes a introduit une incertitude. Enfin, la qualité des données
satellitaires diminue lorsque le SZA est trop élevé. Particulièrement, en septembre, les
valeurs d’albédo issues d’AVHRR devenaient incohérentes.

Alexander et al. (2014) ont comparé les estimations d’albédo du modèle MAR
avec deux produits d’albédo issus du capteur MODIS, MOD10A1 (Hall et al., 2006)
et MCD43A3 (Schaaf et al., 2011a), ainsi qu’avec les mesures de deux réseaux d’AWS,
GC-Net (Steffen et al., 1996) et K-transect (Van de Wal et al., 2005). Ces comparaisons
ont été faites sur l’ensemble de l’inlandsis groenlandais pour les mois de juin, juillet
et août (JJA) entre 2000 et 2013. Les résultats ont montré que les estimations d’albédo
étaient globalement cohérentes avec les observations. Néanmoins, à l’instar de Fettweis
(2006), un biais positif a été détecté dans la zone d’ablation. Ce biais était de ≈ 0,1 par



II.5 • État de l’art : Comparaisons d’albédo entre MAR et des données satellitaires 23

FIGURE II.9 Moyenne de l’albédo de la glace vive deMODIS (a), deMAR (b) et de leur différence
(MODIS moins MAR) (c), présentée sur l’étendue maximale de glace vive, en JJA 2000-2021. La
ligne pointillée représente le 70e parallèle nord (Antwerpen et al., 2022).

rapport aux données MODIS et de 0,06 par rapport aux AWS. De plus, toujours dans la
zone d’ablation, les données MODIS présentaient une plus grande variance que les
estimations de MAR. Ces problématiques étaient particulièrement visibles dans la
partie sud-ouest du Groenland, là où les LAC sont les plus nombreux. Ce biais ainsi
que ce manque de variance ont été attribués à la façon dont MAR estime l’albédo de la
glace. En effet, les LAC réduisent l’albédo et introduisent une plus grande variance
dans la zone d’ablation et l’absence de leur représentation dans la paramétrisation de
MAR permet d’expliquer ces résultats.

Le travail d’Antwerpen et al. (2022) s’inscrit dans la continuité de celui d’Alexander
et al. (2014) et s’est donc concentré sur l’évaluation des estimations d’albédo de la glace
par le modèle MAR. Pour ce faire, des comparaisons ont été faites entre les estima-
tions du modèle MAR et le produit MOD10A1 (Hall & Riggs, 2016) dans les zones de
glace vive de l’inlandsis groenlandais, pendant les mois de JJA entre 2000 et 2021. Ces
comparaisons ont été limitées aux latitudes inférieures à 70◦ N pour éviter les erreurs
introduites dans MOD10A1 par de trop grands SZA. Les résultats de ces comparaisons
ont montré une surestimation de l’albédo de 0,12 par MAR. Les estimations de MAR
étaient quasi constantes à ≈ 0,55, ce qui ne correspondait pas à l’étendue des valeurs
d’albédo du produit MOD10A1 (voir figure II.9). En effet, dans ce dernier, de larges
portions de la partie sud-ouest de l’inlandsis groenlandais ont montré des valeurs
d’albédo inférieures à 0,4. Les éléments avancés pour expliquer cette surestimation ont
été l’absence de la représentation des LAC dans la paramétrisation de MAR ainsi que la
possible représentation partiellement erronée de l’accumulation de l’eau en surface. En
conclusion, Antwerpen et al. (2022) ont recommandé de travailler à l’intégration, dans
le modèle MAR, d’une représentation des LAC qui permette l’utilisation de concentra-
tions de LAC variables spatialement et temporellement. Néanmoins, la quantification
de ces concentrations et de leur évolution n’est actuellement pas suffisante.

Tedesco et al. (2016) et Fettweis et al. (2017) ont obtenu des résultats corroborant
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ceux présentés ci-avant, c’est-à-dire qui ont également indiqué une surestimation de
l’albédo de la glace par le modèle MAR, due à la présence de LAC non pris en compte
par MAR. Wang et al. (2020) ont établi que, dans la zone d’ablation du sud-ouest du
Groenland, le biais positif de l’albédo de MAR augmente avec l’abondance d’algues.
Dans certains sites, la présence d’algues a permis d’expliquer la quasi totalité de la
surestimation.
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Chapitre III
Méthodologie

Dans le cadre de l’état de l’art, il a été constaté que les estimations d’albédo du
modèle MAR avaient déjà été comparées aux produits d’albédo dérivés des ob-

servations du capteur MODIS. Néanmoins, MODIS ne sera plus opérationnel en 2026
(NSIDC, 2021). Il a donc été décidé de comparer les estimations d’albédo du modèle
MAR aux valeurs d’albédo reconstituées à partir du capteur OLCI, dont la continuité
des mesures est assurée jusqu’en 2035 (Lucas et al., 2023). La reconstitution des valeurs
d’albédo à partir d’OLCI sera réalisée à l’aide de l’algorithme SICE (Sentinel-3 Snow and
Ice), développé dans le cadre de l’exploitation scientifique de missions opérationnelles
de l’ESA.

Des analyses spatiales et temporelles seront réalisées. L’attention se portera sur
les comparaisons dans la zone d’ablation, et plus particulièrement sur les comparai-
sons d’albédo et d’étendue de la glace vive. En effet, l’état de l’art a montré que MAR
présentait des erreurs plus importantes dans ces domaines.

Des données de validation seront également utilisées. Les données choisies sont
MODGRNLD (qui reprojette MOD10A1) et un produit d’albédo du GEUS (Geological
Survey of Denmark and Greenland) obtenu à partir d’observations d’OLCI. Elles ser-
viront à vérifier la validité des résultats obtenus avec l’algorithme SICE. Elles seront
aussi comparées avec les estimations de MAR.

L’utilisation du produit MOD10A1 (au travers du produit MODGRNLD) a été privi-
légiée à celle du produit MCD43A3. En effet, ce dernier est produit à partir des données
de seize jours d’observations des capteurs MODIS de Terra et Aqua : l’utilisation de ce
produit n’est donc pas adaptée à des surfaces enneigées dont l’albédo peut présenter
une grande variabilité temporelle.

Les données MODGRNLD et celles produites par le GEUS sont du black-sky albedo.
L’utilisation de l’algorithme SICE permet d’obtenir aussi bien le white-sky albedo et le
black-sky albedo, ce dernier étant choisi par souci de cohérence. Il y a peu de différences
entre le black-sky albedo et le white-sky albedo pour des SZA typiques des mois d’été au
Groenland (Stroeve et al., 2005). Par conséquent, l’utilisation du black-sky albedo est
acceptable pour effectuer des analyses sur l’inlandsis groenlandais en été (Alexander
et al., 2014 ; Tedesco et al., 2016 ; Antwerpen et al., 2022 ; Whicker-Clarke et al., 2024).
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Chapitre IV
Données

IV.1 MAR

Les données du Modèle Atmosphérique Régional ont été fournies à une résolution
spatiale de 5 km par le Laboratoire de Climatologie de l’Université de Liège sous

forme de fichiers netCDF (Network Common Data Form) 2. Le format netCDF est
couramment utilisé dans le domaine de la climatologie pour stocker des données
multidimensionnelles. Ce format présente plusieurs avantages, notamment le fait
d’être autodocumenté (les métadonnées peuvent être stockées sous forme d’attributs)
et facilement manipulable (l’accès à un sous-ensemble de données et l’ajout de données
à un fichier sont efficients).

Les estimations d’albédo sont des données tridimensionnelles (deux dimensions
spatiales et une dimension temporelle) obtenues grâce à la version 3.13 du modèle
MAR, selon la méthode présentée à la section II.4.1. Les deux fichiers correspondant
aux mois de MJJAS 2018 et MJJAS 2019 sont respectivement ALB.2018.05-09.nc et
ALB.2019.05-09.nc. Dans ces fichiers netCDF, les estimations sont stockées dans
la variable AL1. Celle-ci correspond au blue-sky albedo sur l’intervalle de longueurs
d’onde allant de 0,3 µm à 2,8 µm.

En plus des estimations d’albédo, des données relatives à la masse volumique
du manteau neigeux (RO1.2018.05-09.nc et RO1.2019.05-09.nc) ainsi que le
modèle numérique de terrain utilisé par MAR (topo.nc) ont été fournis à la même
résolution. Contrairement aux données d’albédo, les données de masse volumique
ont quatre dimensions (trois dimensions spatiales et une dimension temporelle) car
chaque couche dumanteau neigeuxmodélisée parMAR possède unemasse volumique
qui lui est propre. Ces données supplémentaires permettront une analyse plus fine des
estimations d’albédo, particulièrement la masse volumique qui influence directement
la façon dont l’albédo est calculé par MAR. Les coordonnées géographiques, exprimées
dans le système de coordonnées WGS84 (EPSG : 4326), sont contenues dans le fichier
GEO.nc.

2. Ces fichiers sont disponibles à l’URL ftp://ftp.climato.be/climato/qglaude/GR_5km
(consulté le 01 décembre 2024).

ftp://ftp.climato.be/climato/qglaude/GR_5km
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IV.2 OLCI
Dans cette section, une présentation des satellites de la mission Sentinel-3, du

capteur OLCI (Ocean and Land Colour Instrument), ainsi que des données utilisées
dans ce mémoire, OLCI L1b (level-1B), va être effectuée en se basant sur les descriptions
de Bourg et al. (2023). Ensuite, un exposé des outils et de la méthodologie utilisés pour
sélectionner et télécharger les données OLCI L1b sera réalisé.

Le capteur OLCI acquiert des données dans le cadre du programme Copernicus,
coordonné et géré par la Commission européenne, et plus précisément dans le cadre
de la mission Sentinel-3 qui est opérée par l’ESA et EUMETSAT. Ce capteur est monté
sur deux satellites : Sentinel-3A (lancé le 16 février 2016) et Sentinel-3B (lancé le 25 avril
2018). Le capteur OLCI, calibré au Centre Spatial de Liège, est le successeur du capteur
MERIS (Medium Resolution Imaging Spectrometer) du satellite Envisat (Environmental
Satellite). Le futur de la mission Sentinel-3 est assuré, dans une configuration à deux
satellites, jusqu’en 2035 grâce aux satellites Sentinel-3C et Sentinel-3D qui remplaceront
Sentinel-3A et Sentinel-3B dans les années à venir (Lucas et al., 2023). La mission
Sentinel-3 Next Generation Optical (Sentinel-3 NGO) est en cours d’étude et devrait
permettre la continuité de la mission Sentinel-3 et des mesures d’OLCI au-delà de 2035
(Lucas et al., 2023). Sentinel-3 NGO utiliserait une nouvelle génération de capteurs,
notamment AOLCI (Advanced Ocean and Land Colour Instrument) qui succéderait à
OLCI.

Les satellites de la mission Sentinel-3 ont une orbite héliosynchrone, cela signifie
que l’angle entre le plan orbital et la direction du Soleil est quasi constant. Pour ce faire,
ils opèrent à une altitude de 814,5 km sur une orbite quasi polaire (inclinaison orbitale
de 98,65◦). Le passage au nœud descendant se fait à 10 h en temps civil (temps solaire
moyen augmenté de 12 h). Le cycle orbital est de 27 jours, effectué en 385 orbites.
Cela signifie qu’un peu plus de 14 orbites sont réalisées par jour. Sentinel-3B a des
caractéristiques orbitales identiques à Sentinel-3A mais est déphasé de 140◦.

OLCI est un capteur push-broom composé de cinq caméras enregistrant dans 21
bandes spectrales allant de 400 nm à 1020 nm. OLCI acquiert des données dans la
partie descendante de son orbite lorsque le SZA est inférieur à 80◦. Cela correspond
à une durée de 44 minutes d’observation par orbite. Le champ de vision d’OLCI est
de 68,5◦, ce qui correspond à une fauchée de 1270 km. Dans une configuration à deux
satellites, la période de revisite à l’équateur est de 1,1 jours. Aux latitudes du Groenland,
celle-ci est donc inférieure à un jour.

Les données OLCI L1b correspondent aux mesures physiques du capteur OLCI,
c’est-à-dire aux luminances énergétiques au sommet de l’atmosphère (TOA), calibrées
en unités géophysiques (Wm−2 sr−1 µm−1), géoréférencées et annotées demétadonnées
(géométries d’éclairement et d’observation, donnéesmétéorologiques, classification des
pixels et indicateurs de qualité). Il s’agit du plus faible niveau de traitement accessible
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au public. Les traitements permettant de passer des données brutes d’OLCI aux données
OLCI L1b, c’est à dire les traitements de niveau 0, 1a et 1b, sont décrits en détail par
Bourg (2014). Les données OLCI L1b sont disponibles à deux niveaux de résolution
spatiale : la résolution complète (300m) et la résolution réduite (1,2 km) qui est obtenue
en faisant la moyenne de 16 pixels de résolution complète. Les produits OLCI L1b
sont disponibles soit moins de trois heures après l’acquisition des données (Near Real
Time), soit dans un délai d’un mois (Non-Time Critical) qui permet de consolider les
métadonnées. Pour limiter le temps et la taille des téléchargements, la résolution
réduite a été choisie. De plus, comme les données OLCI L1b seront rééchantillonnées à
la résolution de 5 km du modèle MAR, l’utilisation des données de résolution réduite
est satisfaisante. Étant donné que seules les données Non-Time Critical sont archivées
sur le long terme et que leurs métadonnées sont de meilleure qualité, seules celles-ci
ont été utilisées.

Les données OLCI L1b ont été sélectionnées et téléchargées grâce au script Python
olci_dwnld.py (voir annexe A.1 page 71). Ce script fait usage de la bibliothèque
sentinelsat (Wille & CLauss, 2023) qui utilise les API REST OData et OpenSearch
du service Copernicus Open Access Hub. Cette bibliothèque facilite la recherche, le
téléchargement et la récupération des métadonnées des produits Sentinel. Le service
Copernicus Open Access Hub, et par conséquent sentinelsat, ne sont plus disponibles
depuis fin 2023. Ce service a été remplacé par le Copernicus Data Space Ecosystem (voir
annexe A.1 page 71 ; Ray & Zlinszky, 2023). La période d’étude étant 2018 et 2019, les
données OLCI L1b sont archivées. Dès lors, leur téléchargement nécessite l’activation
du service LTA (Long Term Archive), ce qui ralentit l’accès aux données. De plus, la
taille des données est conséquente (≈ 720Mio par produit). Pour que le temps de
téléchargement reste raisonnable, un nombre limité de produits a dû être sélectionné.
Chaque jour, seuls les trois produits couvrant la plus grande surface de la zone d’intérêt
(c’est-à-dire le Groenland) sont téléchargés. Cependant, si moins de trois produits
suffisent à couvrir plus de 99% du Groenland, seuls ceux-ci sont téléchargés. Cette
sélection est opérée par l’utilisation de la bibliothèque GeoPandas (Jordahl et al., 2023),
qui permet de calculer la couverture de la zone d’intérêt pour chaque produit. Cette
opération nécessite les métadonnées des produits obtenues grâce à la bibliothèque
sentinelsat. Finalement, 884 produits ont été téléchargés pour un total de ≈ 640Gio.
La liste des produits téléchargés est disponible en annexe (voir annexe A.3 page 72).

Le téléchargement de toutes ces données aurait pu être évité en utilisant une pla-
teforme en ligne, telle Google Earth Engine (GEE), qui permet de traiter des jeux de
données satellitaires sur un serveur distant. Néanmoins, Prikaziuk et al. (2021) ont
mis en évidence une discordance entre les données OLCI L1b originales (alors acces-
sibles via le Copernicus Open Access Hub) et celles disponibles via GEE. Prikaziuk et
al. (2021) ont conclu que ces différences peuvent être expliquées par des traitements
non documentés effectués par GEE (arrondis, reprojections). En outre, les métadon-
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nées météorologiques et relatives aux géométries d’éclairement et d’observation sont
manquantes dans les produits fournis par GEE. Étant donné ces différents éléments,
l’utilisation de GEE a donc été exclue.

Les données OLCI L1b sont fournies au format Sentinel-SAFE (extension .SEN3)
qui est une variante du format SAFE (Standard Archive Format for Europe), lui-même
étant une restriction des spécifications du standard XFDU (XMLFormatted Data Units).
Concrètement, chaque produit OLCI L1b est téléchargé sous la forme d’un fichier ZIP.
Une fois les fichiers extraits de cette archive, les données OLCI L1b se présentent sous
la forme d’un dossier (extension .SEN3) contenant :

— un fichiermanifest (xfdumanifest.xml) précisant la structure du produit et
contenant certaines métadonnées ;

— les fichiers de données contenant les mesures du capteur OLCI (un pour chaque
bande spectrale) au format netCDF;

— les fichiers d’annotation des données, également au format netCDF.

IV.3 MODIS
Le produitMultilayer Greenland Ice Surface Temperature, Surface Albedo, andWater

Vapor from MODIS (MODGRNLD; Hall & DiGirolamo, 2019) a été choisi pour valider
les valeurs d’albédo obtenues après le traitement des données OLCI L1b. Ce produit
compile plusieurs variables reprojetées sur une grille de résolution de 780m couvrant
le Groenland. Ces données sont exprimées dans le système de coordonnées NSIDC Sea
Ice Polar Stereographic North (EPSG : 3411).

Les données ont été téléchargées via leNational Snow and Ice Data Center (NSIDC),
qui est un Distributed Active Archive Center (DAAC) de la NASA. Elles se présentent
sous forme de fichiers netCDF, à raison d’un fichier par jour. La liste des fichiers
téléchargés est disponible en annexe (voir annexe A.3 page 72). Seule la variable Albedo
de MODGRNLD a été utilisée. Celle-ci correspond à la reprojection des données
journalières d’albédo provenant du produit MOD10A1 version 6.0 (Hall & Riggs, 2016).
L’utilisation directe du produit MOD10A1 n’a pas été privilégiée car, contrairement
au produit MODGRNLD, celui-ci ne couvre pas l’ensemble de la zone d’intérêt en un
seul produit journalier. En effet, le produit MOD10A1 est distribué sous forme d’une
collection de tuiles, ayant une couverture globale. Son utilisation aurait nécessité la
combinaison de plusieurs produits journaliers. L’utilisation de MODGRNLD a donc
permis de limiter le volume de données à télécharger tout en simplifiant les traitements.

Il existe la version 6.1 de MOD10A1 (Hall & Riggs, 2021), plus récente que la version
6.0 utilisée ici à travers le produit MODGRNLD. Néanmoins, l’algorithme utilisé pour
calculer l’albédo n’a pas été modifié (Riggs et al., 2019 ; Hall & Riggs, 2021). La seule
différence est le taux d’omission plus faible dans la prise de décision concernant la
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présence ou l’absence de neige (Hall & Riggs, 2021).
Le produitMOD10A1 utilise lesmesures effectuées par le capteurMODIS (Moderate

Resolution Imaging Spectroradiometer) dont est équipé le satellite Terra. Ce capteur
est également monté sur le satellite Aqua. Ces deux satellites font partie de la mission
Earth Observing System (EOS) de la NASA. Terra a été lancé en 1999 et Aqua en 2002.
Ces deux satellites ont transmis les données du capteur MODIS pendant plus de
vingt ans alors que la durée de vie opérationnelle de MODIS était de six ans (Feng
et al., 2024). Néanmoins, en raison de l’épuisement de leur réserve de carburant, les
satellites Terra et Aqua ont respectivement commencé à dériver en 2020 et en 2021.
Cette diminution de l’altitude de l’orbite conduit à une couverture spatiale réduite et
à une résolution spatiale plus élevée. La qualité des produits MODIS Terra et Aqua
devrait cependant rester acceptable pour des applications scientifiques (NSIDC, 2021).
Par exemple, pour le capteur MODIS de Terra, en 2020, l’effet de la dérive sur l’albédo
du produit MOD10A1 a été de seulement +0,01 (Feng et al., 2024). Terra et Aqua ne
devraient plus être opérationnels en 2025 et 2026, respectivement (NSIDC, 2021).

Le produit MOD10A1, utilisé dans MODGRNLD, ne fait usage que des données
provenant du capteur MODIS de Terra. Il existe un produit équivalent à MOD10A1,
mais faisant usage des données provenant du capteur MODIS d’Aqua (MYD10A1).
Néanmoins, ce capteur présente un dysfonctionnement dans une bande du proche
infrarouge (Hall et al., 2008) réduisant la capacité de détection des nuages (Box et al.,
2012). De plus, une évaluation conjointe des produits MOD10A1 et MYD10A1 a montré
que ce dernier présentait des erreurs plus importantes (Stroeve et al., 2006). À l’instar
de Box et al. (2012) et de Alexander et al. (2014), l’utilisation du produit MYD10A1 est
donc évitée.

Seules les données provenant du capteur MODIS de Terra sont donc utilisées. Une
présentation de ce satellite est donc effectuée ci-après, en se basant sur les informations
de Xiong et al. (2011). Tout comme les satellites de la mission Sentinel-3, Terra opère
dans une orbite héliosynchrone, donc quasi polaire. Son passage au nœud descendant
se fait à 10 h30 en temps civil. MODIS acquiert des données dans 36 bandes spectrales
allant de 0,4 µm à 14,4 µm, à des résolutions spatiales comprises entre 250m et 1 km
en fonction des bandes. Contrairement à OLCI, MODIS est un capteur whisk-broom
avec un champ de vision de ±55◦ centré sur le nadir de l’instrument, ce qui lui confère
une fauchée de 2330 km. Ces caractéristiques lui permettent une période de revisite
inférieure à un jour au Groenland.

La reconstitution de valeurs d’albédo à partir demesures deMODIS est expliquée en
détail par Klein & Stroeve (2002). En résumé, celle-ci consiste à utiliser la «meilleure »
observation journalière (c’est-à-dire avec le SZA et l’angle zénithal de l’observation
les plus faibles), à la corriger des effets atmosphériques, à la corriger de la réflexion
anisotrope à l’aide d’une look-up table établie avec le modèle de transfert radiatif
DISORT (Stamnes et al., 1988), et finalement à calculer l’albédo broadband à partir
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des albédos des différentes bandes de MODIS. Cet albédo est défini sur l’intervalle de
longueurs d’onde allant de 0,3 µm à 3 µm. Il s’agit de black-sky albedo (Klein & Stroeve,
2002 ; Tekeli et al., 2006).

La documentation du produit annonce des valeurs éloignées de maximum 10% par
rapport aux mesures in situ (Tekeli et al., 2006 ; Hall & Riggs, 2016). Une comparaison
avec les données in situ GC-Net, effectuée par Stroeve et al. (2006), montrait un rmse
allant de 0,035 dans la zone de neige sèche à 0,074 dans la zone d’ablation pour un
rmse moyen de 0,067. Malgré des résultats parfois contradictoires, des études ont
montré que le capteur MODIS fournit des résultats cohérents tant que le SZA est
inférieur à 75◦ (Stroeve et al., 2005 ; Wang & Zender, 2010 ; Schaaf et al., 2011b ; Stroeve
et al., 2013).

IV.4 OLCI GEUS
Dans le but de valider les valeurs d’albédo obtenues après le traitement des données

OLCI L1b, complémentairement à MODGRNLD, un produit d’albédo élaboré par
le GEUS (Geological Survey of Denmark and Greenland) a été utilisé (Vandecrux et
al., 2021). Pour chaque jour de la période d’intérêt (c’est-à-dire MJJAS 2018 et MJJAS
2019), le fichier GeoTIFF albedo_bb_planar_sw.tif a été téléchargé. Ces fichiers
contiennent des valeurs d’albédo direct (black-sky albedo) défini dans l’intervalle de
longueurs d’onde allant de 0,3 µm à 2,4 µm, à une résolution spatiale de 1 km. Les
valeurs d’albédo de ce produit ont été reconstruites à partir de données OLCI L1b.
L’algorithme, dénommé SICE, permettant d’obtenir les valeurs d’albédo a été développé
dans le cadre du projet S3-SNOW (Sentinel-3 for Science, Land Study 1 : SNOW) et de son
successeur SICE (Sentinel-3 Snow and Ice), projets initiés dans le cadre de l’exploitation
scientifique de missions opérationnelles (SEOM) de l’ESA.

La chaîne de traitement complète du projet SICE comporte le téléchargement des
données OLCI L1b, l’identification des nuages, l’obtention des valeurs d’albédo, la
création des fichiers GeoTIFF. Le produit utilisé ici a été créé à partir de la chaîne de
traitement SICEv2.2 (Mankoff et al., 2021), qui utilise une implémentation en Python de
l’algorithme SICE, pySICEv1.4. Cet algorithme se base sur la théorie du transfert radiatif
asymptotique. Les explications détaillées de celui-ci sont fournies par Kokhanovsky et
al. (2019, 2020a, 2020b).

La sélection des données OLCI L1b utilisées par SICEv2.2 est réalisé en choisissant
les pixels présentant un SZAminimal à partir de tous les fichiers OLCI L1b de résolution
complète (300m). Les nuages sont détectés au moyen de l’algorithme SCDA (Simple
Cloud Detection Algorithm ; Metsämäki et al., 2011, 2015) implémenté en Python (Wehrlé
& Box, 2021). Cette implémentation utilise les données du capteur SLSTR (Sea and
Land Surface Temperature Radiometer) dont sont équipés les satellites Sentinel-3A et
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Sentinel-3B.

IV.5 Comparabilité
Les données utilisées dans ce mémoire présentent des caractéristiques différentes

(voir tableau IV.1). Il faut donc s’assurer que ces différences n’empêchent pas leur com-
paraison. L’inhomogénéité des résolutions spatiales sera traitée lors de l’uniformisation
des données (voir section V.2 page 36).

TABLEAU IV.1 Caractéristiques des données utilisées. Pour OLCI, les caractéristiques relatives
à l’albédo sont celles obtenues après l’utilisation de l’algorithme SICE.

Albédo

Données
Résolution
spatiale (km) Type

Intervalle de
longueurs d’onde (µm)

mar 5,00 blue-sky albedo 0,3-2,8
olci 1,20 black-sky albedo 0,3-2,4
modis 0,78 black-sky albedo 0,3-3,0
olci geus 1,00 black-sky albedo 0,3-2,4

En ce qui concerne la nature de l’albédo, les estimations d’albédo du modèle MAR
sont du blue-sky albedo alors que les valeurs d’albédo reconstruites à partir de données
satellitaires (OLCI, MODIS et OLCI GEUS) sont du black-sky albedo. Cette différence
n’empêche pas leur comparaison. En effet, Stroeve et al. (2005) ont montré que le
black-sky albedo et le white-sky albedo sont quasi égaux pour des SZA typiques des
mois d’été au Groenland. Dès lors, vu l’équation II.14 page 7, cela signifie que ces
black-sky et white-sky albedo sont quasi égaux au blue-sky albedo (Stroeve et al., 2005).
Les estimations de MAR peuvent donc être comparées aux valeurs de black-sky albedo,
à l’instar de ce qu’Alexander et al. (2014) et Antwerpen et al. (2022) ont fait.

Les albédos ne sont pas définis sur des intervalles de longueurs d’onde identiques.
La différence se situe dans la borne supérieure qui varie entre 2,4 µm et 3 µm. Entre
ces valeurs, la proportion d’éclairement énergétique solaire est bien inférieure à 1% de
l’éclairement énergétique compris entre 0,3 µm et 3 µm, notamment en raison de la
présence d’une bande d’absorption de la vapeur d’eau (voir figure IV.1). Étant donné la
formule II.16 page 8, l’effet sur l’albédo de ces différences d’intervalles de longueurs
d’onde ne peut qu’être inférieur à 0,01, ce qui peut être négligé.
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FIGURE IV.1 Éclairement énergétique spectral du soleil (𝐸𝜆) au sommet de l’atmosphère (rayon-
nement extraterrestre, en rouge) et au niveau de la mer (en bleu), en fonction de la longueur
d’onde (𝜆). Les principales bandes d’absorption atmosphérique sont représentées (Meftah et al.,
2023 ; modifiée).
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Chapitre V
Traitements des données

V.1 Reconstitution des valeurs d’albédo à partir
des données OLCI

La reconstitution des valeurs d’albédo à partir des données OLCI L1b est réalisée
grâce au script olci.py (voir annexe A.1 page 71). Celui-ci fait appel au Graph

Processing Tool (GPT) de SNAP (Sentinel Application Platform). SNAP est un logiciel,
développé par l’ESA, permettant le traitement de données satellitaires. Le GPT permet
l’exécution en ligne de commande d’opérateurs SNAP. Ceux-ci peuvent être combinés
et forment alors un graphe (stocké sous forme d’un fichier XML).

Le graphe utilisé ici est contenu dans le fichier olci.xml (voir annexe A.1 page 71).
Une représentation de ce graphe est fournie à la figure V.1. La reconstitution des va-
leurs d’albédo est réalisée par l’opérateur OLCI.SnowProperties.SICE, fourni par le
plug-in SNAP s3tbx-snow3.1 (Brockmann Consult GmbH, 2021). Cet opérateur né-
cessite les données OLCI L1b ainsi que le produit de l’opérateur RayleighCorrection.
L’opérateur Idepix.Olci (Wevers et al., 2022) a également été utilisé. Celui-ci permet
la détection des nuages. Son utilisation n’est pas obligatoire mais est recommandée
(Brockmann Consult GmbH, 2021). Préalablement à toutes ces opérations, les don-
nées ont été découpées par la zone d’intérêt (opérateur Subset). Finalement, après
la reconstitution des valeurs d’albédo, les données sont reprojetées (Reproject) pour
pouvoir être exportées sous forme de fichier GeoTIFF.

Certains produits OLCI L1b ont rencontré une erreur lors de l’utilisation de SNAP.
Ceux-ci sont au nombre de 8 et sont disponibles dans une liste en annexe (voir annexe
A.3 page 72). Les données qui ont été traitées sont de la même nature que celles du
GEUS, c’est-à-dire des valeurs d’albédo direct (black-sky albedo) défini dans l’intervalle
de longueurs d’onde allant de 0,3 µm à 2,4 µm.

Par rapport aux données OLCI GEUS, la chaîne de traitement utilisée dans ce
mémoire diffère en plusieurs aspects. Premièrement, le GEUS sélectionne les don-
nées présentant un SZA minimal à partir de toutes les données OLCI L1b à résolution
complète alors que, dans ce mémoire, seule une sélection des données à résolution
réduite couvrant le plus la région d’intérêt a été utilisée. Deuxièmement, pour détecter
les nuages, le GEUS utilise une implémentation du SCDA nécessitant les données
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SubsetRead

Idepix.Olci

OLCI.SnowProperties.SICE

Write

RayleighCorrection

Reproject

FIGURE V.1 Chaîne de traitement des données OLCI L1b, utilisée par le GPT de SNAP. L’opéra-
teur permettant la reconstitution des valeurs d’albédo est représenté en rouge. Les opérateurs
sont représentés en bleu s’ils sont optionnels, en orange s’ils sont requis par SICE.

SLSTR. Dans cemémoire, l’algorithme de détection des nuages est IdePix, qui utilise les
mêmes données OLCI L1b déjà nécessaires à l’opérateur OLCI.SnowProperties.SICE.
Finalement, bien que la théorie sous-jacente reste identique, l’implémentation de
l’algorithme SICE utilisée par le GEUS et celle utilisée dans ce travail sont différentes.
Le GEUS utilise pySICEv1.4, une implémentation en Python, alors que, dans ce mé-
moire, l’opérateur OLCI.SnowProperties.SICE du plug-in SNAP s3tbx-snow3.1 a
été utilisé.

V.2 Uniformisation des données
Les données présentent des résolutions spatiales différentes et leurs coordonnées

sont exprimées dans des systèmes de coordonnées différents. Aussi, pour permettre
leur comparaison, toutes ces données ont été reprojetées dans le système WGS84 /
NSIDC Sea Ice Polar Stereographic North (EPSG : 3413). Ce système a été choisi car il a
été conçu par le NSIDC pour diffuser des données aux hautes latitudes de l’hémisphère
nord.

Tous les jeux de données ont été reprojetés sur une même grille de résolution de
5 km, soit la résolution originale deMAR. L’utilisation d’une résolution plus fine n’a pas
été retenue. En effet, des erreurs auraient été introduites par le fait que la résolution
plus grossière de MAR n’aurait pas permis de modéliser la variabilité spatiale à la
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résolution, plus fine, des données satellitaires. Il aurait pu être intéressant de quantifier
ces erreurs. L’approche retenue, c’est-à-dire le fait de reprojeter les données satellitaires
sur la grille du modèle MAR, correspond à celle employée par Alexander et al. (2014)
et Antwerpen et al. (2022).

Pour chaque jour de la période d’intérêt (MJJAS 2018 etMJJAS 2019), les traitements
ont abouti à la production d’un fichier GeoTIFF pour chacun des jeux de données.

V.2.1 MAR
Le script Python mar.py (voir annexe A.1 page 71) a permis de générer les méta-

données de la grille, identiques pour chaque fichier GeoTIFF, quelque soit le jeu de
données. Pour ce faire, les fichiers netCDF provenant du modèle MAR ont été lus et
manipulés à l’aide de la bibliothèque xarray (Hoyer & Hamman, 2017). Les coordon-
nées géographiques, contenues dans le fichier GEO.nc, ont été associées aux données
d’albédo, de masse volumique et d’altitude présentes dans les autres fichiers netCDF.
Les coordonnées des données, dans le système de coordonnéesWGS84 / NSIDC Sea
Ice Polar Stereographic North (EPSG : 3413), ont été obtenues grâce à la bibliothèque
pyproj (Snow et al., 2023b). À partir de ces coordonnées, une grille régulière de 5 km
de résolution a été créée. Les valeurs des différentes variables ont alors été rééchan-
tillonnées sur cette grille, par la méthode du plus proche voisin afin de conserver les
valeurs initiales du modèle MAR.

Finalement, grâce à GDAL (Geospatial Data Abstraction Library ; GDAL/OGR
contributors, 2023) alimentée par les données précédemment obtenues, le script mar.py
a généré pour chaque jour de la période d’intérêt :

— un fichier GeoTIFF de données d’albédo (variable AL1) ;
— un fichier GeoTIFF de données de masse volumique de la couche en surface

(variable RO1).
Un fichier GeoTIFF du modèle numérique de terrain a également été produit.

L’ensemble des traitements utilisés pour créer les fichiers GeoTIFF à partir des
fichiers netCDF du modèle MAR se base sur la méthode employée par Dethinne (2021).

V.2.2 OLCI
Après la reconstitution des valeurs d’albédo à partir des données OLCI (voir sec-

tion V.1) par le script olci.py, des fichiers GeoTIFF ont été obtenus. Ceux-ci ont
ensuite été reprojetés sur la même grille que celle de MAR par le script olci.py, fai-
sant usage de la bibliothèque GDAL (Gómez-Dans, 2015 ; GDAL/OGR contributors,
2023). À l’instar d’Alexander et al. (2014), la méthode de la médiane a été utilisée pour
le rééchantillonnage, associé à cette reprojection. Cette méthode d’agrégation a été
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préférée, notamment à celle de la moyenne, car elle permet de limiter les effets des
valeurs extrêmes.

À ce stade des traitements, les fichiers GeoTIFF comportent plusieurs bandes de
données, correspondant aux différentes variables générées par l’algorithme SICE. La
bande contenant les données de black-sky albedo dans les courtes longueurs d’onde
a été extraite au moyen de la bibliothèque Rasterio (Gillies & Rasterio contributors,
2023).

Contrairement aux autres jeux de données, plusieurs fichiers GeoTIFF, correspon-
dant chacun à un produit OLCI L1b, ont été générés pour chaque jour de la période
d’intérêt. Ces fichiers ont donc été combinés par le script compare.py pour générer
un fichier GeoTIFF unique par jour : lorsque plusieurs valeurs sont disponibles pour
un même pixel, leur moyenne est utilisée.

V.2.3 MODIS
Le script modis.py (voir annexe A.1 page 71) a permis de directement reprojeter et

convertir en GeoTIFF les fichiers netCDF de MODIS. Pour ce faire, il a fait usage de la
bibliothèque rioxarray (Snow et al., 2023a). Dans rioxarray, la reprojection est effectuée
par GDAL. La méthode de la médiane, utilisée pour les données OLCI, est à nouveau
employée ici.

V.2.4 OLCI GEUS
Les données OLCI GEUS ont été fournies au format GeoTIFF. L’utilisation de

l’implémentation en Python de la bibliothèque GDAL, employée lors des traitements
OLCI, n’est toutefois pas possible ici. En effet, les données OLCI GEUS sont dans un
format GeoTIFF compressé et l’implémentation en Python de la bibliothèque GDAL,
en manque de maintenance, ne permet pas la lecture des fichiers compressés. Dès lors,
le reprojection des données OLCI GEUS, effectuée par le script olci_geus.py, a été
réalisée à l’aide de la bibliothèque Rasterio (Gillies & Rasterio contributors, 2023). La
méthode d’agrégation, c’est-à-dire la méthode de la médiane, est la même que celle
utilisée pour les autres jeux de données.

V.3 Comparaisons
Une fois l’uniformisation des données terminée, les comparaisons entre les diffé-

rents jeux de données ont été réalisées. Les indicateurs statistiques utilisés, ainsi que
les méthodes employées pour comparer les valeurs d’albédo et les étendues de glace,
sont présentés ci-après.
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V.3.1 Indicateurs statistiques
Trois indicateurs statistiques ont été choisis pour caractériser les comparaisons :

le r2, le rmse (Root mean square error) et le mbe (Mean bias error). Leur utilisation
combinée permet de résumer de façon satisfaisante les comparaisons effectuées tout
en restant facilement compréhensible vu leur usage répandu.

Le r2 donne une indication de la force qui lie linéairement les valeurs des deux
jeux de données comparés. Il varie entre 0 (absence de relation linéaire) et 1 (relation
linéaire parfaite) et est donné par

r2 =


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, (V.1)

avec 𝛼ref𝑖 la 𝑖ème valeur d’albédo du jeu de données de référence, 𝛼ref la moyenne des
valeurs d’albédo du jeu de données de référence, 𝛼eval𝑖 la 𝑖ème valeur d’albédo du jeu de
données évalué, 𝛼eval la moyenne des valeurs d’albédo du jeu de données évalué et 𝑛 le
nombre de couples de valeurs utilisés.

Le rmse permet de quantifier les écarts entre les valeurs de deux jeux de données.
Plus sa valeur est faible, plus les écarts sont faibles. Il est donné par

rmse =

√√√∑𝑛
𝑖=1

(
𝛼eval𝑖 − 𝛼ref𝑖

)2
𝑛

. (V.2)

Le mbe est utile pour déceler une surestimation ou une sous-estimation des valeurs
d’un jeu de données par rapport à celles d’un autre jeu de données. Celui-ci est donné
par

mbe =
1
𝑛

𝑛∑︁
𝑖=1

(
𝛼eval𝑖 − 𝛼ref𝑖

)
. (V.3)

V.3.2 Albédo
Les valeurs d’albédo des différents jeux de données ont été comparées, à l’aide des

indicateurs statistiques présentés, sur l’ensemble de l’inlandsis groenlandais. Pour
visualiser ces comparaisons, des histogrammes à deux dimensions ont été générés (par
exemple, voir figure VI.2 page 46).

Des analyses temporelles et spatiales ont été réalisées. Celles-ci se basent respecti-
vement sur une agrégation spatiale et une agrégation temporelle des données.

Pour l’analyse temporelle, des graphiques montrant l’évolution des moyennes
journalières d’albédo sur l’ensemble de l’inlandsis groenlandais ont été générés (par



V.3 • Traitements des données : Comparaisons 40

exemple, voir figure VI.3 page 48). Des représentations de l’évolution des rmse journa-
liers ont également été produites (par exemple, voir figure VI.6 page 52).

Pour l’analyse spatiale, plusieurs types de cartes ont été générées : des cartes de la
valeur moyenne d’albédo en JJA (par exemple, voir figure VI.7 page 53) et des cartes
de la différence de ces moyennes entre jeux de données (par exemple, voir figure VI.8
page 55).

Dans toutes les comparaisons ci-avant, les valeurs d’albédo inférieures à 0,3 et
supérieures à 0,85 ont été exclues. Cette opération a été réalisée pour limiter l’impact
de valeurs extrêmes erronées sur les comparaisons. La limite supérieure de 0,85 a été
choisie car, lorsque le SZA est supérieur à 75◦, le produit MOD10A1 est connu pour
largement dépasser la valeur maximale par temps clair au Groenland de 0,84 mesurée
par Konzelmann & Ohmura (1995) (Box et al., 2012 ; Alexander et al., 2014). Le tableau
V.1 présente les données disponibles et la perte de données engendrée par l’utilisation
de ce filtre. Le jeu de données le moins affecté par ce filtre est OLCI GEUS, et le plus
affecté est MODIS.
TABLEAU V.1 Disponibilité des données en JJA 2018 et en JJA 2019 ainsi que la perte de données
disponibles engendrée par l’exclusion des valeurs d’albédo inférieures à 0,3 et supérieures à
0,85.

Données disponibles (%) Perte par le filtre (%)

Données 2018 2019 2018 2019

olci 34,75 47,81 30,23 18,30
modis 51,60 57,47 34,26 21,95
olci geus 41,48 47,24 13,80 9,06

Pour visualiser les données utilisées, chaque analyse temporelle est assortie d’une
évolution des pixels utilisés au cours du temps. Des cartes de la répartition des données
disponibles ont également été générées (par exemple, voir figure VI.1 page 44).

À l’exception des analyses temporelles qui se font sur les mois de MJJAS, à l’instar
de Box et al. (2012) et Alexander et al. (2014), seuls les mois de JJA sont utilisés pour les
autres comparaisons.

Pour augmenter le nombre de données disponibles, des comparaisons avec des
données OLCI et OLCI GEUS rééchantillonnées sur une grille de pixels 25 km × 25 km
ont également été effectuées.

Une attention particulière a été portée à la zone d’ablation. Pour faciliter les compa-
raisons, cette zone a été assimilée aux zones d’altitude inférieure à 1000m. Cette valeur
a été choisie pour s’assurer de bien être dans la zone d’ablation. Pour rappel, l’ELA est
est de ≈ 1100m dans la partie nord et de ≈ 1450m dans la partie sud du Groenland
(Noël et al., 2019).

Les observations satellitaires de l’inlandsis se faisant forcément lorsqu’il n’y a pas de
nuages, la correction relative à la nébulosité utilisée dans la paramétrisation de MAR
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aurait dû être retirée, à l’instar de ce qu’Alexander et al. (2014) ont fait. Néanmoins, cette
correction a diminué depuis l’étude d’Alexander et al. (2014) et la variation maximale
engendrée par celle-ci est de ±0,01. Il n’a donc pas été jugé nécessaire de la retirer.

V.3.3 Étendue de glace vive
L’identification de la glace vive diffère selon le type de données. Dans le modèle

MAR, la distinction de la glace se fait à partir des données demasse volumique. Lorsque
la masse volumique en surface est supérieure à 830 kgm−3, il s’agit de glace vive. Pour
les données satellitaires, les produits d’albédo ont été utilisés pour faire cette distinction.
Il a fallu choisir un seuil d’albédo en dessous duquel la surface est considérée être de
la glace. Une étude récente a montré que, au Groenland, l’albédo moyen de la glace
qui vient d’apparaitre en surface après la fonte de la neige est de 0,565 (Wehrlé et al.,
2021). Cette valeur a donc été choisie comme seuil. Plus communément, les seuils 0,55
et 0,6 sont employés pour opérer cette distinction (Noël et al., 2019). Pour prendre en
compte l’effet du choix du seuil sur l’étendue de glace vive obtenue, ces deux seuils ont
également été utilisés.

L’évolution de l’étendue de glace vive au cours du temps a alors pu être générée pour
les différents jeux de données (par exemple, voir figure VI.12 page 61). Cette étendue
est obtenue en faisant la somme des surfaces des pixels identifiés comme de la glace.

Des cartes ont également été produites (par exemple, voir figure VI.14 page 64).
Celles-ci permettent de visualiser la surreprésentation ou la sous-représentation, entre
deux jeux de données, du nombre de jours présentant de la glace en JJA. L’attention doit
être attirée par le fait qu’elles ne permettent pas d’évaluer la fiabilité de la classification
(neige/glace).
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Chapitre VI
Résultats

Ce chapitre présente les résultats décrits suite aux traitements des données effectués
au chapitre V. Dans un premier temps, les résultats traitant de l’ensemble de

la calotte glaciaire du Groenland seront analysés. Particulièrement, l’attention sera
portée sur les variations temporelles et spatiales d’albédo. Dans un deuxième temps, les
zones d’ablation seront plus spécifiquement étudiées. Finalement, les résultats portant
sur l’estimation de l’albédo de la glace de MAR seront plus précisément évalués. Dans
chacune de ces parties, les résultats provenant de données satellitaires (OLCI, MODIS,
OLCI GEUS) seront comparés entre eux avant d’évaluer le modèle MAR.

VI.1 Ensemble de la calotte glaciaire
Préalablement à toute comparaison, une analyse de la distribution spatiale des

données issues d’observations satellitaires s’avère nécessaire. En effet, les différentes
comparaisons temporelles des valeurs d’albédo se basent sur une agrégation spatiale
de ces valeurs. Dès lors, une inhomogénéité de la distribution spatiale des observations
pourrait être un facteur explicatif important dans l’interprétation des résultats.

La figure VI.1 page suivante montre la proportion du nombre de jours observés en
juin, juillet et août (JJA) 2018 par OLCI (VI.1a) et en JJA 2019 par OLCI (VI.1b), MODIS
(VI.1c) et OLCI GEUS (VI.1d). Sur l’ensemble de ces figures, de faibles nombres de
jours observés sont présents aux altitudes les plus élevées. Cela peut s’expliquer par
une présence importante de nuages. En effet, aux altitudes supérieures à 3000m, une
couverture nuageuse de ≈ 70% est observée au Groenland en été (Lacour, 2012). À cette
exception près, la distribution spatiale des données issues de MODIS et OLCI GEUS
est plutôt homogène en JJA 2019. En JJA 2018, les mêmes observations peuvent être
faites mais la proportion de jours observés est globalement réduite par rapport à 2019
(voir figure B.1 page 73 en annexe).

Concernant OLCI, les figures VI.1a et VI.1b page suivante mettent en avant une
division entre la partie nord du Groenland et sa partie sud : la partie nord présente très
peu d’observations contrairement à la partie sud. Cette démarcation se fait au alentour
du 70e parallèle nord (ce qui correspond à une ordonnée de ≈ −2 100 000m dans le
système de projection utilisé ici). En limitant le nombre de fichiers, la méthode utilisée
pour sélectionner les données OLCI (voir section IV.2 page 28) ne permet pas toujours
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(a)OLCI en JJA 2018. (b)OLCI en JJA 2019.

(c)MODIS en JJA 2019. (d)OLCI GEUS en JJA 2019.

FIGURE VI.1 Proportion du nombre de jours observés en JJA par OLCI (a, b), MODIS (c)
et OLCI GEUS (d) en 2018 (a) et en 2019 (b, c, d). Les valeurs d’albédo inférieures à 0,3 ou
supérieures à 0,85 sont exclues.

d’obtenir un SZA optimal : un fichier issu d’un passage du satellite à une heure plus
proche du midi local permettrait d’obtenir un SZA plus petit. Dans le jeu de données
OLCI utilisé ici, le SZA devient régulièrement trop élevé à partir de la mi-août, au-delà
des 70◦ nord de latitude, pour permettre de reconstruire précisément l’albédo. En effet,
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la précision de la reconstruction de l’albédo à partir de données satellitaires diminue
avec l’augmentation du SZA (Box et al., 2012). L’albédo reconstruit dépasse alors la
borne supérieure (0,85), ce qui explique la faible proportion de jours observés dans la
partie nord du Groenland.

Maintenant que la distribution spatiale des données a été analysée, l’étude des ré-
sultats des comparaisons peut être effectuée. Le tableau VI.1 reprend les statistiques des
comparaisons des valeurs d’albédo entre les différents jeux de données, sur l’ensemble
de la calotte glaciaire du Groenland en JJA. Les mêmes statistiques ont été calculées
en utilisant les données OLCI et OLCI GEUS rééchantillonnées sur une grille de pixels
25 km × 25 km (voir tableau B.1 page 73 en annexe). Tous les rmse sont supérieurs
de 0,01 et les r2 sont 9% plus faibles en moyenne. Cette tentative d’augmentation du
nombre de données et du lissage de celles-ci via une grille de rééchantillonnage plus
grossière ne remplit pas ses objectifs : l’augmentation du nombre de données n’est pas
assez significative et le lissage augmente plus l’erreur qu’il ne masque les données
aberrantes. Dès lors, dans la suite de ce travail, les résultats impliquant ces données
rééchantillonnées plus grossièrement ne seront plus mentionnés.

TABLEAU VI.1 Statistiques des comparaisons des valeurs d’albédo sur l’ensemble de la calotte
glaciaire du Groenland en JJA.

2018 2019

r2 rmse mbe r2 rmse mbe

mar-olci 0,62 0,07 −0,01 0,63 0,08 −0,02
mar-modis 0,47 0,08 0,01 0,59 0,08 0,00
mar-geus 0,50 0,08 0,00 0,59 0,08 −0,01
olci-modis 0,77 0,06 0,03 0,84 0,06 0,03
olci-geus 0,68 0,06 0,01 0,80 0,06 0,01
geus-modis 0,52 0,07 0,01 0,73 0,06 0,01

En ce qui concerne les comparaisons entre données issues d’observations satelli-
taires (OLCI-MODIS, OLCI-GEUS et GEUS-MODIS), les rmse sont égaux à 0,06 pour
les années 2018 et 2019 dans tous les cas, à l’exception de la comparaison OLCI GEUS-
MODIS en JJA 2018 qui atteint un rmse de 0,07. Ces résultats semblent cohérents avec
l’évaluation individuelle des produits satellitaires par rapport à des données d’albédo
in situ (voir chapitre IV). Pour rappel, Kokhanovsky et al. (2020a) trouvaient un rmse
moyen de 0,056 pour la comparaison entre l’albédo reconstruit à partir de l’algorithme
SICE (utilisé pour les données OLCI et OLCI GEUS) et les données PROMICE. En
ce qui concerne MODIS, suite à une comparaison avec les données in situ GC-Net,
Stroeve et al. (2006) obtenaient un rmse allant de 0,035 dans la zone de neige sèche à
0,074 dans la zone d’ablation pour un rmse moyen de 0,067 alors que Box et al. (2012)
parvenaient à une valeur de 0,041.
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Quant aux mbe, ceux-ci sont sensiblement nuls (0,01), excepté ceux issus des
comparaisons OLCI-MODIS qui atteignent 0,03. Ce biais positif des valeurs d’albédo
d’OLCI par rapport à celles de MODIS peut être expliqué en partie par la distribution
spatiale des observations d’OLCI discutée ci-avant. En effet, les valeurs d’albédo de
MODIS présentent un biais qui varie en fonction du temps et de la latitude (Box et
al., 2017). Ce biais est compris entre −0,02 et −0,04 en JJA entre 60◦ et 70◦ de latitude
nord. Dès lors, étant donné que les observations d’OLCI sont très majoritairement
concentrées dans la partie sud du Groenland (c’est à dire entre 60◦ et 70◦ de latitude
nord), les comparaisons avec MODIS se font essentiellement dans cette zone qui est
entachée d’un biais négatif de MODIS de ≈ −0,03, ce qui explique le mbe de 0,03
obtenu ici.

Les comparaisons de l’estimation de l’albédo de MAR avec les valeurs d’albédo
issues d’observations satellitaires montrent des rmse de 0,08. Ces rmse sont plus
élevés que ceux issus des comparaisons entre données satellitaires (voir ci-avant) mais
restent néanmoins similaires. Concernant les mbe, il n’y a pas de tendance claire qui
se dégage et les valeurs sont plutôt faibles : celles-ci sont comprises entre −0,02 et 0,01.

(a)OLCI vs OLCI GEUS. (b)MAR vs OLCI.

FIGURE VI.2 Comparaisons des valeurs d’albédo sur l’ensemble de la calotte glaciaire du
Groenland en JJA 2019. Plus la couleur est foncée, plus le nombre d’occurrences est élevé. La
ligne rouge correspond à la régression linéaire. La ligne pointillée correspond à la ligne d’erreur
nulle.

La figure VI.2 représente les comparaisons des valeurs d’albédo sur l’ensemble de
la calotte glaciaire du Groenland en JJA 2019 pour les cas OLCI-OLCI GEUS et MAR-
OLCI : il s’agit donc d’une représentation graphique de certains cas du tableau VI.1. Le
cas OLCI-OLCI GEUS (figure VI.2a) présente une bonne corrélation linéaire (r2 de
0,80), à l’instar des autres comparaisons entre données satellitaires (voir tableau VI.1
page précédente). Les valeurs d’albédo sont principalement concentrées entre 0,75 et
0,85, ce qui correspond à l’albédo de la neige. En effet, la calotte glaciaire du Groenland
est principalement couverte par la zone d’accumulation. Dans cette région, l’erreur
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est proche de zéro. Concernant les valeurs d’albédo plus faibles (0,3 à 0,6), les valeurs
d’OLCI sont légèrement supérieures à celles d’OLCI GEUS. OLCI a aussi tendance à
surestimer l’albédo de la neige dans sa partie plus faible : OLCI a des valeurs d’albédo
de 0,75 contre 0,70 pour OLCI GEUS. Les mêmes observations peuvent être faites
pour les cas OLCI-MODIS et OLCI GEUS-MODIS (voir figures B.2a et B.2b page 74 en
annexe) : les produits issus du capteur OLCI montrent une surestimation des valeurs
d’albédo dans les valeurs plus faibles.

Le cas MAR-OLCI (figure VI.2b) obtient un r2 de 0,63. Comme dans les autres cas
de comparaisons entre l’estimation de l’albédo de MAR et des valeurs d’albédo issues
d’observations satellitaires, la corrélation linéaire est assez faible (0,57 en moyenne,
voir tableau VI.1). En analysant la figure VI.2b page précédente, ces faibles corrélations
linéaires peuvent rapidement être expliquées. En effet, quatre zones présentant des
logiques distinctes (pas toujours linéaires) peuvent être observées. Celles-ci sont la
conséquence de la façon dont MAR estime l’albédo (voir section II.4 page 16). Les
différentes zones sont :

— le carré supérieur droit dans les plages de valeurs allant de 0,7 à 0,85. Il s’agit
là des estimations de l’albédo de la neige. Le modèle MAR fait des estimations
proches des observations mais sous-estime légèrement les valeurs d’albédo,
principalement les valeurs plus faibles (proches de 0,7) ;

— la droite quasi constante à ≈ 0,55 d’albédo MAR. Il s’agit là des estimations de
l’albédo de la glace du modèle MAR. Ces estimations sont problématiques car
elles ne montrent pas de lien avec l’albédo observé : l’estimation de l’albédo
de la glace de MAR est quasi constante à une valeur de ≈ 0,55 alors que les
valeurs observées couvrent une plage allant de 0,35 à 0,6. L’albédo de la glace
est donc principalement surestimé par MAR, allant régulièrement jusqu’à des
valeurs supérieures de 0,2 par rapport à l’albédo observé. Ceci est conforme aux
résultats d’Antwerpen et al. (2022) ;

— la zone se situant dans le prolongement de la droite à 0,55 d’albédo MAR
susmentionnée, à un albédo observé de≈ 0,77. Il s’agit des cas oùMARconsidère
que la surface est de la glace alors que les observations indiquent de la neige.
L’écart de valeurs d’albédo est alors très élevé : MAR sous-estime l’albédo de
≈ 0,22 ;

— la droite quasi constante à ≈ 0,66 d’albédo MAR. Il s’agit d’estimation d’albédo
de névé par MAR mais les observations suggèrent en partie de la glace (valeurs
d’albédo allant de 0,4 à 0,66). Cette zone présente moins d’observations que les
trois citées précédemment.

Les mêmes observations peuvent être faites pour les cas MAR-MODIS et MAR-OLCI
GEUS (voir figures B.2c et B.2d page 74 en annexe).

Pour l’année 2018, les mêmes constatations peuvent être réalisées (voir figure B.3
page 75 en annexe). Les seules différences sont le nombre moins important de données
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dans les valeurs faibles (l’année 2018 a connu une extension de la surface de glace
moins considérable que 2019 (Antwerpen et al., 2022)) et la diminution importante
d’erreurs de classification de MAR (le cas où MAR considère que la surface est de la
glace alors que les observations indiquent de la neige).

Ces différents résultats incitent à explorer plus en détail les zones présentant de
faibles valeurs d’albédo et les zones de glace MAR. Cela sera réalisé dans la suite de ce
chapitre (sections VI.2 et VI.3, respectivement).

VI.1.1 Analyse temporelle
Cette sous-section s’intéresse à l’analyse temporelle des écarts entre les valeurs

d’albédo des différents jeux de données. Cette analyse se base sur l’étude de l’évolution
des moyennes journalières d’albédo au cours du temps et sur le calcul de rmse journa-
liers. Dans un souci de lisibilité, seuls certains cas seront représentés. Néanmoins, les
tableaux B.2, B.3, B.4 et B.5 reprennent l’ensemble des statistiques des comparaisons.
Ceux-ci sont disponibles page 76 en annexe. Des représentations sous forme de nuages
de points sont aussi accessibles (voir figures B.4 page 77 et B.5 page 78 en annexe).

FIGUREVI.3 Dessus :moyennes journalières d’albédo (traits clairs) et leursmoyennes glissantes
sur cinq jours, pondérées par la surface observée (traits foncés) en MJJAS 2019 pour l’ensemble
de la calotte glaciaire du Groenland. Seules les données coïncidentes entre les deux ensembles
de données, OLCI et OLCI GEUS, sont utilisées. Dessous : part des pixels utilisés dans la
moyenne (correspond au pourcentage de la superficie de la calotte glaciaire observée).
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La figure VI.3 page précédente montre l’évolution des moyennes journalières d’al-
bédo d’OLCI et d’OLCI GEUS en mai, juin, juillet, août, septembre (MJJAS) 2019. La
meilleure correspondance entre les valeurs d’albédo a lieu durant les mois de juin et
juillet. Il s’agit de la période avec un SZA minimal. Le mois de mai et la fin du mois
d’août montrent des écarts plus élevés. Ceux-ci restent cependant raisonnables (< 0,05).
La corrélation entre OLCI et OLCI GEUS est de 0,75 enMJJAS 2019. EnMJJAS 2018, les
mêmes observations peuvent être effectuées. Cependant, la corrélation est plus élevée
(r2 de 0,81). Dans le cas OLCI-MODIS (voir figure B.6a page 79 en annexe), le biais de
0,03 est toujours présent. Néanmoins, la corrélation entre les deux jeux de données est
très élevée (r2 de 0,96 en 2018 et de 0,91 en 2019). Dans tous les cas, une diminution
sensible du nombre de pixels utilisés pour calculer les moyennes journalières s’amorce
à partir du mois d’août. Cela est dû à l’augmentation du SZA durant cette période.
Particulièrement, dans la partie nord du Groenland, le SZA dépasse les 70◦ durant le
mois d’août et les 75◦ durant le mois de septembre (voir section II.3 page 11). Or, la
précision de la reconstruction de valeurs d’albédo à partir de mesures satellitaires est
amoindrie lorsque le SZA dépasse les 75◦ (Box et al., 2012). En particulier, l’albédo de
MODIS est déjà affecté par une baisse de précision à partir d’un SZA de 70◦ (Stroeve et
al., 2006). Globalement, à l’exception du mois de septembre, les comparaisons entre
données satellitaires montrent une bonne concordance (rmse allant de 0,01 à 0,02 si
la cas biaisé OLCI-MODIS est exclu).

En ce qui concerne l’évaluation de MAR, le modèle est très fidèle aux valeurs
d’albédo reconstituées à partir des observations satellitaires (voir figure B.6b page 79
en annexe). Ainsi, en MJJAS 2018 et 2019, les comparaisons MAR-OLCI GEUS des
moyennes journalières d’albédo ne présentent pas de biais (mbe de 0,00) et des rmse
de seulement 0,01 (pour des r2 égaux à 0,76 et 0,80, respectivement). Durant le mois
de septembre, des écarts plus importants surviennent, en particulier avec les valeurs
d’albédo dérivées deMODIS. Ces écarts sont dus à la dégradation de la précision liée au
SZA (voir ci-avant), plutôt qu’à une mauvaise performance du modèle MAR. Hormis
cette exception, les estimations d’albédo dumodèleMAR nemontrent pas de variations
d’efficacité au cours du temps, que ce soit en 2018 ou en 2019, pour les cas MAR-MODIS
et MAR-OLCI GEUS.

La figure VI.4 page suivante montre l’évolution des moyennes journalières d’albédo
de MAR et d’OLCI en MJJAS 2019. Contrairement aux autres cas analysés précédem-
ment, unmbe de −0,01 est apparent. Les écarts entreMAR et OLCI sont les plus grands
durant les mois de JJA et ce phénomène n’est pas observable en 2018 (un mbe de −0,01
est aussi obtenu pour les mois de MJJAS 2018, mais celui-ci est plutôt dû au manque
de précision du mois de septembre). De plus, comme mentionné ci-avant, les obser-
vations d’OLCI se concentrent dans la partie sud du Groenland. Par conséquent, cela
laisse à penser que MAR a surestimé la zone de fonte dans la partie sud du Groenland
en 2019. En effet, cette surestimation de la zone de fonte en 2019 pourrait expliquer
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les écarts plus grands pendant les mois de fonte (JJA) et l’absence de ces écarts en
2018 (année de faible fonte). Cela va nécessiter une analyse complémentaire lors de
l’analyse spatiale (sous-section VI.1.2 page 53) et de l’analyse des zones de glace MAR
(section VI.3 page 61). Toutefois, hormis cette spécificité, le modèle MAR présente une
corrélation élevée avec les données OLCI (r2 de 0,84) et produit des estimations assez
fidèles (rmse de 0,02).

FIGURE VI.4 Idem figure VI.3 mais pour le cas MAR-OLCI.

La figure VI.5 page suivante montre l’évolution des moyennes journalières d’albédo
de tous les jeux de données (MAR, OLCI, MODIS et OLCI GEUS) en MJJAS 2018
et 2019. Seules les données coïncidentes entre tous les ensembles de données sont
utilisées. Comme le jeu de données OLCI est utilisé, cela signifie que les moyennes
journalières calculées se basent principalement sur des valeurs d’albédo de la partie
sud du Groenland. Dans le cas MJJAS 2018, les estimations du modèle MAR sont très
proches des valeurs des jeux de données satellitaires. Particulièrement, durant les
mois de JJA 2018, les estimations de MAR sont toujours comprises entre les valeurs
d’albédo reconstituées. EnMJJAS 2019, les valeurs deMAR sont également fort proches.
Néanmoins, pour les mois de JJA 2019, MAR sous-estime un peu l’albédo. Cela renforce
l’hypothèse d’une surestimation de la zone de fonte dans la partie sud du Groenland,
surtout si le biais de −0,03 de MODIS est considéré (voir ci-avant).

L’étude de l’évolution des moyennes journalières d’albédo, effectuée ci-avant, per-
met d’évaluer si, en moyenne, les valeurs d’albédo des différents jeux de données
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(a) Cas MJJAS 2018.

(b) Cas MJJAS 2019.

FIGURE VI.5 Dessus : moyennes glissantes sur cinq jours des moyennes journalières d’albédo,
pondérées par la surface observée en MJJAS 2018 (a) et 2019 (b) pour l’ensemble de la calotte
glaciaire du Groenland. Seules les données coïncidentes entre tous les ensembles de données
sont utilisées. Dessous : part des pixels utilisés dans la moyenne (correspond au pourcentage
de la superficie de la calotte glaciaire observée).



VI.1 • Résultats : Ensemble de la calotte glaciaire 52

correspondent. Néanmoins, cette étude ne donne pas d’informations sur la validité, à
l’échelle d’un pixel, des comparaisons journalières des valeurs d’albédo. C’est pour cette
raison qu’un examen des rmse journaliers au cours du temps est nécessaire. La figure
VI.6 montre l’évolution des rmse journaliers en JJA 2019 pour les cas MAR-MODIS
(VI.6a), MAR-OLCI (VI.6b) et OLCI-MODIS (VI.6c). Ce dernier cas, relatif à une com-
paraison entre données satellitaires, présente un accroissement du rmse au cours des
mois de JJA 2019. Cette accroissement est à mettre en relation avec l’augmentation
du SZA sur la même période. Plus le SZA augmente, plus les rmse augmentent. Les
deux évaluations du modèle MAR (figures VI.6a et VI.6b) montrent donc aussi une
augmentation des rmse au cours du temps, celle-ci étant principalement expliquée
par la baisse de précision des données de référence (MODIS et OLCI, respectivement).
Les mêmes observations sont faites pour les mois de JJA 2018 (voir figure B.7 page 80
en annexe).

(a)MAR vsMODIS.

(b)MAR vs OLCI.

(c)OLCI vsMODIS.

FIGURE VI.6 RMSE des comparaisons journalières des valeurs d’albédo en JJA 2019 pour
l’ensemble de la calotte glaciaire du Groenland.
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VI.1.2 Analyse spatiale

(a)MAR en JJA 2019. (b)OLCI en JJA 2019.

(c)MODIS en JJA 2019. (d)OLCI GEUS en JJA 2019.

FIGURE VI.7 Moyenne, en JJA 2019, des valeurs d’albédo de MAR (a), OLCI (b), MODIS (c) et
OLCI GEUS (d).

Maintenant que l’analyse temporelle a été réalisée, l’étude de la variation spatiale
des valeurs d’albédo peut être effectuée. Pour ce faire, des cartes de la moyenne des
valeurs d’albédo en JJA 2018 et 2019 sont utilisées. Pour mettre en évidence les zones
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dans lesquelles les écarts entre les valeurs d’albédo des différents jeux de données
sont les plus importants, des cartes de la différence entre les moyennes de ces jeux de
données sont employées.

La figure VI.7 page précédente montre les moyennes d’albédo en JJA 2019 des
différents jeux de données. Globalement, dans la zone d’accumulation, les différents
jeux de données concordent, avec des valeurs d’albédo comprises entre 0,80 et 0,85.
Cependant, les estimations de MAR sont plus lisses que les valeurs d’albédo d’OLCI,
MODIS et OLCI GEUS. Particulièrement, la démarcation entre la zone d’accumulation
et la zone d’ablation est plus distincte dans les jeux de données satellitaires. De plus,
dans la zone d’ablation, les estimations de MAR sont plus élevées que celles des jeux de
données satellitaires : MAR présente des valeurs comprises entre 0,5 et 0,6 (valeurs qui
correspondent à l’estimation de l’albédo de la glace par MAR, voir section II.4 page 16)
alors qu’OLCI, MODIS et OLCI GEUS montrent des valeurs entre 0,35 et 0,5.

En JJA 2018, dans la zone d’ablation, étant donné la moindre fonte enregistrée cette
année, les valeurs d’albédo issues d’observations satellitaires sont plus élevées qu’en
2019 (entre 0,45 et 0,6). Ces valeurs correspondent donc mieux aux estimations de
MAR (toujours comprises entre 0,5 et 0,6). À cette exception, les mêmes constatations
qu’en JJA 2019 peuvent être faites en JJA 2018 (voir figure B.8 page 81 en annexe).

Les figures VI.8 page suivante et VI.9 page 56 mettent en évidence les zones où les
écarts entre les moyennes de valeurs d’albédo sont les plus importants. La figure VI.8d
illustre le cas OLCI-MODIS en JJA 2019. Mentionné ci-avant, le biais de MODIS, décrit
par Box et al. (2017), est bien visible dans la zone d’accumulation : OLCI présente des
valeurs supérieurs de ≈ 0,03 dans la partie sud du Groenland et des valeurs similaires
à celles de MODIS dans la partie nord. Ce biais est aussi observable en JJA 2018 (voir
figure VI.9d) ainsi que dans les comparaisons OLCI GEUS-MODIS en JJA 2018 et 2019
(voir figures B.9b et B.10b page 82 en annexe). Ce biais mis à part, les écarts les plus
importants se concentrent aux extrémités de la calotte glaciaire. Ce constat peut être
effectué dans toutes les comparaisons entre les jeux de données satellitaires (OLCI-
MODIS, OLCI GEUS-MODIS, OLCI-OLCI GEUS) en JJA 2018 et 2019 (voir figures B.9a
et B.10a page 82 en annexe pour les cas OLCI-OLCI GEUS en JJA 2018 et en JJA 2019,
respectivement). Les écarts en JJA 2019 sont légèrement supérieurs à ceux de JJA 2018.
Lors de la saison de fonte (JJA), ces différences plus élevées aux limites de l’inlandsis,
c’est à dire là où l’altitude est la plus faible, sont dues à l’hétérogénéité de la surface
dont les éléments visibles peuvent être de la neige, de la glace, des mares de fonte, des
crevasses, de la cryoconite, des algues ou encore du sol nu (Kokhanovsky et al., 2022).

Les figures VI.8a, VI.8b et VI.8c correspondent aux comparaisons du modèle MAR
avec les valeurs d’albédo reconstituées à partir des données satellitaires en JJA 2019.
Dans ces figures, une valeur positive indique une valeur d’albédo de MAR supérieure
à la valeur des données satellitaires. Une surestimation des valeurs d’albédo par MAR
est constatée aux frontières de l’inlandsis. Cette surestimation se remarque particuliè-
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(a)Différence entre MAR et OLCI. (b)Différence entre MAR et MODIS.

(c)Différence entre MAR et OLCI GEUS. (d)Différence entre OLCI et MODIS.

FIGURE VI.8 Différence, en JJA 2019, entre les moyennes d’albédo deMAR et OLCI (a), MAR et
MODIS (b), MAR et OLCI GEUS (c), et OLCI et MODIS (d). À chaque fois, seules les données
coïncidentes entre les deux ensembles de données sont utilisées.

rement dans la partie sud-est du Groenland. Une étude plus détaillée de ce phénomène
sera réalisée dans la section relative aux zones d’ablation (VI.2 page 57). Plus en re-
trait des bords de la calotte glaciaire, une forte sous-estimation est apparente dans
les parties sud-est et nord-ouest. Cela appuie l’hypothèse d’une surestimation de la
zone de fonte par le modèle MAR en JJA 2019 évoquée lors de l’analyse temporelle
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(a)Différence entre MAR et OLCI. (b)Différence entre MAR et MODIS.

(c)Différence entre MAR et OLCI GEUS. (d)Différence entre OLCI et MODIS.

FIGURE VI.9 Idem figure VI.8 mais en JJA 2018.

(voir sous-section VI.1.1 page 48). Cette hypothèse sera vérifiée dans la section VI.3
page 61. Dans la zone de neige sèche, MAR produit des estimations qui correspondent
aux valeurs reconstituées par les données satellitaires.

Les évaluations dumodèleMAR en JJA 2018 (figures VI.9a, VI.9b et VI.9c)montrent
également de bonnes estimations de la zone de neige sèche, des surestimations dans
la zone d’ablation et des sous-estimations aux limites de la zone d’accumulation. Ce-
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pendant, par rapport à JJA 2019, les surestimations et les sous-estimations sont de
moins grande ampleur. Pour ce qui est des surestimations, cela peut s’expliquer par la
faible fonte en JJA 2018 par rapport à JJA 2019. En ce qui concerne les sous-estimations,
contrairement à JJA 2019 où une surestimation de la zone de fonte les explique, en JJA
2018, elles sont directement liées à l’estimation de l’albédo qui est moins performante
dans les faibles valeurs d’albédo de la neige (≈ 0,70).

VI.2 Zone d’ablation
Les résultats portant sur l’ensemble de la calotte glaciaire indiquent une surestima-

tion dans la zone d’ablation. Cette section quantifie cette surestimation et analyse plus
en détail les raisons de celle-ci. Pour ce faire, une étude de l’évolution des moyennes
journalières d’albédo au cours du temps est réalisée pour les zones de l’inlandsis groen-
landais dont l’altitude est inférieure à 1000m. Les représentations sous forme de nuages
de points sont disponibles pages 83 et 84 en annexe (figures B.11 et B.12). De nouveau,
les comparaisons entre données satellitaires sont effectuées avant d’évaluer le modèle
MAR.

La figure VI.10 page suivante illustre le cas OLCI-MODIS en MJJAS 2019. Malgré
une corrélation élevée (r2 de 0,95), un biais important est présent (mbe de 0,06). Les
mêmes observations sont effectuées en MJJAS 2018 (r2 de 0,98 et mbe de 0,06, voir
figure B.13 page 85 en annexe). La sous-estimation de 0,03 de MODIS dans la partie
sud du Groenland (voir ci-avant ; Box et al., 2017) permet d’expliquer une partie du
biais. Le reste du biais peut être expliqué par les données OLCI. En effet, en utilisant la
version de l’algorithme SICE utilisée ici pour traiter les données OLCI, Kokhanovsky
et al. (2022) trouvaient un biais allant de 0,04 à 0,08 par rapport aux données d’une
station PROMICE située dans la zone d’ablation. Les données obtenues ici montrent
également une surestimation des valeurs d’albédo dans la zone d’ablation pour les
données OLCI : un biais de 0,03 est observé entre les données OLCI et OLCI GEUS en
MJJAS 2018 et 2019 pour les zones d’altitude inférieure à 1000m (voir tableaux B.2 et
B.3 page 76 en annexe). La combinaison de la sous-estimation de 0,03 de MODIS et de
la surestimation de 0,03 d’OLCI permet donc d’expliquer la différence de 0,06 trouvée
entre les valeurs d’albédo d’OLCI et celles de MODIS. Par contre, les comparaisons
OLCI GEUS-MODIS ne montrent pas de biais évident (mbe de 0,00 en MJJAS 2018 et
de 0,01 en MJJAS 2019). Cela s’explique par le fait que la sous-estimation de MODIS
dans la partie sud du Groenland est compensée par une surestimation des valeurs
d’albédo dans la partie nord du Groenland (Box et al., 2017). En considérant l’ensemble
de l’inlandsis groenlandais pendant les mois de MJJAS, MODIS ne présente pas de
biais.

En ce qui concerne l’évaluation des performances du modèle MAR dans la zone
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FIGURE VI.10 Dessus : moyennes journalières d’albédo (traits clairs) et leurs moyennes glis-
santes sur cinq jours, pondérées par la surface observée (traits foncés) en MJJAS 2019 pour les
zones de la calotte glaciaire du Groenland dont l’altitude est inférieure à 1000 m. Seules les
données coïncidentes entre les deux ensembles de données, OLCI et MODIS, sont utilisées.
Dessous : part des pixels utilisés dans la moyenne (correspond au pourcentage de la superficie
de la calotte glaciaire observée). La ligne rouge pointillée correspond au maximum possible
étant donné la limite d’altitude.

d’ablation, celui-ci montre de bonnes corrélations avec les données satellitaires (r2

compris entre 0,75 et 0,97). Néanmoins, une surestimation des valeurs d’albédo par
MAR est observée dans toutes les comparaisons que ce soit en MJJAS 2018 ou en
MJJAS 2019. Pour quantifier cette surestimation, les résultats des comparaisons entre
données satellitaires obtenus ci-avant doivent être pris en compte. Concernant les
données OLCI, il faut donc considérer une surestimation de 0,03 des valeurs d’albédo.
Par contre, pour les données MODIS, les observations réalisées s’étendant sur toute la
calotte glaciaire du Groenland, il n’est pas nécessaire d’apporter une correction aux
valeurs de biais obtenues lors des comparaisons avec MAR. En tenant compte de ces
éléments, la surestimation deMAR dans la zone d’ablation est de 0,05 enMJJAS 2018 et
de 0,07 enMJJAS 2019. Plus précisément, enMJJAS 2018, le mbe est de 0,03 par rapport
à OLCI (0,06 en tenant compte de la surestimation d’OLCI) et de 0,05 par rapport à
MODIS et OLCI GEUS. En MJJAS 2019, le mbe est de 0,05 par rapport à OLCI (0,08 en
tenant compte de la surestimation d’OLCI), de 0,06 par rapport à MODIS et de 0,07 par
rapport à OLCI GEUS. Ces résultats correspondent à ceux obtenus par Alexander et al.
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(a) Cas MJJAS 2018.

(b) Cas MJJAS 2019.

FIGURE VI.11 Idem figure VI.10 mais pour le cas MAR-OLCI en MJJAS 2018 (a) et en MJJAS
2019 (b).
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(2014) : le modèle MAR surestimait de 0,06 les valeurs d’albédo dans la zone d’ablation
par rapport aux données MOD10A1 en JJA 2000–2012.

L’évolution des moyennes journalières d’albédo de MAR et d’OLCI dans la zone
d’ablation montre que la surestimation de MAR s’intensifie à partir du début du mois
de juillet (voir figure VI.11 page précédente). Cette surestimation atteint son maximum
vers la fin du mois de juillet et le début du mois d’août. Finalement, celle-ci finit par
diminuer à partir de la fin du mois d’août. Cette évolution de la surestimation de MAR
est visible à la fois en 2018 et en 2019. Néanmoins, l’amplitude de la surestimation n’est
pas la même entre les deux années. En effet, en 2018, l’écart maximal observé entre les
moyennes journalières est de 0,07 (0,10 en comptant la surestimation d’OLCI) alors
que, en 2019, cet écart est de 0,10 (0,13 en comptant la surestimation d’OLCI). Ces
valeurs apparaissent lorsque la neige a abondamment fondu et que la glace est donc la
principale surface visible. En comparaison, une surestimation de 0,16 de l’albédo du
modèle MAR dans les zones de glace de la partie sud-est de l’inlandsis groenlandais
pendant les mois de juillet et août 2004–2011 était observée par Wang et al. (2020). Cette
valeur plus élevée peut s’expliquer par la localisation et la temporalité des observations :
la partie sud-est du Groenland durant les mois de juillet et août présente l’albédo le
plus faible de la calotte glaciaire. En JJA 2000–2021, Antwerpen et al. (2022) trouvaient
que le modèle MAR surestimait de 0,12 l’albédo de la glace au Groenland (aux latitudes
inférieures à 70◦). Cela correspond aux résultats obtenus ici.

La surestimation de l’albédo par le modèle MAR est donc maximale lorsque la glace
devient prédominante dans la zone d’ablation. Cela est dû à l’absence de la représen-
tation des effets des différents LAC dans l’estimation de l’albédo de MAR (Tedesco et
al., 2016 ; Fettweis et al., 2017 ; Wang et al., 2020 ; Antwerpen et al., 2022). En effet, de
nombreuses études ont montré l’importance du rôle des LAC dans la diminution de
l’albédo dans la zone d’ablation durant les mois d’été (Wientjes & Oerlemans, 2010 ;
Moustafa et al., 2015 ; Tedesco et al., 2016 ; Tedstone et al., 2017 ; Ryan et al., 2018 ; Cook
et al., 2020 ; Wang et al., 2020). Particulièrement, Wang et al. (2020) ont établi une
corrélation entre la surestimation de MAR et la présence d’algues. Dans une moindre
mesure, une représentation plus ou moins erronée de l’accumulation de l’eau en sur-
face peut également expliquer une partie de la surestimation (Antwerpen et al., 2022).
Finalement, une mauvaise chronologie de l’apparition de la glace en surface dans le
modèle peut également constituer un facteur explicatif (l’albédo de la neige étant bien
plus élevé que celui de la glace). Cette dernière hypothèse va être étudiée plus en détail
dans la section suivante qui s’intéresse aux zones de glace modélisées par le modèle
MAR.
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VI.3 Modélisation des zones de glace par MAR
Les résultats obtenus ci-avant ont conduit à émettre l’hypothèse d’une surestimation

de l’étendue des zones de glace par le modèle MAR en JJA 2019. Pour rappel, cette
hypothèse se base sur les résultats des analyses spatiale et temporelle des valeurs
d’albédo. L’analyse temporelle montrait une sous-estimation de l’albédo par le modèle
MAR en JJA 2019 et l’analyse spatiale localisait ces zones de sous-estimation entre la
zone d’accumulation et la zone d’ablation, principalement dans les parties nord-est et
sud-ouest du Groenland. Cette hypothèse se base aussi sur les nombreux cas de faibles
valeurs d’albédo du modèle MAR (≈ 0,55, ce qui correspond à l’estimation de l’albédo
de la glace) associées à des valeurs élevées d’albédo issues des observations satellitaires
(≈ 0,80) en JJA 2019. Ces observations sont absentes des résultats en JJA 2018.

Les résultats précédents ont aussi mené à l’hypothèse que l’exposition de la glace
vive pourrait être tardive dans la modélisation de MAR. En effet, que ce soit en 2018 ou
en 2019, les surestimations de l’albédo dans la zone d’ablation pourraient partiellement
être liées à un découvrement tardif de la glace vive.

FIGURE VI.12 Dessus : surface de glace vive exposée en MJJAS 2019 au Groenland. Pour les
données MODIS, un seuil d’albédo de 0,565 est utilisé pour identifier la glace vive. L’incertitude
correspond à l’utilisation de seuils différents (0,55 et 0,6). Seules les données coïncidentes entre
les deux ensembles de données, MAR et MODIS, sont utilisées. Dessous : part des pixels utilisés
(correspond au pourcentage de la superficie de la calotte glaciaire observée).
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Cette section va donc comparer, temporellement et spatialement, l’étendue de la
glace vive modélisée par MAR aux observations satellitaires. Dans le modèle MAR, la
distinction de la glace se fait à partir de la masse volumique (≥830 kgm−3). Pour les
produits d’albédo satellitaires, le seuil de 0,565 a été choisi pour opérer cette distinction
(Wehrlé et al., 2021). Dans les comparaisons temporelles entre MAR et les données
satellitaires, les seuils de 0,55 et 0,6 ont aussi été utilisés pour identifier l’effet de
la variation du seuil sur l’étendue de glace obtenue (voir sous-section V.3.3 page 41 ;
Noël et al., 2019). En plus des comparaisons d’étendue de glace vive, une évaluation
de la modélisation de l’albédo de la glace par rapport aux valeurs d’albédo issues
d’observations satellitaires sera réalisée.

Avant d’évaluer la modélisation des zones de glace par MAR, les comparaisons
temporelles d’étendue de glace entre données satellitaires sont examinées. Ces com-
paraisons montrent un bon accord entre OLCI et MODIS (voir figure B.14 page 86 en
annexe). Néanmoins, la surface de glace obtenue via OLCI est toujours inférieure à
celle obtenue via MODIS. Cette différence peut s’expliquer par la surestimation de
l’albédo d’OLCI dans la zone d’ablation. Malgré ces différences, l’évolution temporelle
de l’étendue de glace correspond à celle attendue, c’est à dire que l’étendue de glace
augmente pour atteindre un maximum au début du mois d’août avant de diminuer
durant les mois d’août et de septembre pour retourner à sa valeur initiale. L’année 2019
étant une année de forte fonte, l’étendue de glace est plus importante qu’en 2018.

FIGURE VI.13 Idem figure VI.12 mais en MJJAS 2018.
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La figure VI.12 page 61 montre l’évolution de l’étendue de glace vive modélisée par
MAR et observée par MODIS au Groenland en MJJAS 2019. Cette figure confirme nos
hypothèses pour l’année 2019. En effet, une surestimation de l’étendue de glace vive
est observée durant la période allant de fin juillet à début août. De plus, début mai, la
valeur initiale d’étendue de glace est quasi nulle dans la modélisation de MAR alors
que les observations satellitaires montrent déjà de la glace vive.

En MJJAS 2018, la comparaison avec MODIS montre une sous-estimation continue
de l’étendue de glace vive par le modèle MAR (voir figure VI.13 page précédente).
Particulièrement, au début de la période de fonte (début du mois de juin), tout comme
en MJJAS 2019, la valeur initiale d’étendue de glace vive est quasi nulle dans la mo-
délisation de MAR alors que les observations satellitaires montrent déjà une surface
significative.

Les comparaisons avec OLCI mènent aux mêmes observations (voir figure B.15
page 87 en annexe). Toutefois, étant donné la surestimation de l’albédo d’OLCI dans
la zone d’ablation, les comparaisons doivent se faire par rapport au seuil de 0,6. Pour
cette raison et parce que la disponibilité des observations de MODIS est plus constante,
permettant unemeilleure visualisation, l’utilisation de figures représentant les données
de MODIS est privilégiée dans cette section.

Les observations effectuées ci-dessus correspondent aux résultats d’Antwerpen et
al. (2022). Ces derniers montraient que le modèle MAR surestime l’étendue de glace
vive les années de forte fonte telles que 2019. Ces résultats mettaient également en
évidence que, par rapport aux observations, le modèle MAR présente un retard quant à
l’apparition de glace vive. Ce phénomène pourrait s’expliquer par le fait que le modèle
MAR ne considère pas l’accumulation de neige, provoquée par l’action du vent, dans
des trous et des crevasses (Antwerpen et al., 2022).

Les comparaisons spatiales se basent sur la différence des nombres de jours présen-
tant de la glace selon les différents jeux de données. En ce qui concerne les comparaisons
entre données satellitaires, les différences entre OLCI GEUS et MODIS sont minimes.
Par contre, les comparaisons impliquant OLCI montre une sous-estimation du nombre
de jours présentant de la glace. Cela est dû à la surestimation de l’albédo dans la zone
d’ablation. En JJA 2019, comme il s’agissait d’une année de forte fonte, la localisation
de ces sous-estimations est entre la zone d’accumulation et la zone d’ablation (voir
figure VI.14d page suivante). En effet, dans la zone d’ablation, les valeurs d’albédo sont
tellement faibles que, même surestimées, elles correspondent à l’albédo de la glace.
En JJA 2018, année de faible fonte, les sous-estimations sont localisées dans la zone
d’ablation (voir figure VI.15d page 65).

Les comparaisons avec MAR montrent bien une surestimation de l’étendue de la
zone de glace vive en JJA 2019 (voir figure VI.14 page suivante). Celle-ci se produit dans
la partie nord et sud-ouest de l’inlandsis groenlandais. Particulièrement, dans la partie
nord, lemodèleMAR surestime régulièrement la présence de glace en surface dans plus
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(a)Différence entre MAR et OLCI. (b)Différence entre MAR et MODIS.

(c)Différence entre MAR et OLCI GEUS. (d)Différence entre OLCI et MODIS.

FIGURE VI.14 Différence, en JJA 2019, entre les nombres de jours présentant de la glace selon
MAR et OLCI (a), MAR et MODIS (b), MAR et OLCI GEUS (c), et OLCI et MODIS (d). À
chaque fois, seules les données coïncidentes entre les deux ensembles de données sont utilisées.

de 50% des jours. En JJA 2018, une telle surestimation n’est pas visible (voir figure VI.15
page suivante). Ces zones de surestimation de l’étendue de glace vive correspondent
aux zones de sous-estimations d’albédo par le modèle MAR. Ces sous-estimations
d’albédo sont donc en partie expliquées par la représentation erronée de la nature des
couches en surface.
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(a)Différence entre MAR et OLCI. (b)Différence entre MAR et MODIS.

(c)Différence entre MAR et OLCI GEUS. (d)Différence entre OLCI et MODIS.

FIGURE VI.15 Idem figure VI.14 mais en JJA 2018.

En JJA 2018 et 2019, dans la partie est et sud-ouest de l’inlandsis, une sous-estimation
par le modèle MAR du nombre de jours présentant de la glace est visible (voir figures
VI.14 page précédente et VI.15). Étant donné la surestimation de l’albédo d’OLCI dans
la zone d’ablation, la sous-estimation du modèle MAR est moins visible. L’utilisation
du seuil de 0,6 à la place de celui de 0,565 permet d’obtenir des résultats similaires à
ceux d’OLCI GEUS. Ces résultats confirment que l’apparition tardive de glace vive
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dans le modèle MAR explique en partie les surestimations d’albédo constatées dans la
zone d’ablation.

En ce qui concerne l’évaluation de l’estimation de l’albédo de la glace par rapport
aux valeurs d’albédo issues d’observations satellitaires, la figure VI.16 confirme les
résultats obtenus lors de l’analyse sur l’ensemble de la calotte glaciaire. En effet, l’albédo
de la glace du modèle MAR est quasi constante à ≈ 0,55 alors que l’albédo d’OLCI
varie au cours du temps. Le modèle MAR surestime l’albédo de la glace durant les
mois d’été (JJA) et le sous-estime en mai et septembre. Les autres comparaisons sont
accessibles sous forme de nuages de points en annexes (voir figure B.16 page 88). Ces
représentations permettent de bien visualiser l’inaptitude deMAR à estimer les valeurs
d’albédo de la glace. Dans tous les cas, la corrélation entre l’albédo de MAR et l’albédo
issu d’observations satellitaires est très faible. Néanmoins, la valeur de 0,55 permet
de limiter les erreurs sur la période MJJAS. En effet, en 2018 et 2019, les rmse des
moyennes journalières d’albédo sont compris entre 0,03 et 0,05.

FIGURE VI.16 Dessus : moyennes journalières d’albédo (traits clairs) et leurs moyennes glis-
santes sur cinq jours, pondérées par la surface observée (traits foncés) en MJJAS 2019 pour les
zones de la calotte glaciaire du Groenland où MAR annonce de la glace. Seules les données
coïncidentes entre les deux ensembles de données, MAR et OLCI, sont utilisées. Dessous : part
des pixels utilisés dans la moyenne (correspond au pourcentage de la superficie de la calotte
glaciaire observée). La ligne rouge pointillée correspond au maximum possible étant donné
l’étendue des zones de glace modélisées par MAR.
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Chapitre VII
Conclusion

L’ albédo de la neige et de la glace est une grandeur physique dépendant de nom-
breuses variables, dont les implications sur le climat sont importantes. La com-

préhension des phénomènes gouvernant la variabilité de l’albédo passe par le dévelop-
pement de modèles, dont fait partie le Modèle Atmosphérique Régional. Ces modèles
nécessitent d’être évalués pour être améliorés. Ce mémoire compare les estimations
d’albédo de MAR avec les valeurs d’albédo reconstituées à partir du capteur OLCI de
Sentinel-3. Cette comparaison se limite à l’inlandsis groenlandais pour les années 2018,
année de faible fonte, et 2019, année de forte fonte.

Les données OLCI L1b ont été utilisées et traitées afin d’obtenir des valeurs d’albédo.
L’obtention de ces valeurs se base sur l’utilisation de l’algorithme SICE. Des données
de validation ont également été utilisées. Il s’agit du produit MODGRNLD (qui utilise
MOD10A1) de MODIS et d’un produit d’albédo obtenu après le traitement de données
OLCI L1b par le GEUS. Ces données ont été comparées aux valeurs d’albédo obtenues
dans ce mémoire, mais également aux estimations de MAR.

Sur l’ensemble de la calotte glaciaire du Groenland, que ce soit en 2018 ou en 2019,
les comparaisons de l’estimation de l’albédo de MAR avec les valeurs d’albédo issues
d’observations satellitaires montrent des rmse de 0,08. Ces rmse sont légèrement plus
élevés que ceux obtenus entre données satellitaires (0,06).

Les performances de MAR sont les meilleures dans l’estimation de l’albédo de la
neige, particulièrement dans la zone de neige sèche. Une légère sous-estimation est
cependant détectée dans les valeurs d’albédo de la neige les plus faibles (vers 0,7).
L’analyse temporelle ne montre pas de variations des performances de l’estimation de
l’albédo de la neige au cours du temps.

Les résultats mettent en évidence une surestimation de l’albédo par le modèle MAR
dans la zone d’ablation, notamment dans la partie sud-ouest de l’inlandsis groenlan-
dais. Cette surestimation est de 0,05 en MJJAS 2018 et de 0,07 en MJJAS 2019. Ces
valeurs correspondent aux résultats précédemment obtenus (Alexander et al., 2014).
La surestimation de l’albédo par le modèle MAR est maximale lorsque la glace devient
prédominante dans la zone d’ablation (en juillet et août). En effet, les estimations
de l’albédo de la glace sont problématiques car elles ne montrent pas de lien avec
l’albédo observé : l’estimation de l’albédo de la glace de MAR est quasi constante à une
valeur de ≈ 0,55 alors que les valeurs observées couvrent une plage allant de 0,35 à 0,6.
L’albédo de la glace est donc principalement surestimé par MAR, allant régulièrement
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jusqu’à des valeurs supérieures de 0,2 par rapport à l’albédo observé. L’absence de la
représentation des effets des différents LAC dans l’estimation de l’albédo (Tedesco et
al., 2016 ; Fettweis et al., 2017 ; Wang et al., 2020 ; Antwerpen et al., 2022) ainsi qu’une
possible représentation erronée de l’accumulation de l’eau en surface (Antwerpen et
al., 2022) peuvent expliquer une partie de la surestimation dans la zone d’ablation. Ce
mémoire met en avant le rôle de la modélisation des étendues de glace vive dans cette
surestimation.

Par conséquent, une comparaison a été effectuée entre les étendues de glace vive
modélisées par MAR et les étendues de glace vive déduites des produits d’albédo
satellitaires. Celle-ci montre que MAR sous-estime l’étendue de glace vive en 2018
et la surestime en 2019. De plus, que ce soit en 2018 ou en 2019, l’apparition de glace
vive dans MAR présente un retard par rapport aux données satellitaires : l’étendue
de glace vive est donc sous-estimée au début de la période de fonte. Cela correspond
aux résultats obtenus par Antwerpen et al. (2022). La sous-estimation de l’étendue de
la glace vive indique qu’une partie de l’inlandsis est modélisée comme de la neige
(ou du névé) par MAR alors qu’il s’agit de glace. Cela implique une surestimation de
l’albédo. Dans le cas d’une surestimation de l’étendue de glace vive, cela signifie qu’une
partie de l’inlandsis est modélisée comme de la glace alors qu’il s’agit de neige. Par
conséquent, cela conduit à une forte sous-estimation de l’albédo.

Pour améliorer les estimations de l’albédo de la glace, le modèle MAR sera pro-
chainement modifié. Dès qu’un pixel de MAR présentera de la glace en surface, sa
valeur d’albédo sera remplacée par une valeur fixe, propre à ce pixel. Cette valeur sera
la moyenne des valeurs d’albédo de la glace issues d’observations du capteur MODIS
(X. Fettweis, comm. pers., 2024). Ce changement devrait permettre d’améliorer consi-
dérablement la représentation de la variabilité spatiale de l’albédo de la glace dans le
modèle MAR. Bien qu’il n’y ait plus aucune variabilité temporelle à l’échelle d’un pixel,
la représentation de la variabilité temporelle à plus large échelle devrait s’en trouver
améliorée.

Une autre perspective serait d’intégrer une représentation des LAC dans le modèle
MAR. Par exemple, le modèle climatique régional RACMO (Regional Atmospheric
Climate Model) a intégré le modèle d’albédo spectral TARTES (Two-stream Analytical
Radiative TransfEr in Snow ; Libois et al., 2013) qui prend en compte les effets de diffé-
rents LAC (Van Dalum et al., 2019, 2020). Par ailleurs, de récents travaux ont amélioré
la représentation des LAC dans des modèles de transfert radiatif, notamment dans le
modèle SNICAR qui a été intégré à un ESM (Whicker et al., 2022 ; Whicker-Clarke et al.,
2024). Néanmoins, les connaissances sur la concentration et la répartition des différents
LAC dans le manteau neigeux sont actuellement insatisfaisantes (Antwerpen et al.,
2022 ; Whicker-Clarke et al., 2024).

Une erreur dans la détermination de la nature de la surface (neige/glace) induit de
fortes erreurs dans les estimations d’albédo. Une amélioration dans ce domaine est
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donc souhaitable.
Enfin, la version actuelle de l’algorithme SICE (Kokhanovsky et al., 2022), per-

mettant la reconstruction de valeurs d’albédo à partir des données du capteur OLCI,
constitue une amélioration par rapport à la version utilisée dans ce mémoire. De plus,
des algorithmes basés sur de nouvelles approches sont développés (Notarnicola et
al., 2024). Leur évolution devrait permettre d’obtenir des données plus fiables pour
évaluer le modèle MAR. Néanmoins, la détection par satellites de nuages au-dessus
d’une surface enneigée reste un élément problématique et constitue un facteur limitatif
quant à la qualité des valeurs d’albédo reconstituées.
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Annexes

A Détail des fichiers annexes
Le fichier pyScript.zip est fourni en annexe de ce mémoire. Celui-ci contient :
— les scripts Python et le fichier XMLutilisés pour télécharger et traiter les données

(voir section A.1) ;
— un dossier env contenant les spécifications des environnements nécessaires au

fonctionnement des scripts (voir section A.2) ;
— un dossier files contenant les listes des fichiers de données satellitaires télé-

chargés (voir section A.3).

A.1 Scripts
Les scripts et leur imbrication sont détaillés dans la figure A.1 page suivante. Le

fichier XML olci.xml est une description du graphe utilisé par le GPT de SNAP, appelé
lors de l’exécution du script olci.py.

Les fichiers olci_dwnld.py et olci_dwnld_fail.py ne sont plus fonctionnels
depuis la fermeture du service Copernicus Open Access Hub. Leur comportement peut
facilement être reproduit en utilisant l’API OData du nouveau service Copernicus Data
Space Ecosystem via la bibliothèque Python requests. Ray & Zlinszky (2023) fournissent
un exemple d’implémentation en utilisant cette méthode.

Le script olci_dwnld_fail.py sert à télécharger les fichiers qui n’auraient pas pu
être téléchargés lors de l’exécution de olci_dwnld.py.

A.2 Environnements
Le dossier env contient :
— mar.yml, l’environnement utilisé par les scripts mar.py et modis.py ;
— olci.yml, l’environnement utilisé par le script olci.py ;
— olci_dwnld.yml, l’environnement utilisé par les scripts olci_dwnld.py et

olci_dwnld_fail.py ;
— olci_geus.yml, l’environnement utilisé par les scripts olci_geus.py et compare.py.
Ces environnements peuvent facilement être créés en utilisant Conda.
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olci_dwnld_fail.pyolci_dwnld.py

mar.py modis.py

olci_geus.py

olci.py

compare.py

FIGURE A.1 Articulation des différents scripts Python utilisés. Un script à l’origine d’une
flèche doit être exécuté avant le script pointé par cette dernière. Les scripts qui ne sont plus
fonctionnels sont représentés en rouge. Un script entouré de pointillés signifie que celui-ci est
optionnel.

A.3 Listes des fichiers de données
Le dossier files contient :
— modis_files.txt, la liste des fichiers du produit MODGRNLD (Hall & DiGi-

rolamo, 2019) téléchargés ;
— olci_files.txt, la liste des fichiers OLCI L1b téléchargés (les fichiers ont été

sélectionnés par le script olci.py) ;
— olci_unused_files.txt, la liste des fichiers OLCI L1b téléchargés qui n’ont

pas pu être utilisés (erreur lors des traitements avec SNAP).
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B Résultats supplémentaires

(a)MODIS en JJA 2018. (b)OLCI GEUS en JJA 2018.

FIGURE B.1 Proportion du nombre de jours observés en JJA 2018 par MODIS (a) et OLCI GEUS
(b). Les valeurs d’albédo inférieures à 0,3 ou supérieures à 0,85 sont exclues.

TABLEAU B.1 Statistiques des comparaisons des valeurs d’albédo sur l’ensemble de la calotte
glaciaire du Groenland en JJA. Les données OLCI et OLCI GEUS ont été rééchantillonnées sur
une grille de pixels 25 km × 25 km.

2018 2019

r2 rmse mbe r2 rmse mbe

mar-olci 0,56 0,08 −0,01 0,58 0,09 −0,02
mar-geus 0,42 0,08 −0,01 0,55 0,09 −0,01
olci-modis 0,61 0,07 0,03 0,72 0,07 0,03
olci-geus 0,58 0,08 0,00 0,73 0,07 0,00
geus-modis 0,42 0,08 0,02 0,64 0,07 0,02
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(a)OLCI vsMODIS. (b)OLCI GEUS vsMODIS.

(c)MAR vsMODIS. (d)MAR vs OLCI GEUS.

FIGURE B.2 Comparaisons des valeurs d’albédo sur l’ensemble de la calotte glaciaire du Groen-
land en JJA 2019. Plus la couleur est foncée, plus le nombre d’occurrences est élevé. La ligne
rouge correspond à la régression linéaire. La ligne pointillée correspond à la ligne d’erreur nulle.
N.B. les stries observées dans les comparaisons impliquant MODIS sont dues à l’encodage des
données (précison de 0,01).
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(a)MAR vsMODIS. (b)MAR vs OLCI.

(c)MAR vs OLCI GEUS. (d)OLCI vsMODIS.

(e)OLCI vs OLCI GEUS. (f)OLCI GEUS vsMODIS.

FIGURE B.3 Idem figure B.2 mais en JJA 2018.
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TABLEAU B.2 Comparaisons entre les moyennes journalières d’albédo (moyennées sur cinq
jours, pondérées par la surface observée) en MJJAS 2018 pour l’ensemble de la calotte glaciaire
du Groenland, les zones d’altitude inférieure à 1000m et les zones où MAR annonce de la
glace.

Global Altitude < 1000m Glace MAR

r2 rmse mbe r2 rmse mbe r2 rmse mbe

mar-olci 0,77 0,02 −0,01 0,95 0,04 0,03 0,26 0,05 −0,01
mar-modis 0,28 0,03 0,02 0,87 0,05 0,05 0,19 0,03 −0,01
mar-geus 0,76 0,01 0,00 0,75 0,06 0,05 0,22 0,05 0,01
olci-modis 0,96 0,03 0,03 0,98 0,06 0,06 — — —
olci-geus 0,81 0,01 0,01 0,54 0,06 0,03 — — —
geus-modis 0,59 0,03 0,01 0,30 0,04 0,00 — — —

TABLEAU B.3 Idem tableau B.2 mais en MJJAS 2019.

Global Altitude < 1000m Glace MAR

r2 rmse mbe r2 rmse mbe r2 rmse mbe

mar-olci 0,84 0,02 −0,01 0,94 0,05 0,05 0,24 0,03 0,00
mar-modis 0,37 0,02 0,01 0,97 0,06 0,06 0,61 0,03 0,01
mar-geus 0,80 0,01 0,00 0,77 0,08 0,07 0,26 0,05 0,02
olci-modis 0,91 0,03 0,03 0,95 0,06 0,06 — — —
olci-geus 0,75 0,02 0,01 0,45 0,06 0,03 — — —
geus-modis 0,43 0,02 0,01 0,46 0,05 0,01 — — —

TABLEAU B.4 Idem tableau B.2 mais en JJA 2018.

Global Altitude < 1000m Glace MAR

r2 rmse mbe r2 rmse mbe r2 rmse mbe

mar-modis 0,84 0,01 0,01 0,93 0,04 0,03 0,03 0,02 0,00
olci-modis 0,87 0,03 0,03 0,97 0,06 0,06 — — —
geus-modis 0,64 0,02 0,01 0,36 0,04 0,02 — — —

TABLEAU B.5 Idem tableau B.2 mais en JJA 2019.

Global Altitude < 1000m Glace MAR

r2 rmse mbe r2 rmse mbe r2 rmse mbe

mar-modis 0,83 0,01 0,00 0,95 0,06 0,06 0,44 0,03 0,02
olci-modis 0,77 0,04 0,04 0,97 0,07 0,07 — — —
geus-modis 0,09 0,02 0,01 0,17 0,05 0,02 — — —
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(a)MAR vsMODIS. (b)MAR vs OLCI.

(c)MAR vs OLCI GEUS. (d)OLCI vsMODIS.

(e)OLCI vs OLCI GEUS. (f)OLCI GEUS vsMODIS.

FIGURE B.4 Comparaisons entre les moyennes journalières d’albédo (moyennées sur cinq
jours, pondérées par la surface observée) en MJJAS 2018 pour l’ensemble de la calotte glaciaire
du Groenland. La ligne rouge correspond à la régression linéaire. La ligne pointillée correspond
à la ligne d’erreur nulle.
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(a)MAR vsMODIS. (b)MAR vs OLCI.

(c)MAR vs OLCI GEUS. (d)OLCI vsMODIS.

(e)OLCI vs OLCI GEUS. (f)OLCI GEUS vsMODIS.

FIGURE B.5 Idem figure B.4 mais en MJJAS 2019.
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(a)OLCI vsMODIS.

(b)MAR vs OLCI GEUS.

FIGUREB.6 Dessus : moyennes journalières d’albédo (traits clairs) et leursmoyennes glissantes
sur cinq jours, pondérées par la surface observée (traits foncés) en MJJAS 2018 pour l’ensemble
de la calotte glaciaire du Groenland. Seules les données coïncidentes entre les deux ensembles
de données, OLCI et MODIS (a) ou MAR et OLCI GEUS (b), sont utilisées. Dessous : part
des pixels utilisés dans la moyenne (correspond au pourcentage de la superficie de la calotte
glaciaire observée).
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(a)MAR vsMODIS.

(b)MAR vs OLCI.

(c)OLCI vsMODIS.

FIGURE B.7 RMSE des comparaisons journalières des valeurs d’albédo en JJA 2018 pour l’en-
semble de la calotte glaciaire du Groenland.
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(a)MAR en JJA 2018. (b)OLCI en JJA 2018.

(c)MODIS en JJA 2018. (d)OLCI GEUS en JJA 2018.

FIGURE B.8 Moyenne, en JJA 2018, des valeurs d’albédo de MAR (a), OLCI (b), MODIS (c) et
OLCI GEUS (d).
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(a)Différence entre OLCI et OLCI GEUS. (b)Différence entre OLCI GEUS et MODIS.

FIGURE B.9 Différence, en JJA 2018, entre les moyennes d’albédo d’OLCI et OLCI GEUS (a),
et OLCI GEUS et MODIS (b). À chaque fois, seules les données coïncidentes entre les deux
ensembles de données sont utilisées.

(a)Différence entre OLCI et OLCI GEUS. (b)Différence entre OLCI GEUS et MODIS.

FIGURE B.10 Idem figure B.9 mais en JJA 2019.
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(a)MAR vsMODIS. (b)MAR vs OLCI.

(c)MAR vs OLCI GEUS. (d)OLCI vsMODIS.

(e)OLCI vs OLCI GEUS. (f)OLCI GEUS vsMODIS.

FIGURE B.11 Comparaisons entre les moyennes journalières d’albédo (moyennées sur cinq
jours, pondérées par la surface observée) en MJJAS 2018 pour les zones de la calotte glaciaire
du Groenland dont l’altitude est inférieure à 1000m. La ligne rouge correspond à la régression
linéaire. La ligne pointillée correspond à la ligne d’erreur nulle.
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(a)MAR vsMODIS. (b)MAR vs OLCI.

(c)MAR vs OLCI GEUS. (d)OLCI vsMODIS.

(e)OLCI vs OLCI GEUS. (f)OLCI GEUS vsMODIS.

FIGURE B.12 Idem figure B.11 mais en MJJAS 2019.
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FIGURE B.13 Dessus : moyennes journalières d’albédo (traits clairs) et leurs moyennes glis-
santes sur cinq jours, pondérées par la surface observée (traits foncés) en MJJAS 2018 pour les
zones de la calotte glaciaire du Groenland dont l’altitude est inférieure à 1000 m. Seules les
données coïncidentes entre les deux ensembles de données, OLCI et MODIS, sont utilisées.
Dessous : part des pixels utilisés dans la moyenne (correspond au pourcentage de la superficie
de la calotte glaciaire observée). La ligne rouge pointillée correspond au maximum possible
étant donné la limite d’altitude.
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(a)OLCI vsMODIS en MJJAS 2018.

(b)OLCI vsMODIS en MJJAS 2019.

FIGURE B.14 Dessus : surface de glace exposée en MJJAS 2018 (a) et MJJAS 2019 (b) au Groen-
land. Seules les données coïncidentes entre les deux ensembles de données, OLCI et MODIS,
sont utilisées. Dessous : part des pixels utilisés (correspond au pourcentage de la superficie de
la calotte glaciaire observée).
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(a)MAR vs OLCI en MJJAS 2018.

(b)MAR vs OLCI en MJJAS 2019.

FIGURE B.15 Idem figure B.14 mais pour le cas MAR-OLCI en MJJAS 2018 (a) et en MJJAS
2019 (b).



B • Résultats supplémentaires 88

(a)MAR vs OLCI en MJJAS 2018. (b)MAR vs OLCI en MJJAS 2019.

(c)MAR vsMODIS en MJJAS 2018. (d)MAR vsMODIS en MJJAS 2019.

(e)MAR vs OLCI GEUS en MJJAS 2018. (f)MAR vs OLCI GEUS en MJJAS 2019.

FIGURE B.16 Comparaisons entre les moyennes journalières d’albédo (moyennées sur cinq
jours, pondérées par la surface observée) en MJJAS 2018 (a, c, e) et en MJJAS 2019 (b, d, f) pour
les zones de la calotte glaciaire du Groenland où MAR annonce de la glace. La ligne rouge
correspond à la régression linéaire. La ligne pointillée correspond à la ligne d’erreur nulle.
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