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Introduction

Observées depuis ’espace, notre planéte et sa plus proche voisine Mars possédent une analogie
frappante sous la forme de calottes froides et glacées situées autour ou a proximité de leurs zones
polaires. Leurs clartés apparentes contrastent avec la teinte bleutée des océans terrestres et rouge-
orangée du sol martien.

Pourtant, pour la Terre, l'existence de ces figures glaciaires et 'idée que leurs propriétés pouvaient
avoir varié au cours du temps apparaissent historiquement comme relativement récentes.

Les Romains avaient trouvé d’immenses blocs rocheux arrondis pouvant atteindre plusieurs meétres
de diamétre, dispersés sur ’ensemble du continent européen. Ils pensaient, cependant, que leur présence
était uniquement le fruit des coléres de Jupiter et d’Hercule. Ces observations furent prolongées par les
premiers géologues qui notérent que la plupart de ces blocs étaient le plus souvent de composition diffé-
rente de celle des terrains sur lesquelles ils avaient été retrouvé. L’idée d’un déplacement géographique
de ces pierres semblait alors faire 'objet d’un certain consensus. Toutefois, au XVII® et XVIII® siécle,
la démarche scientifique était encore largement imprégnée d’une vision catastrophiste de 1’histoire ter-
restre qui n’était vue que comme une succession d’évenements abrupts et cataclysmiques. L’explication
la plus naturelle de ce déplacement qui permettait, en outre, de concilier la science et ’ordre divin était
alors la croyance que ces blocs avaient été apportés par le Déluge. Une telle interprétation permettait
aussi de dater ces événements au regard de la chronologie biblique.

C’est seulement au début du XIX® siecle que le géologue suisse Louis Agassiz (1838) proposa que
ces blocs provenaient de glaces transportées a partir de la Scandinavie et avaient été déposés lors
de la fonte de ces glaces lors de leur arrivée dans les régions plus chaudes. Naissait ainsi 'idée que
les continents avaient connu des périodes ol les glaces avaient recouvert des étendues beaucoup plus
grandes qu’aujourd’hui.

Quelques années plus tard, il fut aussi proposé pour la premiére fois I'idée que la variation des
éléments orbitaux terrestres, engendrée par les perturbations gravitationnelles des autres planétes,
pouvaient étre & l’origine de ces changements climatiques. Malgré le scepticisme initial d’une partie
importante de la communauté scientifique, I’accumulation croissante d’enregistrements paléoclima-
tiques et la confrontation avec les solutions astronomiques ont largement confirmé depuis, le lien entre
les mouvements astronomiques terrestres et les variations climatiques sur des échelles de temps sé-
culaires comprises entre 10* et 10% années. Cette théorie est aujourd’hui plus communément appelée
théorie de Milankovitch.

Depuis une trentaine d’années, les données géologiques issues des sédiments marins collectés au fond
des océans permettent d’illustrer la présence d’une alternance marquée entre des périodes glaciaires et
des périodes plus chaudes appelées interglaciaires sur les derniers millions d’années. Si 1’évolution de
certains glaciers terrestres est apparue trés sensible aux mouvements astronomiques, certains glaciers
comme 1’Antarctique ou le Groenland sont trop froids durant toute ’année pour subir une sublimation
importante. La température moyenne annuelle & Vostok sur la calotte Antarctique Est est de ’ordre de
-57°C permettant une accumulation annuelle actuelle d’environ 2 cm/an qui fut de 'ordre de 1 cm/an
au dernier maximum glaciaire terrestre (il y a environ 21 000 ans).
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Cette accumulation continue de glace, dont les propriétés dépendent de la composition atmosphé-
rique et donc du climat, permet ainsi ’enregistrement d’archives paléoclimatiques mis récemment a
la lumiére par les nombreux carottages polaires. Ceux-ci ont aussi confirmé les principales prédictions
de la théorie de Milankovitch. Méme si 1’évolution glaciaire semble, en outre, ponctuée de variations
abruptes sur des échelles de temps plus courtes, les cycles glaciaires-interglaciaires apparaissent bien,
au premier ordre, comme une réponse graduelle du systéme climatique au forcage orbital.

Si I’idée de la théorie de Milankovitch semble admise, une des motivations importantes de cette
these est de savoir si, a I'inverse et de facon paradoxale, les variations climatiques peuvent influencer
les parameétres astronomiques planétaires et en particulier son obliquité.

Une grande partie de ce travail est ainsi consacrée & 1’étude d’un mécanisme dissipatif appelé
“friction climatique” qui est une rétroaction résonante entre les variations de l'obliquité et celles de
I’aplatissement planétaire lors de l’alternance de cycles glaciaires.

Si un tel mécanisme a eu un effet important sur les glaciations récentes, alors il a aussi pu af-
fecter ’obliquité terrestre lors de périodes glaciaires antérieures sur 1’échelle des temps géologiques.
Celles-ci sont relativement rares (probablement environ ~ 10% de ’histoire terrestre) et des traces de
glaciations prolongées ont aussi été retrouvées durant le Permo-Carbonifére (260-340 Ma), ’Ordovicien
(430-450 Ma) et le Néoprotérozoique (7501200 Ma), si l'on se restreint au dernier milliard d’années.
Toutefois, si toutes les glaciations récentes présentent des traces de dépots glaciaires dans les hautes la-
titudes, caractéristiques d’une obliquité modérée, certains dépots du Néoprotérozoique ont été trouvés
paradoxalement dans des régions de basses latitudes.

Ces observations inhabituelles ont conduit & des scénarios extrémes comme 1’idée d’une trés forte
obliquité passée favorisant des glaciations uniquement tropicales en opposition & l'idée récemment
proposée d'une Terre complétement englacée (“Snowball Earth”). Pour comprendre l'origine de ces
glaciations paradoxales, il apparait ainsi important de savoir si le mécanisme de friction climatique est
capable de ramener ’obliquité terrestre d’une si grande valeur & sa valeur actuelle durant ces glaciations
ou si un tel scénario doit étre abandonné. D’autres effets dissipatifs comme la friction noyau-manteau
ont montré leur incapacité a provoquer une telle décroissance (Néron de Surgy et Laskar, 1997) et
notre étude s’inscrit dans la continuité de ce travail.

De facon générale, la détermination de contraintes sur ’histoire générale de 'obliquité terrestre
permet de borner les variations d’insolation & la surface de la Terre et par conséquent de donner aussi
des contraintes sur les climats du passé. Dans ce contexte, I’étude des propriétés de la friction climatique
a été étendue sur l’ensemble des glaciations terrestres du dernier milliard d’années, permettant de
compléter les études générales précédemment menées sur les effets dissipatifs pouvant modifier les
obliquités planétaires a long terme (Néron de Surgy et Laskar, 1997, Correia et al., 2003, Correia et
Laskar, 2003).

Si les variations astronomiques ont montré leur influence sur les variations climatiques terrestres,
un tel couplage est a priori susceptible d’affecter ’ensemble des planétes ou des corps possédant une
dynamique climatique similaire & celle de la Terre. Bien avant que les sondes planétaires ne soient
envoyées sur ou autour de Mars, les observations terrestres avaient déja révélé la présence de calottes
polaires et saisonniéres a sa surface. L’astronome francais Cassini fut probablement le premier & noter
la présence d’une calotte polaire en 1666, avant les premiéres observations de Huygens (1672), de
Maraldi, le neveu de Cassini en 1719 et de Herschel en 1774.

Par analogie avec la Terre, il est supposé que les changements des élements astronomiques martiens
soient aussi & l'origine de variations climatiques & la surface de Mars et entrainent similairement la
redistribution des principaux volatiles martiens (COsq, poussiéres, eau) qui participent & la composition
des calottes polaires.

10
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Si la succession de missions spatiales depuis Mariner 4 en 1960 jusqu’au lancement récent de la
sonde Mars Odyssey a permis de collecter un nombre considérable d’informations sur la nature, la
topographie, et le role des calottes résiduelles polaires au sein du climat martien, les nombreuses
incertitudes sur les mécanismes actuels des cycles saisonniers des volatiles martiens empéchent encore
toute prédiction viable sur ’évolution de chacun des cycles pour d’autres conditions orbitales.

La premiére interrogation naturelle qui résulte de la comparaison avec les calottes terrestres est de
savoir si Mars est actuellement dans un “4ge glaciaire”, c’est & dire si les calottes polaires martiennes
suivent aussi une série de cycles glaciaires-interglaciaires avec les variations du forgage astronomique,
ou si au contraire, elles évoluent de fagon significative sur des échelles de temps supérieures ou plus
courtes que les échelles de temps orbitales.

Recueillent-elles par exemple, comme 1I’Antarctique, progressivement les archives climatiques de la
planéte sur des échelles de temps supérieures aux périodes astronomiques ou bien subissent-elles des
variations notables sur les échelles de temps orbitales ?

Le principal obstacle & cette question réside principalement dans 'absence totale de datations des
événements climatiques, résultant de ’absence concréte d’enregistrements paléoclimatiques martiens.
On constate que cette problématique est assez proche de celle rencontrée par les géologues lors des
premiéres études paléoclimatiques terrestres qui ne disposaient pas, d’une part d’enregistrements géo-
logiques bien résolus, et d’autre part d’échelle de temps permettant une datation précise.

Une des principales motivations de cette étude provient des travaux de Jacques Laskar et de ses
collaborateurs (Laskar, 1988, 1990; Laskar et al., 1993a-b; Laskar et Robutel, 1993) qui ont mis en
évidence d’une part le caractére chaotique des orbites des planétes du Systéme solaire et d’autre part le
caractére chaotique de ’obliquité martienne entre 0° et 60° avec des temps caractéristiques de diffusion
similaires de l'ordre de 5 Ma. Malgré l'impossibilité résultante de prévoir les variations des éléments
orbitaux et axiaux martiens au delad de 10 Ma, ces travaux ont été étendus trés récemment par une
partie de I’équipe “Astronomie et Systémes Dynamiques” pour permettre la détermination précise de
I’histoire des éléments astronomiques martiens sur les dix derniers Ma. Ces données peuvent, & présent,
servir de premiére brique pour effectuer, comme sur Terre, une datation astronomique des événements
climatiques récents.

Un second objectif majeur de cette thése est donc de chercher en particulier & “dater” 1’évolution
de la calotte polaire nord et de connaitre les échelles de temps caractéristiques de son évolution sur les
échelles de temps orbitales. La finalité étant ainsi de comprendre certains aspects de son histoire et de
sa formation.

Dans ce contexte, deux méthodes indépendantes ont été utilisées. L’une est basée sur 1’analyse
détaillée des sédiments polaires en couches martiens exposés dans les crevasses sillonnant la calotte
nord et présentant des couches stratifiées d’albédos différents. Ces strates sont interprétées comme un
enregistremement des variations climatiques martiennes depuis leurs observations initiales par la sonde
Mariner 9 au début des années 70. L’autre méthode cherche & contraindre les temps d’évolution (forma-
tion, disparition) de la calotte nord en utilisant la modélisation du cycle de ’eau développé récemment
dans les Modeles de Circulation Générale martienne du Laboratoire de Météorologie Dynamique de
Paris VI.

Enfin, une motivation complémentaire est la remarquable moisson scientifique collectée par les
instruments de la sonde Mars Global Surveyor, en particulier sur le réle de ’eau dans ’histoire de
la surface martienne. Bien qu’actuellement, la surface de Mars soit extrémement froide et séche en
raison des trés faibles valeurs de la pression atmosphérique et de la concentration en vapeur d’eau,
I’ensemble des données de la mission MGS suggére que des changements climatiques importants ont
pu se produire sur des temps trés récents (inférieurs a 10 Ma). Ces données incluent d’une part des
signes d’activité fluviatile & la surface martienne (vallées fluviales [Figure 1], deltas, paléo-lacs, vallées
de débacle, possibles sédiments lacustres) et d’autre part 'observation de figures glaciaires similaires a
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certaines géomorphologies glaciaires terrestres (eskers, ravines, polygones de dessication). Cela pourrait
aussi illustrer de maniére indirecte une sensibilité de la réponse climatique martienne et peut étre des
calottes polaires aux variations astronomiques martiennes sur cet intervalle de temps.

L’objectif majeur de cette thése est ainsi d’étudier certains aspects du couplage entre le forcage
astronomique et la réponse paléoclimatique de la Terre et de Mars. Cela nécessite généralement une
modeélisation de la réponse climatique aux variations orbitales. Dans chacun des cas, on choisira la
modélisation qui semblera la plus adaptée au degré d’approximation nécessaire et & la connaissance
des processus climatiques sous-jacents. Tout le long de cette thése, on cherche & mettre aussi en avant
les analogies et les différences d’une part entre le forcage astronomique terrestre et martien et d’autre
part entre leurs réponses climatiques & la fois dans le domaine temporel et fréquentiel.

Le mémoire de thése est organisé de la fagon suivante :

e Dans un premier chapitre, on décrit les propriétés importantes du forcage orbital terrestre et
martien dans 1’espace temporel et fréquentiel, en regard des solutions astronomiques récemment
développées et des précédents travaux dont ils ont fait ’objet. Aprés avoir rappelé les principaux
aspects historiques associés & la théorie astronomique des paléoclimats terrestres, on cherche a
analyser a travers les données géologiques récentes, la nature et les mécanismes de la réponse
glaciaire terrestre au forgage orbital, et en particulier aux variations de ’obliquité. L’objectif est
de pouvoir modéliser cette réponse lors des glaciations terrestres anciennes a 1’échelle des temps
géologiques ol peu de données sont disponibles.

e Le deuxiéme chapitre est consacré a la modélisation et I’estimation des variations temporelles
de ’aplatissement terrestre ou martien produits par ’alternance de cycles glaciaires. On décrit
en particulier les propriétés et l'effet de 1’ajustement visco-élastique en fonction de la structure
interne planétaire et des propriétés rhéologiques utilisées. Le formalisme employé permet son
utilisation pour n’importe quelle planéte tellurique différenciée. On cherche ensuite & estimer
pour les différentes périodes glaciaires terrestres sur le dernier milliard d’années, les variations
maximales de changement d’aplatissement en fonction des données géologiques disponibles sur
la géographie, 'amplitude et la position des glaciations. On met en avant les contraintes et les

Fic. 1: Image a haute résolution d’un systéme fluviatile martien situé aux coordonnées (7.9°N, 205.8° W)
au sud de Cerberus Rupes. La largeur de I'image est de 'ordre de 4 km. Elle correspond & 'image M21-01914 de la
Mars Orbiter Camera de la sonde MGS. Les vallées indiquent un écoulement d’eau & grande échelle. Le faible nombre
d’impacts de cratére sur le lit du “feuve” indique un age probablement récent dans I’histoire géologique martienne.
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incertitudes présentes. Les deux premiers chapitres donnent ainsi ’ensemble des méthodes et des
modeéles utilisés par la suite pour ’étude de la friction climatique.

e Dans le troisiéme chapitre, on étudie en détail le mécanisme de friction climatique. Aprés avoir
estimé, d’un point de vue théorique, son effet sur ’obliquité terrestre, on effectue une étude de
la sensibilité aux différents paramétres pour mettre en avant les grandeurs physiques pertinentes
du mécanisme. La fin du chapitre reprend l'article “ Climate friction and the Earth’s obliquity’
(Levrard et Laskar, Geophys. J. Int., accepté, 2003) dans lequel nous étudions I'impact et les pro-
priétes de la friction climatique durant les derniéres grandes glaciations. On montre en particulier
qu’elle n’a qu’un impact trés faible sur I’obliquité terrestre durant 'intervalle Néoprotérozoique,
rendant trés improblable, un scénario de haute obliquité.

e Le chapitre 4 est une généralisation théorique et géométrique de la friction climatique qui permet
d’estimer son impact pour n’importe quelle réponse glaciaire (linéaire ou non) ou visco-élastique
aux variations d’obliquité. On définit alors un nouveau type de friction climatique appelée “hysté-
rétique” lorsque la réponse glaciaire comporte des sauts abrupts suivis de phénoménes d’hystérésis
sur un cycle d’obliquité. Aprés avoir précisé le réle du CO, dans le climat martien, on applique
de fagon trés simplifié cette étude aux calottes de CO9 martiennes en estimant grace & des mo-
deles thermiques (EBM) & zéro-dimension, la taille de I’hystérésis pour différentes rétroactions
positives non-linéaires (transport de chaleur, albédo COs-poussiére). Puis, en étudiant les proprié-
tés de l'isostasie martienne, on interpréte de fagon géométrique, la contribution de I’ajustement
visco-élastique.

e Le cinquiéme chapitre est une analyse détaillée de la formation orbitale des dépots polaires en
couches de la calotte martienne nord. Aprés avoir analysé les propriétés de ces dépdts grace aux
images & haute résolution MOC, on réalise la stratigraphie (profil albédo-hauteur) d’une section
de ces dépots. Apreés avoir décrit le comportement possible des volatiles martiens (COz2, eau,
poussiéres) dans d’autres conditions orbitales & partir de I'observation et la connaissance de leurs
cycles saisonniers actuels, on présente différents mécanismes de formation orbitaux de ces dépots.
On précise aussi, en insistant sur leurs grandes incertitudes, les estimations actuelles des temps
de formation de ces dépéts. L’article publié “ Orbital forcing of the martian polar layered deposits’
(Laskar, J., Levrard, B. and Mustard, J.F., Nature, 419, 375-377, 2002) est ensuite présenté. La
stratigraphie précédente est comparée avec les variations des éléments orbitaux martiens pour
contraindre au mieux un age de formation et un temps moyen de déposition de la section étudiée.

e Le sixiéme chapitre décrit les simulations climatiques du cycle de 1’eau martien effectuées pour
des hautes obliquités martiennes avec le Modéle de Circulation Générale du Laboratoire de Mé-
téorologie Dynamique. L’objectif est d’étudier la nature de ce cycle pour ces conditions orbitales
et plus spécifiquement la stabilité de la calotte polaire nord. Lorsqu’elle est instable, on s’intéresse
aux vitesses caractéristiques de transfert et & la position des nouvelles zones stables d’accumu-
lation de l’eau a la surface de Mars. On cherche, par ce biais, & reconstruire une histoire de la
calotte nord et étudier sa sensibilité aux variations orbitales.

En conclusion, on fera un bilan de I’étude présente, en précisant ses contributions. On évoquera
enfin quelques perspectives dans ’optique d’une compréhension plus approfondie de la formation et de
I’évolution des calottes polaires martiennes.
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Chapitre 1

Dynamique orbitale et axiale planétaire :
relation avec les paléoclimats

Introduction

C’est depuis seulement une trentaine d’années que la théorie astronomique des climats a permis
d’établir un lien clair entre les périodicités du forcage orbital et axial planétaire et les périodicités
présentes dans la réponse climatique a travers la comparaison entre les solutions astronomiques et
les observations géologiques terrestres. Un lien similaire est supposé pour les variations climatiques
martiennes mais ’absence d’enregistrements paléoclimatiques n’a pas permis jusqu’a présent de tester
véritablement une telle hypothése.

Dans ce chapitre majoritairement introductif, on cherche d’une part & comparer et analyser les
propriétés du forgage orbital terrestre et martien dans le domaine temporel et fréquentiel et d’autre
part & décrire comment les observations géologiques terrestres ont permis, et permettent, d’interpréter
actuellement cette théorie.

Dans un premier temps, on rappelle briévement les principaux résultats concernant les mouvements
séculaires orbitaux et axiaux planétaires en insistant sur la dynamique des obliquités planétaires, qui
sera au centre du phénomeéne de friction climatique.

Apres avoir rappelé quelques éléments historiques de la théorie astronomique des climats, on cherche
a comprendre, dans un deuxiéme temps, les propriétés de la réponse glaciaire au forcage astronomique
a travers ’ensemble des données géologiques terrestres récentes, ’objectif étant de modéliser la réponse
glaciaire lors de glaciations terrestres plus anciennes pour lesquelles peu de données sont disponibles.
En outre, certains problémes importants posés par la théorie de Milankovitch sur les périodes récentes
sont aussi présentés et discutés.

Enfin, dans un troisiéme temps, on s’intéresse plus spécifiquement & la réponse des glaces continen-
tales aux seules variations d’obliquité sur les glaciations récentes du Pliocéne-Pléistocéne (~ 0-3 Ma)
directement & partir des données paléoclimatiques. On la compare alors avec la réponse donnée par
les modeles utilisés, pour discuter de la capacité de ces modéles & simuler, par la suite, le phénoméne
dissipatif de friction climatique.
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1.1 Dynamique orbitale planétaire

1.1.1 Eléments elliptiques

Pour décrire de facon simple les principales propriétés de la dynamique orbitale planétaire, on
se place dans un premier temps, dans le cas d’une planéte ponctuelle. Ceci permet de négliger ses
mouvements propres de rotation.

Durant un temps court, le mouvement d’une planéte (J) suit une ellipse keplérienne de demi-grand
axe a et d’excentricité e, dont le Soleil occupe un des foyers. Pour repérer I’évolution planétaire, six
paramétres sont généralement nécessaires (position-vitesse), mais il est plus adapté, en mécanique
céleste, d’utiliser les coordonnées elliptiques définies sur la figure 1.1. Celles-ci repérent 'orientation
de lorbite par rapport & un plan de référence II (pour l'instant fixe) et une direction de référence
Oz. Cette derniére direction est traditionnellement choisie, pour une planéte isolée, comme la position
de ’équinoxe de printemps (yy) (ou point vernal, défini comme 'intersection entre le plan équatorial
planétaire et son plan orbital) sur le plan de référence. Celui-ci est généralement choisi comme le plan
orbital planétaire a4 une époque donnée ou comme un plan invariant du Systéme solaire. L’orientation
spatiale de I’ellipse est donnée par son inclinaison ¢, par la longitude du nceud €2 qui repére la position
du nceud ascendant N par rapport a la direction de référence Oz, et par la longitude du périhélie
w = w+  oll w est 'argument du périhélie repéré par rapport au nceud orbital N. La position de
la planéte sur cette ellipse est donnée par la longitude moyenne A = M + w ou M est ’anomalie
moyenne (un angle proportionnel & l'aire engendrée par la trajectoire elliptique, d’aprés la troisiéme
loi de Kepler).

Les six coordonnées elliptiques sont alors définies par le sextuplet (a, e, i, A, w, 2). Pour une orbite
elliptique non perturbée (probléme des deux corps), tous les éléments elliptiques sont constants a
I’exception de la longitude moyenne A dont 1’évolution est simplement linéaire avec le temps.

AZ

Perihelion

» Node

Fic. 1.1: Eléments elliptiques.

1.1.2 Fréquences fondamentales du Systéme solaire et chaos orbital

L’ensemble des perturbations gravitationnelles créees par les autres corps planétaires du Systéme
solaire provoque une variations lente des éléments elliptiques, qui étaient constants pour une orbite non
perturbée. La recherche de I’amplitude et de ’effet de ces perturbations mutuelles a été historiquement
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1.1. DYNAMIQUE ORBITALE PLANETAIRE

a la base du développement des nombreuses méthodes aujourd’hui classiques de la mécanique céleste.
Les principales motivations associées a ces travaux étaient 1’é¢tude de 1’évolution & long terme du
Systéme solaire et sa stabilité globale. Une description historique et didactique de ces avancées pourra
étre trouvée dans (Laskar, 1989, 1990, 1992, 1996).

Laplace (1772), Lagrange (1776) puis Poisson (1809) démontrérent respectivement au premier ordre
et au deuxiéme ordre des masses planétaires que les variations du demi grand-axe a demeurent toujours
trés faibles. A I'inverse, toutes les autres variables elliptiques sont sujettes & des variations plus ou moins
réguliéres, dont les périodes dites séculaires sont de I’ordre de 10* a4 10 années. Ce sont ces périodes
qui joueront un réle important dans les cycles climatiques.

Lagrange et Laplace (1784) montrérent qu’au premier ordre des masses planétaires, des excentricités
et des inclinaisons, I’évolution des grandeurs z; = ejeﬁwf et ¢; = sin(i; /2)eV~ 1% pour chaque
planéte J suit un systéme d’équations différentielles du premier ordre dont les valeurs propres sont
réelles et distinctes. Les solutions du systéme séculaire linéarisé sont des expressions périodiques de la
forme

k

Z; = Zaijeﬁgjt (1.1)
j=1
k

G = Z/Bijeﬁsjta (1.2)
j=1

ol a5 et B;; sont des nombres complexes et k, le nombre de planetes. Les fréquences g; et s; ont été alors
appelées fréquences séculaires du Systéme solaire. Dans ce contexte, les inclinaisons et les excentricités
sont uniquement sujettes a de faibles variations autour de leurs valeurs moyennes, tandis que les orbites
subissent & la fois une précession de leur périhélie, correspondant & une rotation lente de leur orbite
sur son plan orbital et une précession du nceud, correspondant & une rotation du plan de 'orbite dans
I’espace. Les solutions z; et (; sont, a cet ordre, découplées et indépendantes. Par la suite, les solutions
de I’évolution & long terme du Systéme Solaire furent améliorées en tenant compte de termes d’ordre
supérieur, non pris en compte par Laplace, mais la notion de fréquences fondamentales séculaires fut
conservée, comme les fréquences propres du systéme séculaire linéarisé. Les développements liées & la
construction progressive du probléme séculaire du Systéme solaire pour les huit planétes principales
(excepté Pluton) est décrite dans (Laskar, 1986, 1988, 1990).

En réduisant le probléme planétaire au probléme séculaire, mais a des ordres de développement
perturbatif plus élevés, Laskar (1989, 1990) a montré numériquement que le mouvement du Systéme
solaire est chaotique avec un temps caractéristique de diffusion de 'ordre de 5 Ma. Ce comportement
résulte de l'interaction de multiples résonances entre les mouvements de précession des orbites des
planétes telluriques (Laskar, 1990). Le chaos orbital affecte peu les grosses planétes externes. S’il
s’avére possible de construire des solutions précises pour le mouvement des planétes telluriques sur une
durée de ~ 30 Ma, il parait illusoire de rechercher de telles éphémérides au dela de ~ 100 Ma. Une
simple erreur de 15 m sur la position actuelle de la Terre atteindrait en effet 150 Mkm apres 100 Ma.
Une conséquence notable du chaos orbital est une diffusion sensible des fréquences fondamentales au
cours du temps (voir Laskar, 1989, 1990). On verra, par la suite, que ces propriétés ont des incidences
importantes sur les études paléoclimatiques & 1’échelle des temps géologiques.

Les fréquences fondamentales s; et g; du Systéme solaire moyennées sur 20 Ma et calculées & partir
de la solution orbitale La90 (Laskar, 1990) sont indiquées dans la tableau 1.1. Ces fréquences étant
les valeurs propres d’une matrice 16 x16 couplant les mouvements de ’ensemble des planétes, elles ne
peuvent étre strictement associées & une planéte particuliére. Il est toutefois courant d’affecter & chaque
fréquence le numéro de la planéte qui fournit la contribution la plus importante (par exemple g3 et
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v("/an) periode (ans) v("/an) periode (ans)
g1 5.596 231 000 | s1 -5.618 230 000
g2 7.456 174 000 | s9 -7.080 183 000
g3 17.365 74 600 | s3 -18.851 68 700
ga 17.916 72 300 | s4 -17.748 73 000
gs 4.249 305 000 | s5 0.000 -
ge 28.221 45900 | s¢ -26.330 49 200
g7 3.089 419 000 | s7 -3.005 431 000
gs 0.667 1 940 000 | sg -0.692 1 870 000

TaB. 1.1: Fréquences fondamentales séculaires du Systéme solaire (Pluton excepté). Ces valeurs sont les
valeurs moyennes obtenues sur 20 Ma & partir de la solution La90. Pour les planétes intérieures, les fréquences peuvent
changer significativement avec le temps a cause de la diffusion chaotique (voir section 1.3)

s3 correspondent a la Terre, g4, s4 & Mars, ...). Toutes les fréquences g; sont positives tandis que les
fréquences s; sont négatives indiquant des précessions du périhélie et du nceud de sens opposés. Elles
varient typiquement entre 70 000 ans et 250 000 ans pour les planétes internes. Pour des développements
perturbatifs élévés du probléme séculaire, les termes non-linéaires des interactions mutuelles couplent
les variables z; et (;. Des combinaisons linéaires des fréquences fondamentales s; et g; apparaissent
alors dans les fréquences propres du systéme séculaire.

1.2 Dynamique conservative des obliquités planétaires

L’étude ultérieure des variations et des propriétés climatiques & la surface planétaire nécessite la
prise en compte de son caractére non ponctuel pour permettre le repérage d’un point 4 sa surface. Dans
ce contexte, la détermination, non seulement de la position de la planéte sur son orbite, mais aussi
de son orientation dans l’espace est requise. Cette orientation est reliée & la dynamique rotationnelle
planétaire. De facon générale, celle-ci dépend & la fois des propriétés dynamiques du corps planétaire
libre et de I'influence des perturbations des autres planétes. Les mouvements de rotation planétaire et
en particulier de l'obliquité seront traités ici dans le cadre d’une planéte rigide. De plus, on suppose
qu’aucun effet dissipatif ne vient perturber la rotation planétaire.

1.2.1 Rotation d’un corps rigide

La dynamique rotationnelle d’un corps solide dépend principalement de la distribution et de la
répartition des masses planétaires. Une mesure de cette distribution est donnée par le tenseur d’inertie
qui fournit le lien entre le vecteur vitesse de rotation instantanée et le moment cinétique. Les neuf
coefficients du tenseur d’inertie sont classiquement :

Iy = ||] p(r)(r*6s; — ) v (13)
v

ol les z} sont les coordonnées cartésiennes dans un repére fixe lié a la planéte, p(r) la masse volumique
au point r et ol

r’ = Z:L‘? (1.4)
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Le tenseur d’inertie étant symétrique, il est toujours possible de choisir une base dans laquelle le tenseur
est diagonal. Soit (i, j, k) la base de vecteurs propres associée, le tenseur d’inertie Z s’écrira simplement
dans cette base :

i A0 0
ZI=|0 B o |, (1.5)
0 0 C

ou A, B et C sont les moments principaux d’inertie. Dans le reste de ce chapitre, ces quantités seront
supposées constantes. On supposera, en outre, par la suite que

A< B<C. (1.6)

Les vecteurs i et k portent ainsi respectivement ’axe d’inertie minimale et maximale. On supposera
par la suite que la distribution de masse ne dépend que de la distance au centre de masse. Si la planéte
est un ellipsoide, les axes principaux d’inertie sont alors confondus avec ses axes de symétrie.

En outre, pour une planéte non homogéne, on caractérise usuellement les variations radiales de
densité, engendrées par la stratification interne planétaire, par la constante K appelée “constante de
structure” ou “facteur de condensation” et définie par :

C
ol R est le rayon planétaire moyen et M, la masse de la planéte.
Dans la base des vecteurs propres (i,j,k), si la vitesse de rotation angulaire w de norme w est
décomposée suivant :

w = w1l + woj + wsk, (1.8)

le moment angulaire L s’écrit :
L =7 w= Awii+ Buwsj + Cwsk. (1.9)

Une autre mesure indirecte et une conséquence de la distribution de masse planétaire qui nous
servira, par la suite est le potentiel gravitationnel crée par celle-ci. Soit une particule test située a
I’extérieur de la planéte & la distance r du centre de masse et repérée par ces coordonnées sphériques
(r,0,¢), celle-ci subit un potentiel gravitationnel qui peut étre décomposé en harmoniques sphériques
(e.g. Yoder, 1995) :

V(r,0,4) =) Vu(r,0,9), (1.10)
n=0
ou
GM /r\—-(n+1) C
avec
A (0, ¢) = Py (cos ©)(Crm cosm ¢ + Sy sinm ¢). (1.12)

Les fonctions P, sont les polynémes de Legendre et les coefficients de Stokes (Cpm, Spm) sont des
fonctions de la distribution de masse interne. Un point important est que si la base des coordonées
sphériques est confondue avec la base diagonale des moments d’inertie principaux, il n’y a que deux
coefficients de Stokes de degré 2 non nuls J et Joo telle que 'harmonique de degré 2 du potentiel
prenne la forme :

%(T,@,QS) = V2,0(Ta®7¢) +Vv2,2(7'7®a¢) (113)
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ou
G M R?
Vao(r,©,¢) = —3 Py o(cos ©) (1.14)
G M R?
Voo(r,©,¢) = — —3 J2.2 P> 2(cos ©) cos 2. (1.15)

Les coefficients Jo et Jo 2 sont reliés aux moments d’inertie principaux par :

20— (A+B)
b= Sy (1.16)
B—A
J252 - 4MR2’ (117)

qui donnent une mesure respective de 1’aplatissement planétaire et de I’aplatissement axisymétrique.

1.2.2 Equations de la précession planétaire

Le cadre de base étant celui d’'une dynamique conservative, il est naturel de chercher & établir les
équations du mouvement & partir d’une description hamiltonienne de la dynamique rotationnelle.

Variables d’Andoyer

Les variables indépendantes les plus utilisées pour décrire habituellement le mouvement d’un corps
rigide sont les angles d’Euler. Ils expriment de fagon intuitive les mouvements de nutation, de rotation
propre et de précession d’un solide par rapport & un repére inertiel (e.g. Goldstein, 1980). Cependant,
I'utilisation de ces variables pour une étude hamiltonienne présente un inconvénient important : les
moments conjugués de ces angles ne sont pas des quantités physiques trés intuitives. On introduit donc
un autre type de variables, les variables d’Andoyer qui, en étant canoniques, sont plus adaptées au
probléme. De plus, ces nouvelles variables conférent au probléme de la rotation des corps, une structure
trés voisine du probléme de la révolution de ces mémes corps en coordonnées elliptiques. La description
compléte de ces variables est donnée dans Andoyer (1923) et Kinoshita (1972). Toutefois, sans aucune
autre approximation, la manipulation des six variables reste assez délicate.

Sur les échelles de temps séculaires qui nous intéressent, il est légitime de faire I’approximation
appelée communément gyroscopique pour laquelle la vitesse de précession planétaire est trés petite
devant la vitesse de rotation propre planétaire. Dans le méme temps, on supposera que la vitesse de
nutation est aussi petite devant la vitesse angulaire de rotation propre.

Ces hypothéses permettent de simplifier fortement le probléme posé, en retirant deux des six de-
grés de liberté nécessaires & la détermination compléte de la dynamique rotationnelle planétaire. La
définition des quatres variables réduites d’Andoyer est donnée sur la figure 1.2.

Le vecteur k donne la direction du moment d’inertie principal qui, par définition, est perpendiculaire
au plan équatorial. La définition des paramétres de rotation est liée aux paramétres orbitaux planétaires
définis & la section 1.1. Le point -y représente la direction fixe de 1’équinoxe de printemps & la date
de référence (Joggo par exemple) dans le plan de I’écliptique fixe de référence E,,. Le plan équatorial
correspondant Egy, n’est pas indiqué sur la figure. Le point vernal v mobile de la date ¢ est donné par
I'intersection entre les plans moyens équatoriaux Ey, et orbitaux E,. Il permet de repérer 1’orientation
planétaire par rapport au plan orbital. On appellera & nouveau Q = ~y N la longitude du nceud
ascendant IV de I’écliptique moyen E., sur I’écliptique E,, repérée par rapport a I’équinoxe de référence
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70- On appelle (I, J, K) une base de référence de ’écliptique E,,, K portant la normale & I’écliptique
et I la direction du nceud N.

De facon générale, I’obliquité planétaire ¢ est strictement définie par I’angle entre le moment
principal d’inertie et la normale & ’écliptique K. On peut montrer que "approximation gyroscopique
permet de confondre au premier ordre la direction du moment cinétique angulaire L et celle du moment
d’inertie principal k. Dans ce contexte, l'obliquité peut étre aussi définie par ’angle entre le moment
cinétique de rotation (confondue aussi au premier ordre avec l'axe de rotation) et le vecteur K. Les
variables réduites d’Andoyer adaptées a la définition du spin sont alors :

e L = Cw, le module du moment angulaire avec L = Lk.

e X =L - K, la composante de L sur la normale & I’écliptique. Dans le cadre de ’approximation
gyroscopique X ~ Lcose = Cwcose.

et leurs variables conjuguées respectives :

e 0, 'angle sidéral moyen, c’est-a-dire 'angle entre 1’équinoxe v et la direction de ’axe d’inertie
minimale. Il décrit la rotation propre planétaire.

e —1), 1) étant 'angle de précession générale : ¢y = —yN—Nv. Quand ’écliptique E, est fixe, les
variations de ’angle Ny décrivent la précession de ’équateur planétaire sur son écliptique autour
de 'axe K. Cet angle est communément appelé I’angle de précession.

On ajoute ainsi ’adjectif “générale” pour la précession pour tenir compte du mouvement de F., par
rapport & E,,. Les équations canoniques du mouvement sont alors données par les équations d’Hamilton

K

Equateur

Ecliptique
moyen Ecy

plan fixe Ec 0

F1G. 1.2: Variables canoniques réduites d’Andoyer. Le vecteur L définit le moment cinétique de rotation, X sa
projection sur ’axe porté par K, et leurs deux angles conjugués sont respectivement : ’angle sidéral moyen 6, angle entre
la direction OA d’inertie minimale dans le plan de I’équateur et la direction du point vernal v, et angle de précession
générale ) =y N + N v9 =y N — Q. La direction de o est dans un plan fixe E.g, et celle de v se situe dans le plan
orbital (ou écliptique) moyen E.; de la date t.
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& partir du hamiltonien H =T + U :

(dL  oH
dt 00
iX  oH
Qo (1.18)
& OH
dt ~— oL
& oH
\dt 08X

ou T est ’énergie cinétique et U ’énergie potentielle totale planétaire.

Mouvement de précession en I’absence de perturbations planétaires

Pour isoler certaines propriétés importantes de la rotation planétaire, on suppose dans cette partie
que les autres planétes ne perturbent pas le plan orbital planétaire, laissant invariant ’écliptique E,.
Sur les échelles de temps considérées, les grandeurs évoluant sur des périodes de temps plus rapides
(période de rotation propre, période de révolution) pourront étre moyennées.

Du fait de ’approximation gyroscopique, la totalité du moment cinétique est affectée a la rotation
propre de la planéte autour de l'axe principal d’inertie. L’énergie cinétique de rotation s’écrit alors :
2
T = %L.w ~ %sz = QL—C (1.19)
La derniére expression est déja exprimée dans les variables d’Andoyer.

Les seules contributions associées a 1’énergie potentielle proviennent du couple gravitationnel exercé
par le Soleil et les satellites sur le bourrelet équatorial planétaire. Dans le cas terrestre, 'influence de la
Lune est fondamentale, tandis que ’effet de Deimos et Phobos sur la rotation martienne est négligeable
devant ’action du Soleil. L’expression de I’énergie potentielle gravitationnelle due au Soleil et moyennée
sur une “révolution solaire” et sur une période de rotation planétaire est donnée par (e.g. Néron de
Surgy et Laskar, 1997) :

— 3GmeC
U = —L?’@(l — eé)_3/2Ed cos? e (1.20)
4ag,

ol ag est le demi-grand axe de l'orbite, e son excentricité, mg la masse solaire et ol

E, = C-(A+B))2 (1.22)
C
est 'ellipticité dynamique planétaire qui est une autre mesure de I’aplatissement planétaire. L’expres-
sion de la contribution d’un satellite est similaire & celle du Soleil mais intégre l'inclinaison supplé-
mentaire de 'orbite du satellite par rapport au plan orbital planétaire. A nouveau, moyennée sur une
période de révolution satellitaire et de rotation propre planétaire, I’énergie potentielle gravitationnelle
peut s’écrire :
— GmC

U, = (1—e2)32(1 - §sin2z’s)Ed 3X—2 -1 (1.23)
4a3 s 2 L2 ’

avec les mémes notations que précédemment que dans (1.20), adaptées au satellite noté (s).
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Le hamiltonien complet du mouvement moyen de rotation s’obtient en additionnant chacune des
contributions calculées précédemment. Dans le cas d’une planéte avec un satellite (comme la Terre ou
Mars), on a, & partir des expressions (1.19), (1.20) et (1.23) :

H=T+Uy+U, (1.24)
soit 2 X2
— o
H=_—--"— 1.2
2C 2 L (125)

ol « est appelée la constante de précession et s’écrit :

_ 3w

= FE 1.2
a=5—Fq (1.26)

avec

n2 =G o + s (1- gsin2is) : (1.27)

(apy/1—€2)3 (asV1 —es?)?

Les équations du mouvement sont alors celles du mouvement d’une toupie libre, calculées & partir de
I'expression (1.18) :

(dL
= =0
dt
dX
a0
¢ . (1.28)
@ _ L aX*
dt  C 212
dip
kﬁ —af—acose

La premiére égalité implique ’invariance de la vitesse de rotation planétaire w. L’angle sidéral moyen 6
ne nous intéresse pas puisqu’il a été éliminé du hamiltonien. Par ailleurs, les perturbations planétaires
(que 'on estimera dans la section suivante) n’affecteront pas dL/dt. On se restreint donc au systéme
4 un degré de liberté :

dX d

2 _0=0wZ

dt dt (1.29)
@ = E = COS

dt aL =« 15}

L’obliquité € et par conséquent ¢ sont donc des grandeurs constantes. On constate ainsi, qu’en consi-
dérant le plan orbital comme fixe, le principal mouvement séculaire de ’axe de rotation planétaire est
un mouvement de précession autour de la normale au plan orbital. Ce mouvement de “toupie” a été
déja observée depuis I’Antiquité (en particulier par Hipparque au II° siecle av. J-C.). Il fut ensuite
clairement identifié par d’Alembert en 1749 pour la Terre. Sa vitesse de parcours du cone ou vitesse
de précession acose est d’environ 50 secondes d’arc par an (ou ”/an) dans le sens rétrograde, ce qui
correspond & une période voisine de 25 800 ans. L’absence de satellite massif et 1’éloignement plus
important de Mars engendre une vitesse de précession de ’ordre de seulement 7.6 secondes d’arc par
an soit une période de ~ 170 000 ans. On notera que la vitesse de précession est proportionnelle &
Iellipticité dynamique planétaire.
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Equations générales de la précession planétaire

On considére & présent 'influence gravitationnelle des autres planétes sur les mouvements orbitaux
planétaires. Le plan de ’écliptique E,, est alors mobile et un référentiel lié & ce plan n’est pas un
référentiel inertiel. Kinoshita (1977), Laskar (1986, 1996) et Néron de Surgy et Laskar (1997) montrent
que le nouvel hamiltonien du systéme peut s’écrire sous la forme H = H + T, ou T, représente 1’énergie
cinétique d’entrainement correspondante, et s’exprime comme :

T, = [X(1 = cosi) — Ly/T = (X/L)?sini cos(Q + ¢ ] ~ Ly/1— (X/L)%sin Q+¢ (1.30)

Cette énergie dépend a la fois de la rotation planétaire et du mouvement du plan orbital & travers
les variations de l'inclinaison 7 et du noeud 2. Les solutions numériques de i, Q, di/dt et dQ2/dt sont
fournies par I’évolution temporelle des variables ¢, p, ¢ et p, les variables g et p étant définies par :

g = sin(i/2) cos (1.31)
p = sin(i/2) sin{). (1.32)

On pose alors les fonctions (Laskar, 1986) :

2
Alt) = —m————=1[¢+ ) — Pg 1.33
(1) i [4+ p(gp — pg)] (1.33)
2
B(t) = ——1[p— ) — Pg 1.34
(1) i [P - q(gp — pg)] (1.34)
C(t) = ap—pq, (1.35)
soit
A(t) = cos Q% — sinisin Q% (1.36)
L oadi dQ
B(t) = smﬂa + sini cos QE (1.37)
1 — cost d)
Ct) = — @ (1.38)

qui dépendent uniquement de l’effet des perturbations planétaires sur le mouvement du plan orbital.
En particulier, pour de faibles inclinaisons, on a :

A(t) + VIB() ~ %eﬁﬂ, (1.39)

dont les variations dépendent principalement des changements de ’inclinaison planétaire. La fonction
C(t) n’est que du deuxiéme ordre en inclinaison.
Combinant (1.30) et (1.37), on obtient (Néron de Surgy et Laskar, 1997) :

Te =2C(t)X — L\/1 — (X/L)? [A(t)siny + B(t) cosv]. (1.40)

Les équations canoniques conservatives pour la précession planétaire sont alors données par :

ax _ oA

09 (1.41)
dy _ _oH

dt  0X
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ou H = H +T,, c’est-a-dire :

X o LyT— (/D7 [A() con — Bt sin]

(1.42)
W E_ X sin cos ] —
i L T Lo (xD)e [A(t) siny + B(t) cos ] — 2C(t)

Il s’agit d’un systéme & un degré de liberté perturbé par les mouvements conjugués de l'inclinaison et
du nceud & travers les variations temporelles des fonctions A, B et C.
1.2.3 Interprétation et conséquences dynamiques

Pour interpréter et cerner la dynamique des obliquités planétaires, I'équation (1.42) est ici réécrite
dans les variables non canoniques (1, ) grace & X = Cwcose = Lcose. On obtient alors :

% = A(t) costp — B(t) sinep
(1.43)
% = acose — (tane) ! [A(t) sintp + B(t) cos ] — 2C(t)

En I’absence de perturbations planétaires, on retrouve 'invariance de l'obliquité et de la vitesse de
précession )
1 = acose = acos € = py = constante. (1.44)

Dans ce cas, I'angle de précession suit une évolution linéaire 9 (t) = pg X t + 1.
g

Dynamique réguliére

Bien que les mouvements orbitaux soient chaotiques, une interprétation qualitative du comporte-
ment de 'obliquité et de 'interaction entre les fréquences mises en jeu peut étre effectuée en approxi-
mant le forcage planétaire A(t) + /—1B(t) par une approximation quasi périodique sur un temps fini
de la forme (Laskar et Robutel, 1993) :

A(t) +V=1B(t) = Y ageVHoRH00), (1.45)
k

D’aprés la section 1.1, les fréquences o présentes sont en premiére approximation des combinaisons
linéaires des fréquences fondamentales si et g du Systéme solaire séculaire (voir Laskar, 1990).
D’apres (1.43) et (1.45), les variations de l'obliquité s’écrivent alors :

€= Zak cos(ogt + 9 + 0). (1.46)
k

En supposant, au premier ordre, une vitesse de précession pg constante et éloignée des fréquences oy,
du forgage externe, la relation (1.46) s’intégre analytiquement suivant :

e(t) :g+§k:p0‘i’“0k cos[(po + ox)t + O — /2] (1.47)

ol € est la valeur moyenne de l'obliquité.
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Une conséquence majeure est donc que les perturbations planétaires provoquent des petites oscil-
lations de l'obliquité aux fréquences py + 0. On notera, pour la suite, que ces fréquences dépendent
indirectement de la distribution de masse planétaire a travers la vitesse de précession pg qui est pro-
portionnelle & ellipticité dynamique.

D’apreés (1.46), Vargument (oy, t+1+60y) peut étre rapide ou lent, suivant la proximité des fréquences
orbitales oy, avec la vitesse de précession di/dt. Lorsque ces deux fréquences sont trés voisines, une
résonance spin-orbite se produit, marquée par I’apparition de petits diviseurs dans I’expression (1.47).
Une théorie linéaire n’est alors plus valide.

Dans les années 70, Ward avait montré, i 1’aide d’'un modéle intégrable trés simple, qu’il suffisait
qu’une seule combinaison de fréquences fondamentales soit proche de l'opposé de la fréquence de
précession pour qu’une résonance se produise, et conduise & une nette amplification de 'oscillation
de 'obliquité. I1 a ainsi montré que Mars subissait de fortes variations d’obliquité de 1’ordre de £10°
autour de sa valeur moyenne ~ 25° (Ward, 1974, Ward, 1979a-b, Ward et Rudy, 1991) et que, pour
certaines valeurs du demi-grand axe lunaire différentes de la valeur actuelle, I’obliquité de la Terre
subirait elle aussi une excitation conséquente (Ward, 1982). Cependant, ces modéles ne considéraient
qu’une résonance isolée, capable d’augmenter ’amplitude des oscillations de ’obliquité, mais ne mettant
pas le chaos en évidence. Si plusieurs fréquences orbitales sont voisines de la vitesse de précession, un
recouvrement des résonances peut se produire et conduire & des variations chaotiques de 1’obliquité
planétaire (voir Laskar et al., 1993a et Laskar et Robutel, 1993).

Ces propriétés sont bien visibles sur le spectre de la fonction de forgage orbital A(t) + +/—1B8(t)
tracé pour chacune des planétes du Systéme solaire sur la figure 1.5.

A Tinverse des planétes géantes, la large étendue spectrale associée au forgage orbital des planétes
telluriques favorise de tels recouvrements et la diffusion sur une trajectoire chaotique. Pour la Terre
et une obliquité proche de 23.44°, la figure 1.3 montre que "importante vitesse de précession terrestre
proche de 50 ”/an, est éloignée des fréquences de forcage orbital. Cela permet la stabilité actuelle
de son obliquité et la faible amplitude de ses oscillations. La dynamique terrestre pourra étre ainsi
raisonnablement approximée par l’expression (1.47).

Malgreé la proximité de 'obliquité martienne (~ 25.19°) avec la valeur terrestre, sa faible vitesse
de précession de l'ordre de ~ 7.6 //an la place dans une large zone de recouvrement de résonances
favorable a l’apparition de variations chaotiques.

Dynamique chaotique

Deux études indépendantes ont montré que 'obliquité martienne était chaotique avec un temps
caractéristique de diffusion (temps de Lyapounov) de l'ordre de 5 Ma (Laskar et Robutel, 1993, Touma
et Wisdom, 1993). Bien que ce temps soit similaire au temps de diffusion chaotique orbital, il est
important de préciser qu’il n’est pas nécessaire d’avoir du chaos orbital pour provoquer des variations
d’obliquité trés chaotiques. Le chaos orbital “permet” de renforcer le chaos du spin, en diffusant le
spectre des fréquences de forcage orbital. Toutefois, ces deux études différent par la largeur utile de la
zone chaotique.

Laskar et Robutel (1993) ont entrepris une étude systématique de la stabilité des spins des planétes
telluriques en simulant leurs variations sur 36 Ma, pour un grand nombre de constantes de précession et
d’obliquités initiales différentes. Les équations de précession (1.42) sont alors intégrées simultanément
avec la solution orbitale compléte La90 du Systéme solaire séculaire (Laskar, 1990).

La nature chaotique de chaque trajectoire est déterminée par ’analyse en fréquence de la vitesse
de précession. Ils ont ainsi obtenu des “diagrammes de stabilité” généraux des spins planétaires dont
la structure est commune aux quatre planétes telluriques. Les diagrammes correspondant a la Terre
et & Mars sont représentés sur la figure 1.4. Les spins ont des états chaotiques dans un large ensemble
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compact du plan (obliquité, constante de précession). On appelle cet ensemble “zone chaotique”. Elle
correspond & un fort recouvrement de résonances séculaires entre la précession et les fréquences or-
bitales. Si le spin s’y trouve, il peut parcourir toute la zone sur une ligne horizontale, et ce parcours
peut s’effectuer en quelques millions d’années seulement. Ces zones s’étendent typiquement de 0° & 90°
environ. Ailleurs, ’obliquité ne subit que de faibles oscillations autour d’une valeur moyenne constante.

Deux régions principales de stabilité apparaissent : une région pour laquelle la constante de préces-
sion est grande et l’obliquité peu importante. C’est la zone dans laquelle se trouve actuellement la Terre
avec une constante de précession d’environ 55" /an et une obliquité voisine de 23.44°. L’autre région
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F1G. 1.3: Spectres des fonctions A(t)+iB(t) (tiré de Laskar et Robutel, 1993). Pour chacune des planétes du Systéme
solaire (Pluton exceptée), les fréquences o de la perturbation planétaire LA(t) + +/—1B(t) sont portées en abscisses, et
le logarithme décimal de leurs amplitudes aj en ordonnées. La densité du spectre des planétes telluriques explique les
nombreux recouvrements de résonance avec la fréquence de précession.
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Fia. 1.4: Diagrammes de stabilité des obliquités de la Terre et de Mars (tiré de Laskar et Robutel, 1993). Pour
chaque condition initiale fictive de € (I'obliquité, portée en abscisse, en degrés) et a (la constante de précession, portée
en ordonnée, en secondes d’arc par an), a été calculé un taux de diffusion chaotique pour la fréquence de précession. Ce
taux a été obtenu par une analyse en fréquence de la précession avec l'intégration des mouvements orbitaux sur les 36
prochains millions d’années. Chaque point épais correspond & une diffusion importante qui se produit sur un segment
horizontal (a est quasiment fixe sur une échelle de temps aussi courte).

requiert une constante de précession trés petite (inférieure a ~ 5”/ an) ou une rotation rétrograde (e
supérieure & 90°).

On notera que pour la constante de précession actuelle, une obliquité terrestre actuelle supérieure
a ~ 60° plongerait la Terre dans une zone de chaos fort ,comprise entre 60 et 90°. Si la Lune était
absente, la constante de précession de la Terre serait divisée approximativement par trois et voisine
de 20" /an. La Terre se trouverait alors dans la zone chaotique et son obliquité subirait de trés larges
variations chaotiques entre environ 0° et 85° (Laskar et al., 1993a). Une transition entre 0° et 60°
pourrait se produire en moins de 2 Ma, produisant des variations climatiques intenses & sa surface et
affectant probablement de facon significative I’évolution des organismes vivants. Laskar et al. (1993a)
montrent aussi que de telles variations ont pu se produire avant la formation de la Lune si la durée du
jour était comprise entre 12 et 48 heures.

Avec une constante de précession proche de 8.4” /an et une obliquité proche de 25.19°, la figure 1.4
indique que Mars se trouve dans une large zone chaotique comprise entre 0° et 60°, ces valeurs extrémes
pouvant étre atteintes en seulement quelques millions d’années. Une étude plus fine montre que la zone
chaotique de l’obliquité martienne peut étre divisée en deux “boites”, essentiellement reliées a des
résonances séculaires associées au forcage respectif de Vénus et de Mercure. La diffusion dans chaque
boite est rapide, tandis que le passage d’une boite a ’autre est plus difficile. Cela explique pourquoi
Touma et Wisdom (1993), n’ayant effectué qu’un nombre limité d’intégrations, n’ont pas trouvé cette
transition et obtiennent des variations de I’obliquité martienne, comprises uniquement entre 11° et 49°.
Suite aux travaux de Laskar et Robutel (1993), il apparait clairement que les obliquités actuelles des
planétes telluriques ont peu de chance d’étre primitives. En supposant que leurs périodes de rotation
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initiale n’aient pas excédé quelques jours, Mercure, Vénus, et Mars ont probablement subi de fortes
variations chaotiques dans le passé. Inversement, ’orientation des planétes géantes parait treés peu
sensible aux perturbations planétaires.

Pour notre étude, un aspect fondamental est que la forte proximité entre les obliquités terrestres et
martiennes actuelles est fortuite. Les propriétés et par conséquent les histoires récentes des obliquités
martiennes et terrestres ont probablement été trés différentes. Ces comportements impliquent aussi des
histoires et des réponses climatiques passées trés contrastées.

1.3 Forgage orbital terrestre et martien : analogies et différences

De maniére conceptuelle, les variations orbitales et axiales planétaires affectent en premier lieu le
flux solaire recu au sommet de ’atmosphére & un instant et une latitude donnés. L'intégrale de ce flux
sur un intervalle de temps fixé est appelé insolation et dépend généralement de trois grandeurs, qui
sont l’excentricité, la précession climatique et 1’obliquité planétaire. Un des problémes majeurs de la
théorie astronomique des climats est la détermination des mécanismes permettant la transmission de ces
variations au systéme climatique planétaire et/ou aux enregistrements géologiques. Ces mécanismes
sont inconnus dans la plupart des cas. Le systéme climatique planétaire est généralement considéré
comme une “boite noire” qui transmet le forcage astronomique aux indicateurs climatiques et on ne
cherche généralement pas & décrire précisément les mécanismes de cette réponse. Il n’y a ainsi, a ce
stade, aucune raison de privilégier une insolation calculée sur un intervalle de temps particulier ou a
une latitude donnée.

Dans les paragraphes suivants, on décrit dans un premier temps, les propriétés et les variations
temporelles séculaires de 1’excentricité, de la précession climatique et de 1’obliquité pour la Terre
et Mars, en insistant sur les analogies et les différences significatives. Les variations temporelles de
I'insolation étant trés dépendantes de l'intervalle de temps ou de la latitude choisie, les trois grandeurs
précédentes sont aussi étudiées dans le domaine fréquentiel. Dans un second temps, les propriétés
générales des principales insolations utilisées par la suite sont décrites.

1.3.1 Forcgage orbital terrestre
Obliquité terrestre

L’inclinaison de ’axe de rotation est & ’origine des saisons et controle le contraste saisonnier dans
chaque hémisphére. Plus ’obliquité est élevée, plus les étés seront chauds et les hivers froids. Pour
une obliquité proche de 0°, 'absence de saisons et de contrastes saisonniers provoque un gradient
d’insolation quasiment constant entre les basses et les hautes latitudes. La décroissance de l'insolation
annuelle dans les zones polaires provoque alors probablement une extension latitudinale des calottes
polaires. Les variations d’obliquité engendrent des effets symétriques dans chaque hémisphére. La figure
1.5 illustre les variations temporelles de ’obliquité sur les 3 prochains millions d’années. Cette solution
est issue d’une intégration numérique des équations de précession (1.43) combinée avec la solution
orbitale La90 (voir Laskar et al., 1993b). Dans le méme temps, on donne les sept premiers termes
d’une approximation quasi périodique de ’obliquité terrestre sur les prochains 5 Ma sous la forme :

N
e(t) = Z e cos(vgt + Uy), (1.48)
k=1

ainsi que l'origine astronomique des périodicités. La période dominante est trés proche de 41 000 ans,
tout comme la majorité des périodicités secondaires. Une contribution minoritaire provient d’un cycle
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- 0.0000 - 0.406123 0.000
Po + 83 31.6189 40988 0.009856 63.866
Po + S84 32.7126 39617 0.004363 99.631
po+83+gs—g3 321767 40276 0.003482 69.933
Do + S 24.1399 53687 0.002918  -52.241
po+S3—g4+gs 31.0898 416567 0.002557 -145.265
po + 82 43.5215 29778 0.001422 -124.677
Po + 81 44.8688 28884 0.001343 -139.846

F1G. 1.5: Solution de 1’obliquité terrestre calculée sur les trois prochains Man et principaux termes de son
approximation quasi périodique sur les cinq prochains Ma. La solution est basée sur une solution des équations
de précession (1.43) de Laskar et al. (1993b) sans effets dissipatifs ni changement d’ellipticité dynamique. La fréquence po
correspond au terme dominant de la vitesse de précession. L’origine des fréquences séculaires fondamentales du Systéme
solaire est décrite dans la section 1.2.

voisin de 53 700 ans et est issue de la perturbation orbitale de Saturne (sg). La proximité des fréquences
principales pg + s3 et po + s4 produit une modulation de fréquence s3 — s4 (de période ~ 1.2 Ma) bien
visible sur la figure 1.5. L’amplitude maximale des oscillations est voisine de 1.3° autour d’une valeur
moyenne proche de l'obliquité actuelle (~ 23.44°).

Excentricité terrestre

L’excentricité de ’orbite mesure “I’élongation” de 'orbite elliptique planétaire. L’excentricité ter-
restre actuelle est proche de 0.0167, impliquant un écart de seulement ~ 3.3% entre les distances au
périhélie et a I'aphélie. De fortes excentricités provoquent des variations importantes de la durée des
saisons dans chaque hémisphere. La figure 1.6 illustre ses variations sur le dernier million d’années.
Toutefois, pour mieux isoler les différentes fréquences du forcage orbital, la figure 1.6 donne les cing
premiers termes de son approximation quasi périodique calculée sur les derniers 4 Ma.

L’excentricité varie entre ~ 0.005 et 0.06 avec une périodicité dominante bien visible proche de ~ 400
000 ans provenant des perturbations gravitationnelles de Venus (g2) et de Jupiter (gs). Les composantes
secondaires sont centrées autour de ~ 96 000 et ~ 127 000 ans et sont aussi bien observables sur la
figure 1.6. 11 est important de noter que le terme principal gy — g5 n’est autre que la modulation des
fréquences secondaires g4 — g5 et g4 — go, le phénomeéne étant identique pour les quatriéme et cinquiéme
fréequences. Une autre fréquence de modulation g3 — gs (~ 2.4 Ma) est aussi présente dans le signal
mais n’est pas visible sur l'intervalle de temps considéré.
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Origine Préquence ("/an) Période (ans) Amplitude Phase (degrés)

_ 0.0000 — 0.028159 0.000
g2 — g5 3.1906 406182  0.010851 168.02
91 — g5 13.6665 94830  0.009208 121.71
91 — go 10.4615 123882 0.007078 -36.79
g3 — g5 13.1430 98607  0.005925 -86.17
93— g2 9.9677 130019 0.005295 115.55

F1G. 1.6: Solution de I’excentricité terrestre sur le dernier Ma et principaux termes de son approximation
quasi-périodique sur les quatre derniers Ma. La solution est basée sur la solution orbitale La90 de Laskar (1990).

Précession climatique terrestre

Le dernier paramétre climatique important est la position des saisons sur l'orbite planétaire. Elle
peut étre repérée par la longitude du périhélie par rapport a ’équinoxe de Printemps. Dans la section
1.1, cette longitude w avait été définie par rapport & un équinoxe de référence fixe. Les mouvements
combinées 4 la fois de la précession terrestre et du plan orbital modifient la position du point vernal au
cours du temps. La nouvelle longitude du périhélie @ doit étre alors repérée par rapport a 1’équinoxe
mobile «. La figure 1.7 montre que @ est simplement la somme entre ’angle de précession générale 1
et la longitude du périhélie w repérée par rapport a I’équinoxe fixe.

Qualitativement, les variations de @ modulent 'amplitude des contrastes saisonniers dans chaque
hémisphére.

Toutefois, l'influence climatique directe de la variation de la position des saisons dépend aussi de
I’excentricité e, 'insolation au solstice d’été étant, par exemple, maximale quand celui-ci se produit au
périhélie (@ vaut alors m/2 pour I’hémisphére nord). La précession climatique planétaire est alors géné-
ralement définie par le produit esin@ qui décrit 1’éloignement ou la proximité de la planéte par rapport
au Soleil au solstice d’été!. Lorsque l’excentricité est nulle, 1'effet de la précession climatique s’annule.
Contrairement & 1’obliquité, les variations de la précession climatique ont un effet antisymétrique dans
les deux hémispheéres. Actuellement, la Terre passe & son périhélie le 4 janvier et sa proximité avec le
solstice d’hiver adoucit fortement les contrastes saisonniers dans I’hémisphére nord mais les amplifie
dans ’hémisphére sud.

Comme pour ’excentricité, la figure 1.8 illustre ses variations sur le dernier million d’années et
donne les cing premiers termes de son développement quasi périodique sur les derniers 4 Ma.

1La définition n’est en fait pas universelle et dépend de la nature du repére héliocentrique ou géocentrique utilisé. Le
paramétre opposé esin(@ + 7) est alors souvent employé.
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Périhélie

Ecy

F1G. 1.7: Repérage de la position du périhélie par rapport 4 I’¢quinoxe de printemps mobile. Conformément
a la figure 1.2, les plans E,, et E., désignent les plans équatoriaux et orbitaux moyens de la date ¢, tandis queE,, désigne
la plan de Pécliptique de référence a la date J2000. L’angle de précession générale est ) = —yoN — Ny = —Q — N~;
w = Q 4+ w est la longitude du périhélie par rapport au point vernal 7. La longitude du périhélie par rapport au point
vernal mobile & la date t est alors simplement ® =w +vyN = w + 9.
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~0.06 ‘ | ‘ ‘
0 0.2 0.4 0.6 0.8 1
Temps (Ma)
Origine Fréquence("/an) Période (ans) Amplitude Phase (degrés)
po + g5 54.7064 23690 0.018839 -52.51
Po + 92 57.8949 22385 0.016981 113.26
Po+ 94 68.3691 18956 0.014792 71.29
Po + 93 67.8626 19097 0.010121 -131.00
po+ g1 56.0707 23114 0.004252 -3.96

Fic. 1.8: Solution de la précession climatique terrestre sur le dernier Ma et principaux termes de son
approximation quasi-périodique sur les quatre derniers Ma . La solution est basée sur la solution de précession
La93 (Laskar et al.,1993b) et orbitale La90 (Laskar, 1990).

Les variations de la précession climatique sont bien modulées par les variations de 1’excentricité
qui est I’enveloppe du signal. Les principales fréquences illustrent la combinaison entre la vitesse de
précession (pg) et les fréquences fondamentales g; associées & la précession des périhélies planétaires.
Ces périodicités sont dominées par deux périodes proches de 23 000 ans et des périodes centrées autour
de 19 000 ans. On notera, & nouveau, que les périodes correspondantes de modulation de la précession
climatique g2 — g5, g4 — 92, g4 — g5 et g3 — g4 produisent les périodes principales et les périodes de de
modulation de ’excentricité terrestre. Une propriété importante est qu’elles sont indépendantes de la
vitesse de précession py.
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1.3.2 Forcgage orbital martien

La description des éléments orbitaux martiens est basée sur une nouvelle intégration numérique
du Systéme solaire (Laskar et al., 2002 ; Laskar et al., en préparation). Elle inclut les neufs planétes,
I'influence de la Lune, de ’aplatissement solaire et terrestre, de la dissipation dans le systéme Terre-
Lune et Deffet de la relativité générale. Contrairement & la Terre, seuls les premiers termes significatifs
de leurs approximations quasi périodiques seront donnes pour caractériser simplement les propriétés
essentielles du forgage orbital martien sur les périodes récentes (~ 10 Ma). A ce titre, les phases des
approximations quasi périodiques ne seront pas données.

Obliquité martienne

La diffusion chaotique de ’obliquité martienne empéche toute prédiction de ’orientation martienne
sur des périodes plus longues que quelques millions d’années. Il est toutefois possible d’obtenir une
solution relativement précise sur les dix derniers millions d’années, le caractére chaotique de 1’obliquité
n’étant réellement significatif qu’au dela de 10 Ma (Laskar, 1990, Laskar et Robutel, 1993). Dans ce
but, I'obliquité et la précession martienne ont été intégrées numériquement en utilisant la nouvelle
solution orbitale et les conditions initiales déduites de la mission Mars Pathfinder (Folkner et al.,
1997). Le caractére chaotique de I’obliquité implique une grande sensibilité des solutions aux conditions
initiales et la plus grande incertitude actuelle réside dans l'estimation de la vitesse initiale de précession
¥ = —7.576 +0.035"” /an (Folkner et al., 1997). Il a été vérific que méme en doublant lincertitude sur
¢, toutes les solutions avaient bien le méme comportement sur les 10 derniers Ma. Cette solution est
tracée sur le dernier Ma et les dix derniers Ma sur la figure 1.9.

Les variations d’obliquité sont faibles sur les derniers 400 000 ans, ’obliquité étant alors dans un
noeud d’amplitude, ’amplitude augmentant progressivement sur le dernier Ma. Sur les 5 derniers Ma,
I'obliquité oscille entre ~ 15° et 35° autour d’une valeur moyenne proche de 25° avec une période
principale d’environ 120 000 ans donnée par son approximation quasi périodique sur cet intervalle.
La transformée de Fourier du signal montre corrélativement un seul pic d’amplitude marqué mais
assez étendu autour de cette période, indiquant la présence d’autres périodes secondaires trés proches,
visibles aussi dans ’analyse en fréquence.

Une propriété marquante et nouvelle de cette solution est la transition autour de ~ 4-5 Ma de
I’obliquité vers un régime de plus forte valeur moyenne. Dans ce régime, 1’obliquité oscille avec une
méme amplitude proche de 10° autour d’'une valeur moyenne proche de ~ 35°. Le maximum d’obliquité
atteint parfois des valeurs supérieures a 45°. La présence de ces deux régimes différents et la possibilité
d’obliquités récentes élevées ont probablement eu des conséquences majeures sur la réponse climatique
martienne et guidera une partie importante des chapitres suivants.

De fagon secondaire, malgré le saut d’obliquité, on constate la persistance des périodes de modu-
lation de ’obliquité martienne de ’ordre de 1.2 Ma et 2.4 Ma. Elles correspondent respectivement &
la fréquence s3 — s4 déja présente dans ’obliquité terrestre et la fréquence moitié g4 — g3 qui module
aussi la précession climatique et ’excentricité terrestre. Une étude plus compléte sur le lien dynamique
entre ces fréquences et leur role fondamental dans le caractére chaotique des mouvements orbitaux des
planétes intérieures sera trouvée dans (Laskar, 1990, 1999).

Excentricité martienne

Les variations temporelles de ’excentricité martienne sont représentées sur la figure 1.10 sur 1 Ma
et les dix derniers Ma. Elles sont caractérisées par de trés larges variations entre ~0 et ~ 0.12. Sur le
dernier Ma, l'excentricité a varié fortement entre 0.02 et 0.12. La valeur actuelle (~ 0.093) est donc
proche de la valeur maximale et provoque une assymeétrie climatique importante entre les hémisphéres
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Fia. 1.9: Evolution temporelle de ’obliquité martienne sur le dernier et les dix derniers Ma. La solution
est basée sur Laskar et al.(2002) et Laskar et al.(en préparation). Les deux figures du bas montrent les trois premiers
termes de lanalyse en fréquence de cette solution sur les derniers 4 Ma, ainsi que la transformée de Fourier sur le
méme intervalle avant la transition vers une obliquité moyenne plus élevée. On notera que, du fait de la faible vitesse de
précession martienne po, les sommes py + o; sont “négatives” pour les trois premiéres fréquences.

martiens. Comme pour la Terre, le périhélie martien est trés proche du solstice d’été dans ’hémispheére
sud.

Sur des périodes plus longues, 'excentricité est fortement modulée par la fréquence g4 — g3 (~
2.4 Ma), de fagon beaucoup plus marquée que ’excentricité terrestre. Cette fréquence provient de la
modulation entre les périodicités principales g4 — g5 (~ 95 000 ans) et g3 — g5 (reliée ici au cycle de
~ 104 000 ans 2). Un autre pic secondaire est proche de 125 000 ans. On notera que ces périodes sont
aussi présentes dans le signal de I’excentricité terrestre.

Précession climatique martienne

Les variations temporelles de la précession climatique martienne sont représentées sur la figure
1.11 sur 1 Ma et les dix derniers Ma. Sur le dernier Ma, le signal de la précession climatique est
quasiment une sinusoide réguliére de périodicité proche de 51 000 ans. Puisque cette période dépend
de la vitesse de précession, elle est différente des périodicités de la précession climatique terrestre. Sur

2Comme pour toute analyse spectrale ou analyse en fréquence, la valeur des périodes présentes dans le signal dépend
de l'intervalle d’intégration choisi. Sur l'intervalle considéré, ’analyse en fréquence fournit une période proche de 104 000
ans dont 'origine peut étre attribuée a la fréquence gs — gs méme si pour la Terre, cette méme période était proche de
99 000 ans sur l'intervalle de temps alors considéré.
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F1a. 1.10: Evolution temporelle de I’excentricité martienne sur le dernier et les dix derniers Ma. La solution
est basée sur Laskar et al.(2002) et Laskar et al.(en préparation). Les deux figures du bas montrent les trois premiers
termes de ’analyse en fréquence de cette solution sur les derniers 4 Ma, ainsi que la transformée de Fourier sur le méme
intervalle.

un intervalle de temps plus long, la seconde période proche de 54 000 ans permet & nouveau d’engendrer
une modulation globale & la fréquence g3 — g4 (~ 2.4 Ma). Un pic secondaire proche de 111 000 ans
est aussi présent. Du fait des larges variations de ’excentricité martienne qui module la précession
climatique, son amplitude de variation est importante et comprise entre ~ -0.12 et 0.12. Chaque
hémisphére subira ainsi une alternance marquée et réguliére (~ tous les 51 000 ans) de Pamplitude de
ses contrastes saisonniers.

Implications principales

La comparaison entre les propriétés du forcage orbital martien et terrestre suggére deux implications

importantes :

e L’amplitude de variation des éléments orbitaux martiens (excentricité, précession climatique,
obliquité) parait beaucoup plus importante que pour la Terre. Cela suggére que le forgage orbital
martien pourrait conduire et rythmer avec une trés forte intensité les variations climatiques
martiennes, bien plus que le forcage orbital terrestre “n’excite” la réponse climatique terrestre.
Cela dépend toutefois de la fagon dont “le systéme climatique” répond et filtre les fréquences
excitatrices.
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Fi1a. 1.11: Evolution temporelle de la précession climatique martienne sur le dernier et les dix derniers
Ma. La solution est basée sur Laskar et al.(2002) et Laskar et al.(en préparation). Les deux figures du bas montrent
les trois premiers termes de ’analyse en fréquence de cette solution sur les derniers 4 Ma, ainsi que la transformée de
Fourier sur le méme intervalle.

e Pour la Terre, les périodicités dominantes du forgage orbital, ~ 19 ka et ~ 23 ka pour la précession
climatique, ~ 41 ka pour ’obliquité et grossiérement 100 ka et 400 ka pour l'excentricité, sont
bien séparées. Cette propriété fondamentale a permis d’isoler et “d’identifier” la présence de ces
raies dans les enregistrements paléoclimatiques. A l'inverse, les bandes spectrales de 1'obliquité
et de ’excentricité martiennes sont trés proches. Si on arrive & isoler une telle bande spectrale
dans un enregistrement paléoclimatique martien, il existera une indétermination sur l'origine
exacte (excentricité ou obliquité) de cette fréquence et par conséquent sur l'interprétation de la
réponse du systéme climatique au forgage orbital. Cet aspect sera probablement important dans
les futures analyses d’échantillons géologiques martiens.

1.3.3 Insolation

Le flux solaire recu au sommet de I’atmosphére par unité de temps et de surface dépend de ’activité
solaire, de la distance planéte-Soleil et de l'orientation de son axe de rotation.

La mesure de l'activité solaire est caractérisée généralement par la “constante solaire” Sy définie
par l’énergie par unité de temps et de surface recue par la planéte située & une distance donnée
(généralement, le demi-grand axe ag). L’évolution actuelle du Soleil sur sa séquence principale produit
une augmentation progressive de l’activité solaire, qui ne peut pas étre considérée comme constante
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sur des échelles de temps géologiques. Les modéles d’évolution stellaire suggérent qu’elle aurait été
environ 6% plus faible durant le Néoprotérozoique (750 &+ 200 Ma), qui est ’époque géologique la plus
ancienne étudiée ici. Cette différence non-négligeable a probablement affecté de fagon significative le
climat terrestre tout au long de son histoire géologique (e.g. Crowley et North, 1991). Pour la Terre, la
constante solaire actuelle est Sy ~ 1350 W.m ™2, et de 1’ordre de 589.0 W.m~2 pour Mars qui est plus
éloignée.

Le calcul de I’insolation incidente est classique, et une description plus détaillée pourra étre trouvée
dans Ward (1974), Berger (1978) ou Laskar et al.(1993b).

Soient 7 et 75, deux vecteur unitaires partant du centre de la Terre et dirigés respectivement vers
un point de la surface planétaire de latitude ¢ et vers le Soleil situé & la distance rg, l'insolation
instantanée a la surface de la planéte (pour une atmosphére transparente) est donnée par :

(1.49)

Les propriétés de l'insolation dépendent de l'intervalle de temps sur lequel le flux solaire incident
est moyenné et de la position géographique considérée. D’un point de vue climatique, trois grandeurs
apparaissent a priori importantes : ’insolation moyenne globale annuelle regue a la surface de la planéte
et les insolations journaliéres et annuelles moyennes & une latitude donnée.

Insolation annuelle globale moyenne

L’insolation journaliére moyenne I peut se calculer en divisant le flux solaire intercepté par aire
de la surface de la planéte suivant :

2 2 2
_ R S
T=25, (% 77_2:_0 4oy (1.50)
e 4R 4 e
L’insolation annuelle moyenne I, est obtenue en intégrant 1’expression précédente sur une révolution
de la planeéte, soit (e.g. Laskar et al., 1993b) :

= S5
I, = ZO(1 —e?) 12, (1.51)
Elle ne dépend que du carré de ’excentricité planétaire. Les variations d’excentricité étant limitées

pour toutes les planétes telluriques (excepté pour Mercure), ses variations temporelles sont trés faibles
et ne peuvent étre responsables de fortes variations climatiques.

Insolation journaliére en fonction de la latitude

L’insolation journaliére I; & une latitude donnée est I'insolation moyenne recue par un point de
la planéte de latitude ¢ pendant un cycle diurne. Soit § la déclinaison solaire, trois cas peuvent se
présenter (voir Laskar et al., 1993b) :

(a) =1 < —tan¢gtand < 1: Dans ce cas, il existe un lever et un coucher du Soleil repéré par l'angle
horaire Hy € |0, [, défini par cos Hy = — tan ¢ tan d.

(b) —tangtand < —1 : Dans ce cas, on a toujours 7.7s > 0 et le Soleil ne se couche jamais. On
pourra prendre Hy = 7.

(¢) —tangtand > 1 : on a toujours 7.7s < 0 et le Soleil ne se 1éve jamais. Ceci est équivalent &
Hy=0.
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Pour chacun des cas précédents, ’insolation en fonction de la latitude ¢ est donnée par :

I;(9) 7r 1—e?

So (14 ecosv 2 . . .
= — | ——5— ] (Hosin¢sind + cos ¢ cosd sin Hy), (1.52)

ol v est ’anomalie vraie de la trajectoire par rapport au périhélie. La déclinaison § du Soleil est obtenue
par la longitude vraie wgy, mesurée depuis ’équinoxe mobile, grace & la relation sind = sinwgsine =
sin(@ + v) sine. Lorsque la longitude vraie wy = @ + v est fixée 3, I'insolation journaliére dépend donc
uniquement de ’excentricité, de la précession climatique, de 1'obliquité et de la latitude. Il est aussi
possible de calculer des insolations mensuelles 4 (voir Laskar et al., 1993b).

Plusieurs remarques sont fondamentales pour la suite : (1) Les variations d’excentricité n’apa-
raissent qu’a travers leur carré dans l'expression (1.52) et ne contribuent donc que trés faiblement
a 'amplitude des variations de l'insolation (moins de 2%). Son effet indirect majeur est uniquement
la modulation de la précession climatique. (2) Le signal associé a la précession climatique produit
toujours la contribution dominante, celle-ci augmentant lorsque la latitude diminue. (3) Inversement,
le signal associé aux variations d’obliquité est important uniquement dans les hautes latitudes et sa
contribution devient faible en dessous de 60° de latitude, puis quasiment négligeable dans les tropiques
(moins de 4% de ’amplitude totale). (4) L’effet de la précession climatique étant antisymétrique entre
les deux hémisphéres, les insolations journaliéres ou mensuelles sont fortement anticorrélées dans les
deux hémispheéres.

Une illustration est donnée sur la figure 1.12 o l'insolation d’été terrestre dans les hautes latitudes
de ’hémisphere Nord (ici 65°N) est tracée sur le dernier million d’années ainsi que ’analyse spectrale
de cette insolation sur les 4 derniers Ma. Les variations de I’insolation sont une fonction complexe de
I’obliquité et de la précession climatique. L’amplitude du signal associée aux fréquences de la précession
climatique est prédominant devant celui provenant des fréquences de 1’obliquité. L’influence directe des
fréquences de 1’excentricité apparait bien négligeable. Les fluctuations de l'insolation peuvent atteindre
prés de 20% de sa valeur moyenne, engendrant des variations significatives de I’ensoleillement estival
dans les hautes latitudes.
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Fic. 1.12: Variation temporelle de ’insolation d’été terrestre a 65°N sur le dernier Ma et son analyse
spectrale sur les derniers 4 Ma. La solution de l'insolation est basée sur la solution La93 (Laskar et al., 1993b).
Sur l'analyse spectrale, les principales périodicités orbitales en ka (1 ka= 1000 ans) sont indiquées. La notation ka sera
employée généralement par la suite.

3Le solstice d’été dans ’hémisphére nord est défini, par exemple, par wy = 7/2. Pour repérer la trajectoire de Mars
sur son orbite, la longitude vraie est remplacée par la longitude aréocentrique solaire Ls définie de la méme maniére
comme la longitude de la date, repérée par rapport a 1’équinoxe de printemps, pour lequel Ly = 0°.

*L’insolation d’été correspondant par exemple & I'insolation moyennée sur une longitude moyenne de 30° & partir du
solstice d’été. Ses propriétés sont cependant trés proches de l'insolation journaliére au solstice d’été.
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Insolation annuelle moyenne en fonction de la latitude

L’insolation annuelle moyenne recue & une latitude ¢ donnée est l'insolation moyennée sur les
variations diurnes et sur une révolution orbitale. Elle peut s’écrire sous la forme (e.g. Ward, 1974) :

S °n : o
<I>= 2—02(1 —e?)1/2 / [1— (sin ¢ cos € — cos ¢ sine sinu)?] Y2 . (1.53)
T 0
Elle dépend aussi trés faiblement de l’excentricité, mais est indépendante de la précession climatique.
Ses variations sont ainsi trés sensibles & la valeur de I’obliquité planétaire. Sa valeur au pole (¢ = 7/2)

est donnée par :
So sine

T A=)
qui est une fonction sinusoidale simple et croissante de ’obliquité tandis qu’elle est décroissante a
léquateur (¢ = 0). Pour l'obliquité terrestre actuelle, < I > est environ trois fois plus faible aux poles
qu’a l'équateur favorisant a priori la formation de glaciations dans les hautes latitudes. Il existe tou-
tefois, une valeur critique théorique de ’obliquité proche de 53.9° & partir duquel ce rapport s’inverse,
favorisant ’apparition potentielle de glaciers équatoriaux.

<I, >= (1.54)

1.4 Théorie astronomique des paléoclimats

La possibilité d’un lien entre le forcage astronomique et les variations climatiques nécessite des
données géologiques qui enregistrent et “inscrivent” les variations du forcage orbital. En 1’absence
d’enregistrements martiens, ’existence de ce lien n’a pu étre confirmé que pour la Terre et le reste
de ce chapitre lui est entiérement consacré. La notion méme de climat est trés large et posséde de
multiples définitions qui sont en dehors du cadre de cette thése. Dans notre étude, nous appelerons
principalement variations climatiques, les variations temporelles du volume des glaciers continentaux
terrestres. Dans le reste de ce chapitre, aprés un historique succinct, on cherche principalement &
comprendre a travers les données géologiques terrestres récentes, la nature et les mécanismes de la
réponse glaciaire au forcage astronomique. L’objectif est d’extraire les informations pertinentes qui
permettent de modéliser simplement cette réponse pour des périodes glaciaires terrestres plus anciennes
pour lesquelles ces réponses sont trés peu connues.

1.4.1 Bref historique

L’idée que les variations de l’obliquité et des paramétres orbitaux soient responsables de chan-
gements climatiques marqués est née principalement au milieu du XIX® siécle. Un historique assez
complet de I’évolution des idées et de leurs développements scientifiques pourra étre trouvé dans le
livre d’Imbrie et Imbrie (1979) et les articles d’Imbrie (1982) et de Paillard (2001). Nous n’en donnons
ici qu’'un résumé succinct.

Le géologue suisse Louis Agassiz (1838) fut probablement 1'un des premiers a reconnaitre que des
glaciations étaient a ’origine des moraines et des transports de blocs erratiques observés dans plusieurs
endroits des Alpes, d’Ecosse et de Scandinavie. Malgré I'importante opposition initiale de la commu-
nauté scientifique, ces idées furent peu & peu acceptées par une large majorité de géologues. Quelques
années plus tard, le mathématicien francais Adhémar (1842) proposa que les variations orbitales de
la Terre auraient pu étre responsable de changements climatiques et de cycles glaciaires. La théorie
d’Adhémar était basée sur le phénomeéne, alors connu, de précession des équinoxes et il suggéra que
les glaciations étaient produites par les variations résultantes de la durée des saisons. Les glaciations,
engendrées par des hivers prolongés se dérouleraient ainsi tous les ~ 23 000 ans dans ’hémisphére
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nord et en opposition de phase dans I’hémisphére sud, comme l'illustrait la présence alors connue de
la calotte Antarctique.

Bien que cette idée fut considérée comme absurde par ses contemporains, elle inspira fortement les
travaux ultérieurs de Croll (1875) qui élabora, de fagon plus détaillée, la premiére théorie astronomique
des paléoclimats. Il confirma l'importance de la précession des équinoxes, bien que saisonniére, et
suggéra que 'insolation d’hiver pourrait étre une grandeur critique a la formation de cycles glaciaires.
Des hivers froids pourraient produire de larges calottes polaires, dont la pérennité serait réalisée par la
rétroaction liée au fort albédo des glaces. Une avancée majeure de la théorie de Croll fut qu’il montra
le réle de modulation de la précession par les variations d’excentricité dans les variations saisonniéres
d’insolation. Ainsi, les périodes de faible excentricité correspondraient & des périodes interglaciaires
tandis que les périodes de forte excentricité, & des glaciations alternées dans chaque hémisphére, tous
les 23 000 ans. Croll bénéficia de la solution orbitale récente de Le Verrier (1856) et bien qu’il émit I'idée
supplémentaire que les changements d’obliquité pourraient aussi jouer un réle, il ne put les estimer. Son
livre contient, en outre, un certain nombre d’éléments de climatologie et d’océanologie qui sont encore
utilisés. Pourtant, & nouveau, un certain nombre de ses prédictions ne satisfirent pas les géologues et
les climatologues. En particulier, la fin du dernier intervalle glaciaire était estimée par Croll, il y a
environ 80 000 ans avant notre ére, une valeur en contradiction avec certaines estimations de I’époque.

L’intérét pour la théorie astronomique des climats prit un nouvel essor avec les travaux du ma-
thématicien serbe Milutin Milankovitch entre 1920 et 1941. En bénéficiant de ’amélioration croissante
des solutions astronomiques, il calcula l’insolation d’été au sommet de ’atmosphére pour différentes
latitudes en tenant compte des variations de ’excentricité, de la précession et de ’obliquité terrestre.
Contrairement & Croll, il suggéra que l'insolation d’été dans les hautes latitudes de ’hémisphére Nord
était le paramétre critique a la succession de cycles glaciaires-interglaciaires. Des étés froids permet-
traient la persistance dans les hautes latitudes des neiges hivernales dont 1’albédo élevé favoriserait le
refroidissement et ’accumulation annuelle de glace. Pour les mémes raisons que pour Croll, la prédic-
tion d’une alternance de périodes glaciaires entre les hémisphéres, indépendamment de la distribution
continentale et de considérations climatiques plus détaillées, liées a la circulation océanique et atmo-
sphérique, fut rejetée par une grande majorité des climatologues et des géologues.

Les apports et les améliorations conjuguées des solutions astronomiques (e.g. Vernekar, 1972, Bre-
tagnon, 1974, Berger, 1978 ; Laskar, 1988, Laskar et al., 1993b) et plus particuliérement des données
géologiques et géochimiques (e.g. Emiliani, 1955 ; Shackleton, 1967, Broecker et Van Donk, 1970, Hays
et al., 1976) ont permis de tester et de valider progressivement l'idée d’une influence astronomique
dans la variabilité climatique.

L’accumulation de données géologiques et paléoclimatiques continues, associée & l’amélioration
des méthodes de datation (méthodes basées sur les radio-isotopes de 'uranium, du thorium ou du
potassium, inversion du champ magnétique) ont ainsi confirmé le lien entre les variations de l'insolation
incidente et la réponse climatique. Des corrélations temporelles et fréquentielles apparaissent & la fois
dans la succession de cycles glaciaires-interglaciaires (e.g. Hays et al., 1976, Ruddiman et al. , 1986,
Imbrie et al., 1992) mais aussi pour un nombre important d’autres indicateurs paléoclimatiques (e.g.
Hilgen, 1991 ; Petit et al., 1999 ; Lourens et al., 2001).

Il est important de noter que les nombreuses discontinuités et 1’absence de datation précise des
premiers enregistrements climatiques rendait difficile la comparaison avec les données orbitales dans le
domaine temporel. Une approche complémentaire fut alors de comparer les données dans le domaine
fréquentiel. Si la réponse climatique est linéaire ou contient une importante réponse linéaire, les pério-
dicités observées dans les enregistrements paléoclimatiques doivent illustrer la présence des fréquences
astronomiques et ceci, indépendamment des mécanismes précis qui convertissent par des processus
atmosphériques, océaniques ou biologiques, I'insolation incidente en signal géologique.
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En outre, 'ensemble des archives climatiques (concentration atmosphérique, température, accumu-
lation de glace) issues des carottages glaciaires (e.g. Petit et al., 1999), et en particulier du forage de
Vostok fournit des informations importantes sur le lien entre le forgage orbital et le systéme climatique
terrestre sur les derniers ~ 400 000 ans.

1.4.2 Indicateurs paléoclimatiques et cycles glaciaires

La recherche d’une corrélation entre les variations climatiques et le forcage orbital nécessite 1’en-
registrement quasi continu d’un indicateur climatique dont la résolution est suffisamment fine sur les
échelles de temps de Milankovitch. Durant les trentes derniéres années, cela a été rendu possible par
Pamélioration constante de la résolution temporelle et la diversification des indicateurs utilisés (sédi-
ments marins et lacustres, coraux, anneaux des arbres, carottes glaciaires, pollens, cyclostratigraphie
rocheuse, séquences marines de carbonates, etc...).

Un indicateur couramment utilisé du volume global des glaces continentales est le rapport isoto-
pique entre I'isotope 18 de 'oxygéne et ’oxygeéne 16 contenu dans les squelettes carbonatés (CaCOg3) des
foraminiféres. Ceux-ci sont généralement extraits des sédiments marins forés dans les fonds océaniques.
La composition chimique de leurs squelettes calcaires est censée représenter la composition chimique de
I’eau dans laquelle ils ont évolué. Schématiquement, lors de ’évaporation de ’eau des océans dans les
régions tropicales, 1’isotope le plus léger de I'oxygéne est préférentiellement évaporé, tandis que 1’oxy-
geéne 18 est plus facilement condensé lors des phases de précipitation. Lors du transport de la vapeur
d’eau des basses latitudes vers les hautes latitudes, la succession d’étapes de condensation/vaporisation
diminue progressivement la teneur en 80 dans la phase vapeur, cette teneur se retrouvant finalement
inscrite dans la signature isotopique des chutes de neige dans les hautes latitudes. Durant des pé-
riodes de fortes glaciations, ces fortes précipitations neigeuses entrainent, par opposition, un important
appauvrissement en °0 dans les océans.

La mesure du rapport isotopique est conventionnellement définie par la notation :

18 16
O/ Oechantillon
18 0/16 Ostandard

610 (en %o) = ( - 1) x 1000 (1.55)

ol la valeur standard est référée a celle du VPDB (Vienna Pee Dee Belemnite). Le rapport §'80 dépend
aussi de la température locale de ’eau. Toutefois, pour les foraminiféres benthiques qui vivent au fond
des océans °, plus de 70% de la variabilitée du 68O peuvent étre attribués a la variation du volume
total de glace (e.g. Shackleton, 1967, Duplessy et al., 1970). Cette hypothése a été largement confirmée
par les mesures indépendantes des variations eustatiques du niveau marin & partir de récifs coraliens
fossilisés (e.g. Chappell et Shackleton, 1986).

Depuis les premiers enregistrements et forages réalisés au début des années 1950 qui couvraient
uniquement le Quaternaire (le dernier Ma), le développement et ’accumulation d’enregistrements a trés
haute résolution (~ quelques milliers d’années) ont fourni des contraintes importantes sur la variabilité
glaciaire et amplitude de ses variations depuis I’apparition de la calotte Antarctique (~ 35 Ma).
Une large revue de ses développements sur l'ensemble de 1'ére Cénozoique (0-65 Ma) est décrite dans
Zachos et al. (2001). La figure 1.13 illustre l’enregistrement du 6'¥0 benthique du Site ODP (Ocean
Drilling Project) 659 (Tiedemann et al., 1994) et les principales caractéristiques (périodes géologiques,
variabilité) sur les derniers 3.5 Ma. Cette période caractérise l'intensification de la glaciation dans

511 est supposé que la température des fonds océaniques varie relativement peu et ne peut devenir inférieur & sa
température de solidification (~ —2°). A l'inverse, les foraminiféres planctoniques vivant prés de la surface de l'eau
enregistrent les larges fluctuations de la température de surface. La valeur du 20 benthique diminue avec la température
(~ —0.25%0/°C) et augmente avec le volume des glaces continentales (~ 0.1%0/10 m de diminution du niveau glacio-
eustatique marin).
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Fig. 1.13: Enregistrement benthique du site ODP 659 sur les derniers 3.5 Ma (Tiedemann et al., 1994)
et analyse spectrale de ’enregistrement sur 0-500 ka et 0.8-3 Ma Le trait vertical hachuré correspond a la
transition du Pléistocéne Moyen marqué par le passage d’une variabilité glaciaire dominée par obliquité (~ 41 000 ans)
4 une périodicité dominante proche de 100 000 ans. Cette transition est bien visible sur les transformées de Fourier
rapides effectuées sur les périodes 0-500 ka et 0.8-3 Ma. Le faible nombre de points sur l'intervalle 0-500 ka conduit & un
spectre de trés faible résolution.

I’hémisphére nord marquée par des cycles glaciaires devenant de plus en plus intenses. Avant ~ 3 Ma,
I'amplitude et la valeur plus faible du 68 O suggére la présence de calottes de taille trés modérée dans
I’hémisphére nord.

Durant l’ensemble du Pliocéne supérieur (~ 1.65-3 Ma) et la partie inférieure du Pléistocéne (~
0.7-1.65 Ma), le signal glaciaire présente des cycles réguliers trés fortement dominés par la période prin-
cipale de l'obliquité (e.g. Raymo et al., 1989 ; Ruddiman et al., 1989). L’ensemble des enregistrements
isotopiques présentent une transition, appelée communément Transition du Pléistocéne Moyen (noté
TPM par la suite) qui marque U’extinction de la prédominance de 'obliquité. Cette transition est située
dans lintervalle (0.6-1 Ma), correspondant au début du Quaternaire. Comme l'illustre la figure 1.13,
la fin du Quaternaire est marqué par une suite de cycles glaciaires-interglaciaires de grande amplitude,
dominée par une périodicité proche de 100 000 ans et composée en premiére approximation de longues
périodes d’accumulation glaciaire (~ 90 ka) suivies de phases rapides de déglaciations (~ 10 ka). Des
signaux secondaires variant aux périodicités de 'obliquité et de la précession climatique (~ 23 et 19
ka) se surimposent au signal dominant (e.g. Hays et al., 1976 ; Imbrie et al., 1992, 1993).
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1.4.3 Périodes de Milankovitch et glaciations du Pré-Cénozoique

L’ensemble des enregistrements isotopiques en 680 accumulés sur le Cénozoique confirme que de-
puis la formation de la calotte Antarctique (~ 35 Ma) a I’Oligocéne, 1’évolution des calottes glaciaires
est fortement contrdlée par le forgcage orbital. La variabilité glaciaire du Pré-Pléistocéne semble, en
particulier, fortement concentrée dans la bande de l'obliquité (Zachos et al., 2001). Cela illustre proba-
blement la trés grande sensibilité des glaciers aux changements d’obliquité & travers les variations de
I’insolation dans les hautes latitudes, lorsque ces glaciers ne recouvrent qu’une partie des zones polaires
(et/ou lorsque leur taille reste faible).

Toutefois, outre le Quaternaire, certains épisodes montrent une forte concentration dans les hautes
périodes de l'excentricité (~ 100 et/ou 400 000 ans), en particulier durant le Miocéne supérieur (~
20-25 Ma) (e.g. Zachos et al., 1997), méme si la taille des calottes mises en jeu, & cette époque, est
réduite.

Variabilité glaciaire au cours du Pré-Cénozoique

Durant les vingt derniéres années, les cyclicités observées dans un nombre important de données
géologiques du Pré-Cénozoique ont été également attribuées aux périodes de Milankovitch. Quelques
exemples représentatifs peuvent étre trouvés pour le Mésozoique (Herbert, 1992 ; Olsen, 1986 ; Olsen et
Kent, 1999) et le Paléozoique (Yang et Kominz, 1999). Toutefois, ces cyclicités ne sont par reliées & un
signal glaciaire et ne concernent donc pas notre étude. Une étude plus détaillée de la cyclostratigraphie
dans les sédiments non marins pourra étre trouvée dans le livre de Schwarzacher (1993).

Des déterminations indirectes des périodicités glaciaires ont pu étre effectuées durant les glacia-
tions du Permo-Carbonifére (~ 240-360 Ma) grace a ’observation des changements eustatiques du
niveau marin dans des sédiments lacustres ou lagunaires appelés “cyclothémes” (voir le chapitre 2).
Ces fluctuations apparaissent dominées par le cycle majeur de I’excentricité (~ 400 000 ans) et com-
plétées par des contributions mineures associées a l'excentricité (~ 100 000 ans) et l'obliquité (Heckel,
1986 ; Algeo et Wilkinson, 1988). Toutefois, Rasbury et al.(1998) suggére que le cycle de 100 000 ans
pourrait étre dominant. Il est important de noter que ces sédiments semblent indiquer des périodes
de transgression rapide (fonte rapide des calottes instables) et de régression lente du niveau marin,
similaires & la dissymétrie des cycles du Quaternaire. Néanmoins, ’absence de contraintes trés précises
sur la datation de ces sédiments ¢ indique qu’il faut prendre avec précaution la présence et la valeur
des périodes astronomiques. Il n’y a pas de contraintes similaires disponibles pour les glaciations de
’Ordovicien (~ 440 Ma) et du Néoprotérozoique (~ 750+ 200 Ma). Devant le manque de données sur
la réponse des glaciations du Pré-Cénozoique au forcage orbital, les simulations et les modélisations
climatiques sont devenus des outils théoriques importants dans la compréhension des mécanismes de
réponse climatique sur ces échelles de temps (e.g. Crowley et al., 1993). En particulier, la réponse du
systéme climatique au forcage orbital apparait trés sensible & la disposition continentale, surtout en
présence d’un supercontinent (e.g. Short et al., 1991; Crowley et al., 1992).

Variation a long terme des périodes de Milankovitch

Outre ’absence de données géologiques, une incertitude majeure sur la variabilité glaciaire & 1’échelle
des temps géologiques provient de la nature méme du forgage orbital. D’aprés les tableaux 1.5, 1.6,
1.8, les principales fréquences du forcage orbital peuvent s’écrire comme des combinaisons linéaires des

81 attribution de périodes de Milankovitch est souvent déduite de la coincidence entre les rapports des périodes
spatiales qui apparaissent dans la stratigraphie et celles des périodes de Milankovitch, et non d’une datation directe.
La présence fréquente de “trous” dans la déposition, et d’érosion rend ces méthodes encore peu fiables.
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fréquences fondamentales s;, g; et de la fréquence de précession py (=~ a cos € au premier ordre) qui ont
pu changer significativement dans le passé.

La fréquence de précession dépend de la valeur de 'obliquité, et de la constante de précession
a dont les variations dépendent, d’aprés (1.26 ) et (1.27), des changements conjugués de ellipticité
dynamique, de la distance Terre-Lune (& travers les effets de dissipation due aux effets de marées) et
de la durée du jour. On peut considérer que la valeur moyenne de 'ellipticité dynamique terrestre a
I’échelle des temps géologiques peut étre donnée par sa contribution hydrostatique, proportionnelle au
carré de la vitesse angulaire de rotation (voir chapitre 2). L’ensemble des effets dissipatifs affectant la
rotation terrestre a long terme (effets de marées, friction noyau-manteau) peut étre modélisé mais les
parameétres de dissipation sont trés peu contraints dans le passé (e.g. Néron de Surgy et Laskar, 1997 ;
Correia et Laskar, 2003). Toutefois, la diminution progressive de la vitesse angulaire de rotation et
I’augmentation de la distance Terre-Lune au cours du temps conduisent conjointement & la diminution
de la constante de précession.

La figure 1.14 illustre une estimation possible de la variation des périodes astronomiques basée une
évolution simplifiée du systéme Terre-Lune et certaines observations géologiques de la durée du jour
(Berger et al., 1989). Les fréquences fondamentales sont supposées constantes, rendant cette figure
purement indicative. On notera que les fréquences de 'excentricité, indépendantes de la vitesse de
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Fic. 1.14: Estimation des changements des périodes de Milankovitch sur 1’échelle des temps géologiques
modifié de Berger et al., 1989). Les fréquences fondamentales du Systéme solaire s;, g; sont supposées constantes.
Les périodes de I'obliquité et de la précession climatique diminuent avec ’augmentation dans le passé de la vitesse de
précession due au rapprochement de la Lune. L’histoire Terre-Lune et les observations géologiques de la durée du jour
sont tirés du modele simplifié¢ de Lambeck (1980).

précession sont donc constantes, tandis que les périodes de 'obliquité et de la précession climatique
décroissent conjointement avec le “rapprochement” lunaire. Ces variations atteignent jusqu’a 20 & 25
% sur les derniers 450 Ma.

Nos estimations de la fréquence principale de l'obliquité :

Vi = po+ 83 =~ WCOSE + 83 (1.56)
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durant les glaciations antérieures sont légérement différentes et basées sur I’évolution du systéme Terre-
Lune de Néron de Surgy et Laskar (1997). La durée du jour est choisie égale & 21.9 heures, il y a ~
650 Ma (Williams, 1993). Ces deux points sont détaillés dans 'annexe A. Cette valeur a été étendue
sur I’ensemble de D'intervalle Néoprotérozoique (~ 750 + 200 Ma). Il correspond alors une période
principale de 30 700 ans pour une obliquité moyenne actuelle et une période de 62 700 ans pour une
obliquité initiale de 55°. Durant le Permo-Carbonifére (~ 260-340 Ma), une durée du jour intermédiaire
constante de 22.8 heures a été choisie. La période principale de 1’obliquité estimée est alors trés proche
de 35 000 ans. Cette valeur est comparable & celle estimée par Berger et al. (1989) sur la figure 1.14.

L’évolution des fréquences paléoclimatiques dépend aussi des fréquences fondamentales s; et g; du
Systéme solaire séculaire. Le comportement chaotique du Systéme solaire implique que la dynamique
des éléments orbitaux planétaires ainsi que les fréquences fondamentales associées ne sont pas des
quantités fixes mais varient au cours du temps (Laskar, 1989, 1990). En estimant les différentes sources
actuelles d’incertitude sur les parameétres planétaires initiaux (masses, positions, vitesses) et sur certains
effets dynamiques, Laskar (1999) suggére que la sensibilité aux conditions initiales limite la possibilité
d’obtenir une solution précise du mouvement orbital et de la précession terrestre au-deld de ~ 30-
35 Ma. Malgré cette limitation importante, il est possible de discuter plus précisément 1’évolution de
certaines fréquences sur ’échelle des temps géologiques.

Le caractére chaotique du Systéme solaire ne concerne en fait que les planétes telluriques, le mou-
vement des planétes géantes étant stable. Cela implique que les fréquences fondamentales s; et g; pour
7 > b seront pratiquement constantes, tandis que les fréquences g1, g3, 94, S1, S2, S3, S4 sont instables. La
fréquence g9 associée a la précession du neceud de Vénus apparait comme modérément instable (Laskar,
1990).

Une des conséquences importantes est que la fréquence principale de l'excentricité go — g5 (de pé-
riode ~ 400 000 ans) et qui module aussi la précession climatique devrait étre relativement stable
et observable sur les échelles de temps géologiques. Inversement, toutes les fréquences principales de
I’obliquité apparaissent comme instables, excepté la fréquence py + sg. La détection de cette fréquence
dans les données géologiques donnerait ainsi des contraintes sur les effets dissipatifs affectant la rota-
tion terrestre. Toutefois, sa faible amplitude dans le forcage de ’obliquité rend cette possibilité tres
improbable. Les fréquences de modulation s4 — s3, g4 — g3 ou g2 — g5 de I'obliquité et de ’excentricité
sont de facon générale plus facilement repérables dans les enregistrements géologiques s’étendant sur
plusieurs millions d’années.

Malgré 'instabilité des fréquences fondamentales associées aux périodes dominantes de Milanko-
vitch, nous avons considéré que celles-ci étaient constantes dans le passé (ou que leurs variations étaient
négligeables par rapport aux changements séculaires de la vitesse de précession). Cette hypothése est
probablement incorrecte, mais c’est la plus naturelle pour tester de facon simple les propriétés de la
réponse glaciaire lors de glaciations antérieures, en ’absence de contraintes.

D’autres implications fondamentales sur l’interaction entre les observations géologiques et le carac-
tére chaotique du forcage astronomique a long terme sont données dans Laskar (1999), Olsen et Kent
(1999) et Pilike et al. (2003).

1.5 Modélisation paléoclimatique des cycles glaciaires

L’absence de données détaillées sur la réponse glaciaire au forgage orbital & la fois dans les do-
maines temporels et fréquentiels durant les glaciations du Pré-Cénozoique est un obstacle majeur a la
modélisation et la compréhension des climats de ces périodes. La démarche naturelle est, en premier
lieu, d’extrapoler les mécanismes et les processus climatiques observés sur les périodes glaciaires ré-
centes. Toutefois, malgré ’aptitude de la théorie de Milankovitch & expliquer de nombreux aspects de
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la variabilité temporelle et fréquentielle des changements climatiques du Cénozoique, la réponse des
calottes glaciaires aux variations d’insolation pose de nombreuses questions encore non résolues.

1.5.1 Le probléme du cycle de 100 000 ans

La découverte initiale de la prédominance d’un cycle proche de 100 000 ans dans la variabilité
glaciaire du Quaternaire a longtemps retardé l'acceptation de la théorie de Milankovitch, les variations
d’insolation en été dans les hautes latitudes étant dominées par la précession climatique et secondai-
rement par ’obliquité. Si les variations d’excentricité possédent des périodes proches de 100 000 ans,
sa contribution directe aux variations d’insolation est négligeable.

La découverte de périodicités méme secondaires associées & la précession climatique et & 1’obliquité
fut alors essentielle & la validation de ‘I’essence” de la théorie de Milankovitch (Hays et al., 1976). De
fagon générale, I’ensemble des données géologiques recueillies suggére qu’il ne semble pas approprié
d’interpréter strictement la théorie de Milankovitch. Une version moderne, plus minimaliste, consiste
a constater que les fréquences astronomiques apparaissent de fagon significative dans le signal glaciaire
sans présupposer des mécanismes qui relient le forcage orbital et la réponse glaciaire.

Un nombre important d’hypothéses ont été formulées sur ’origine de ce cycle et une revue assez large
sur les différents types de modeéles proposés pourra étre trouvée par exemple dans Imbrie et al. (1993).
On peut résumer ’ensemble de ces modéles en trois classes principales : (I) Les modeéles proposant
que le cycle de 100 000 ans est un mode propre interne du systéme glace-océan-atmosphére et dont la
phase est fixée par le forcage orbital (e.g Maasch et Saltzman, 1990). (II) Les modéles invoquant une
amplification du signal glaciaire dans la bande de ’excentricité produite par une réponse non linéaire
du systéme climatique aux variations d’insolation. (III) Les modéles associant ce cycle a la variation
de I'inclinaison du plan orbital terrestre (e.g. Muller et Mac Donald, 1997) 7.

Il est important de noter que, ne cherchant pas un modéle qui reproduit exactement les derniers
cycles glaciaires, mais un modéle simple qui puisse contenir les principales caractéristiques de la réponse
glaciaire et qui peut s’adapter aux contraintes supplémentaires données par les glaciations du Pré-
Cénozoique, ceux proposés dans la classe (II) suffisent largement & notre étude. De plus, comme nous
le verrons dans le chapitre 3, la friction climatique ne dépend pas du modéle climatique choisi mais
des propriétés de la réponse glaciaire uniquement dans la bande spectrale de 1’obliquité.

Dans ce contexte, un nombre important de rétroactions climatiques positives ont été invoquées
pour expliquer une amplification non-linéaire. Les principales sont : (1) la rétroaction liée a I’albédo
élevé des calottes qui favorise leur refroidissement et la persistance d’une période glaciaire. (2) La
rétroaction entre 1’épaisseur de la calotte et I’accumulation de glace : le sommet d’une calotte épaisse
est plus froid et peut donc accumuler encore plus de glace si la lithosphére sous-jacente n’a pas eu
le temps de s’enfoncer, tandis que la fonte des glaces peut étre amplifiée si celle-ci se déroule lors de
I'enfoncement de la lithosphére (e.g. Gallée et al., 1992). (3) Le temps de réponse important des larges
calottes glaciaires. (4) La rétroaction provoquée par anti-corrélation importante entre le volume de
glace et la concentration des gaz a effet de serre (CO2, CHy,..) suggérée par les données du forage de
Vostok (e.g. Petit et al., 1999).

Il n’y a pas toutefois pas de consensus sur la contribution de chacun de ces processus. Une remarque
importante pour la suite est que la plupart de ces rétroactions sont des fonctions croissantes du volume
des calottes. Il est probable que certains de ces effets furent présents durant les glaciations majeures
du passé.

"Certaines analyses astronomiques détaillées récentes rendent toutefois cette hypothése largement improbable (Kor-
tenkamp et Dermott, 1998).
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L’utilisation de modeles issus de la classe (II) pose cependant certains problémes qu'il est important
de mentionner. Une amplification non linéaire favorise théoriquement 1’émergence supplémentaire du
cycle majeur de I’excentricité proche de (~ 400 000 ans) qui n’est pas observé dans les enregistrements
paléoclimatiques du Quaternaire. Comme indiqué dans les sections précédentes, ’observation de ce
cycle avec une trés faible amplitude durant le Pliocéne (Clemens et Tiedemann, 1997) mais avec une
amplitude importante au Miocéne et probablement au Permo-Carbonifére rend toutefois raisonnable
’utilisation de tels modéles. En outre, la non-observation du cycle de 400 000 ans durant le Quaternaire
est probablement reliée & I'observation d’un seul pic centré autour d’une période de 100 000 ans alors
que l’excentricité posséde en réalité un doublet (~ 96 000 et 127 000 ans), dont la modulation fournit
le cycle de 400 000 ans. Si les données montraient un doublet résolu, alors la période de modulation
associée serait probablement aussi observée.

De fagon générale, les trois classes de modéles ne permettent pas d’expliquer d’une part I'initiation
de la glaciation majeure dans I’hémisphére Nord (~ 3 Ma) et d’autre part le changement de variabilité
et d’amplitude glaciaire a la TPM (~ 0.8 Ma) . La prédominance d’un cycle de l’obliquité avant la TPM
suggére, 4 nouveau, que les calottes ne répondent pas de facon linéaire au forcage de I'insolation, méme
quand leur volume est réduit. Il est possible que I’insolation moyenne annuelle dans les hautes latitudes
(voir Eq.1.54) qui ne dépend que de l'obliquité joue un role notable dans la variabilité glaciaire. Une
bifurcation du systéme climatique causée par une décroissance progressive de la concentration en COq
et un refroidissement global associé pourrait étre a 1’origine d’une telle transition (e.g. Raymo, 1997 ;
Paillard, 1998). Une étude plus détaillée du lien entre les cycles glaciaires-interglaciaires et les variations
d’insolation ainsi que les nombreux problémes supplémentaires posés par la théorie de Milankovitch
pourra étre trouvé dans Raymo (1997) et Paillard (2001).

Il est important de noter que "'accumulation de données isotopiques & trés haute résolution durant
ces dix derniéres années a permis de mettre en évidence la présence d’une importante variabilité
glaciaire & I’échelle du millénaire, marquée par des décharges abruptes et massives d’icebergs (Heinrich,
1988 ; Bond et al., 1992). Ces événements suggérent que 1’évolution glaciaire ne peut étre uniquement
décrite dans le cadre traditionnel de changements séculaires variant conjointement avec les fluctuations
d’insolation mais aussi comme un systéme instable pouvant “sauter” entre différents états d’équilibre.
L’intégration de valeurs critiques climatiques dans la théorie astronomique “classique” a permis de
contourner un nombre important de problémes posés par la théorie de Milankovitch et de modéliser &
la fois dans le domaine temporel et fréquentiel, ’évolution glaciaire sur les 3 derniers millions d’années
(Paillard, 1998, 2001).

Nous considérerons dans les chapitres 2 et 3 que sur la durée caractéristique des glaciations du Pré-
Cénozoique (~ 50 Ma), la théorie de Milankovitch permet de facon satisfaisante de décrire la réponse
glaciaire aux variations d’insolation, & la fois en terme de phase et d’amplitude; la friction climatique
sera traitée dans ce cadre. Nous verrons au chapitre 4 que le concept de valeurs astronomiques critiques
couplé & des phénomeénes d’hystéresis climatiques permet d’enrichir notablement le traitement de la
friction climatique.

1.5.2 Modélisation

Pour modéliser simplement la réponse glaciaire au forgage orbital, nous avons utilisé le modéle
d’Imbrie et Imbrie (1980) dans lequel la non-linéarité est produite par 1’assymeétrie entre une phase
rapide de déglaciation (terminaison) provoquée par l'instabilité des calottes polaires massives et une
phase lente d’accumulation glaciaire. Soit Iy, I'insolation de forgage de référence, le volume total des
glaces continentales est simplement une relaxation du premier ordre aux variations d’insolation avec
une constante de temps qui dépend du signe des changements du volume glaciaire. Soit V', une variable
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linéairement reliée au volume de glace, ’équation caractéristique est :

AV (Iyep. = V)

ey _ et 7 V) 1.57

dt T ( )
o 7 = Tpr si Irep > V (phase de déglaciation pour des fortes insolations) et 7 = 74 si Iyef < V

(accumulation). Les constantes de temps 74 and 7ps peuvent respectivement s’écrire

Tm Tm

T ™M= T g (1.58)

TA =
ou T, est le temps caractéristique moyen de réponse des calottes et b, un coefficient de non-linéarité (0 <
b < 1). Dans le modeéle original, l'insolation de référence est l'insolation d’été & 65° de latitude nord,
correspondant & la latitude caractéristique d’extension des calottes dans la théorie de Milankovitch,
74=42 500 ans et 73;,=10 625 ans, ce qui correspond & un temps caractéristique moyen de réponse
T,,=17 000 ans, b=0.6 et un rapport 74 /73 = 4 favorisant bien une accumulation de glace plus lente
que la fonte. Ce modéle sera désigné par la suite modéle nominal. Pour estimer la viabilité de ce
modéle, la figure 1.15 compare sur le dernier million d’années, les variations d’insolation en été & 65°N,
le modéle nominal d’Imbrie et Imbrie et I’enregistrement isotopique 620 du Site ODP 659.

On constate bien 'absence de lien direct entre l'insolation d’été et 1’enregistrement isotopique
du fait de la prédominance des cycles glaciaires de 100 000 ans bien marqués. Le modéle nominal
d’Imbrie et Imbrie reproduit de fagon acceptable les derniers cycles glaciaires. Les terminaisons I, II,
IV, et VII sont, en particulier, bien reproduites. Une exception importante concerne la terminaison V
située autour de 400 ka. L’amplitude de cette transition apparait comme 'une des plus importantes
enregistrées durant le Quaternaire alors qu’elle correspond & un minimum de ’excentricité (voir la figure
1.6) et de ’amplitude des variations d’insolation (figure 1.15.a). La situation inverse se produit aprés la
terminaison ITI. Une discussion plus approfondie de ces paradoxes, contraire & la théorie traditionnelle
de Milankovitch, pourra étre trouvé dans Paillard (1998, 2001). Les terminaisons n’apparaissent pas
associées aux maxima les plus forts de l’insolation d’été mais suivent toujours les maxima les plus
faibles. En d’autres termes, les maxima d’insolation les plus faibles favorisent une glaciation majeure
qui sera suivie d’un épisode de déglaciation au maximum d’insolation suivant, indépendamment de
I'amplitude de l'insolation (e.g. Paillard, 2001).

En outre, une périodicité prédominante proche de ~ 100 000 ans n’est pas apparente dans le modéle
nominal, tandis que la modulation par le cycle majeur de I’excentricité (~ 400 000 ans) est bien visible.
Ces propriétés sont confirmées par 1’analyse en fréquence du modéle nominal calculée sur les prochains
5 Ma dans le tableau 1.2.

Sur cet intervalle de temps, on constate que la variabilité glaciaire du modéle est dominée par les
fréquences principales de I’obliquité, de la précession climatique et de I’excentricité 8. Les périodes de
I’excentricité proche de 100 000 ans n’apparaissent alors que de facon secondaire. La deuxiéme période
issue de ’obliquité est le cycle secondaire proche de 54 ka, a 'inverse du forgage direct de 1'obliquité
(voir tableau 1.5). Cela illustre que le modeéle d’Imbrie et Imbrie agit comme un filtre passe-bas sur les
fréquences du forcage orbital.

Bien qu’assez imparfait, le choix d'un tel modéle présente plusieurs intéréts : d’une part, il est
possible de modifier simplement les paramétres d’entrée du modéle. En particulier, 'insolation de for-
cage peut étre adaptée & l'extension latitudinale des calottes polaires. Le degré de non-linéarité de la
réponse glaciaire peut étre simplement controlé par la variation du paramétre b et les changements des

811 est important de voir que Pordre des trois premiéres fréquences varie suivant lintervalle de temps sur lequel
Panalyse en fréquence est effectuée, mais qu’elles restent toujours les fréquences prédominantes. Il serait ainsi erroné de
conclure que 'obliquité “domine” le signal glaciaire.

48



1.5. MODELISATION PALEOCLIMATIQUE DES CYCLES GLACIAIRES

< 520? a) | B
E g Lo __ | | | S | A | W _
s 500
v 480
S
S 460
o rV---g-- == - - V- -\ ——— ’*** r--——-\rt-tr--—-—"-- -y -
8 440 r
8 L 4
£ 420 & \ \ \ | -
o 495k I I T T 1
_ %b —
£ 490 ) 1
% 485 A
Q@ - - 0 R Y R A 4- 4 HHA
5 480
£ - ]
5 475 ]
2 Vo - o ---- Rl f-V--o oo |
2 470 | ]
o
s 465 | | | |
25 I o v v Vi ‘ ]
3f © 7
£ 35¢
O 4r ]
45 -
51 B
5_5k \ \ \ \ ]
0 200 400 600 800 1000
Temps (ka)

F1G. 1.15: Comparaison entre I’insolation d’été a 65°N (a), le modéle glaciaire nominal d’Imbrie et Imbrie
(b) et les valeurs en 6"20 benthique du site ODP 659 (c). L’insolation d’été est issue de la solution astronomique
de Laskar et al. (1993). Le modéle dérivé d’Imbrie et Imbrie est exprimé dans les unités de P'insolation (W.m™?2). Le
volume de glace réel est une fonction linéaire de la figure (b) mais sa détermination exacte n’est pas ici nécessaire. Pour
les figures (a) et (b), les traits horizontaux en pointillés correspondent aux valeurs maximales et minimales prises par
ces fonctions sur le dernier cycle glaciaire ou son équivalent. L’enregistrement du Site ODP 659 a été ré-échantillonné
tous les 1000 ans par interpolation linéaire. Les zones grisés correspondent aux derniéres terminaisons glaciaires avec la
nomenclature traditionnelle associée (voir par exemple Raymo, 1997).

constantes temporelles de relaxation 74 et 7ps permettent de modifier le déphasage entre les compo-
santes fréquentielles du forcage astronomique et la réponse glaciaire. Il est ainsi possible de créer un
ensemble de modeéles d’évolution glaciaire ajustables qui permettront de tester la friction climatique
pour différentes configurations glaciaires. Ce modéle sert ainsi de modéle conceptuel de réponse gla-
ciaire au forcage de l'insolation, dans lequel I’ensemble des non-linéarités potentielles sont rassemblées
dans le paramétre b. D’autre part, ce modeéle a été souvent utilisé comme référence dans la calibration et
la datation astronomique d’enregistrement isotopiques en 680 (e.g. Shackleton et al., 1990 ; Bassinot
et al., 1994). Les propriétés de ces enregistrements permettront de tester, sous certaines conditions,
Veffet de la friction climatique durant les glaciations récentes (voir chapitre 3).
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j  Origine v; ("/an) Periode (ans) V; (W.m™?) 9;(°)
0 valeur moyenne - - 477.952  -0.0001
1 obliquité p+ 3 31.541 40986 2.497  -10.395
2 préc. climatique p+ g5 54.702 23685 2.290 4.650
3 excentricité g2 — gs 3.1906 405402 2.147  147.282
4 préc. climatique p+ go 57.929 22372 1.821  169.237
5 préc. climatique p+ g4 68.394 18948 1.338 110.145
6 excentricité g1 — g2 10.454 123965 1.051 -109.425
7 excentricité gs — gs 13.681 94729 1.046 38.909
8 obliquité P+ S6 24.156 53651 1.045 -142.144
10  obliquité p+ 84 32.723 39604 1.020 17.076
13 obliquité p+s3+gs—g3 32.174 40280 0.812 -4.863
16 obliquité p+S3—9g4+03 31.087 41689 0.605 -126.574

TaB. 1.2: Principaux termes d’une approximation quasi-périodique V (t) = E;.V:”O Vj cos(vjt+4;) du modéle
nominal glaciaire d’Imbrie et Imbrie (1980) exprimés dans les unités d’insolation (W.m™?) sur 5 Ma et
origine astronomique des périodicités présentes. La premiére colonne donne la position j de la fréquence v; dans
le développement quasi périodique. Pour j > 7, seules les fréquences issues des variations de 'obliquité sont données. Le
volume de glace réel est une fonction linéaire de V (t) mais sa détermination n’est pas nécessaire.

Variation du déphasage entre la réponse climatique et le forcage orbital

Un des parameétres importants de la théorie astronomique des climats est le déphasage entre 'excita-
tion orbitale et la réponse glaciaire en fonction de la fréquence du forgage. D’aprés (1.57), le déphasage
entre une composante de l'insolation de fréquence v et la composante de sortie du volume de glace
dépend de la nature de la réponse glaciaire. Ils valent respectivement :

Calv) = arctan(v X 74) (1.59)
Cm(v) = arctan(v X Ta7), (1.60)

dans les périodes d’accumulation et de déglaciation. Le déphasage moyen sur un cycle glaciaire complet
noté (;(v) est une fonction non triviale de (4 et (ar. Toutefois, le modeéle prédisant un intervalle de
glaciation plus long qu’un intervalle de déglaciation, (;(v) est plus a priori plus proche de (4 que (. Le
déphasage (;(v) est estimé dans le tableau 1.3 pour le cycle majeur de 41 000 ans associé a ’obliquité,
et pour un rapport constant 74/7; = 4 similaire au modéle nominal, les constantes de relaxation 74
et 7ps étant alors non contraintes. Une réduction simultanée de 74 et 7ps conduit & une diminution du
déphasage, la réponse glaciaire étant en moyenne plus rapide.

T4 (10° ka) 2 4 8 12 16 20 32 425 48 80 100
v (103 ka) 0.5 1 2 3 4 5 8§ 106 12 20 25
Gi()(°) 106 20.0 34.7 452 532 585 69.1 739 756 812 83.0

TAB. 1.3: Exemples de déphasages de la réponse glaciaire & un forcage sinusoidale de période 41 000
ans en fonction des temps caractéristiques d’accumulation 74 et 7as des calottes. L’équation (1.57) du
modéle d’Imbrie et Imbrie a été intégrée sur 2 Ma en réduisant I’insolation d’été & une sinusoide de période 41 000 ans,
d’amplitude unité et de phase nulle & l'origine des temps pour chaque couple (74, 7an). Le déphasage est déduit par
analyse en fréquence du signal glaciaire. Le tableau ne contient qu’une partie des couples utilisés.
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Le déphasage glaciaire aux variations d’obliquité peut étre ainsi modifié sur I’ensemble de I'intervalle
0 — 90° permis par le modéle d’Imbrie et Imbrie. Cette recherche peut étre étendue & I’ensemble des
fréquences orbitales mais seule I'obliquité jouera un réle dans la friction climatique. Le déphasage est
ici proche de 74° pour le modéle nominal pour le cycle majeur de I'obliquité.

Temps caractéristique de réponse d’une calotte

L’équation (1.58) indique que les temps de relaxation 74 et 737 dépendent du temps caractéristique
moyen de réponse T, des calottes et du coefficient de non-linéarité b. Ces paramétres et les mécanismes
d’évolution d’une calotte glaciaire aux variations d’insolation dépendant probablement non seulement
de la dynamique complexe glaciaire, mais aussi des conditions climatologiques locales ?, il est difficile
de prédire simplement les variations de b et de T}, pour des calottes différentes de celles du Quaternaire.
11 est toutefois intéressant de donner quelques éléments importants de discussion, en particulier quand
le seul parameétre glaciaire de sortie intervenant dans la modélisation est ici le volume des calottes.

Comme il est proposé dans la section précédente, la réponse non linéaire est probablement une
fonction croissante du volume d’une calotte. Une conséquence importante est que 'augmentation du
volume glaciaire conduit alors & un transfert plus important de la variabilité glaciaire dans les hautes
périodes de ’excentricité, diminuant ainsi corrélativement la variabilité dans les bandes de 1’obliquité
et de la précession climatique.

Les premiéres études théoriques sur la dynamique des calottes massives du Quaternaire (Weertman,
1964) ont montré qu’elles avaient un temps caractéristique de réponse 7Ty, de 'ordre de 10 000 & 20
000 ans, en bon accord avec la valeur empirique de 17 000 ans du modéle nominal d’Imbrie et Imbrie.

Il est aussi probable que T}, dépende du volume de la calotte. Connaitre la dépendance précise du
temps de réponse d’'un glacier en fonction de sa taille requiert en théorie la résolution des équations
continues et non linéaires dépendantes du temps de la dynamique glaciaire'®. Sans simplifications,
cela est actuellement impossible pour les géométries générales des glaciers et des calottes réels. Il est
toutefois possible d’approcher par des méthodes d’analyse dimensionnelle ou de loi d’échelle, le role
des différents paramétres pertinents glaciaires. Dans cet esprit, le temps caractéristique de réponse T,
peut étre donné par :

[Tin] o [z]/[ua], (1.61)

ou [z] est la longueur caractéristique du glacier et [uz], la vitesse caractéristique d’écoulement dans la
direction de la longueur principale du glacier (Nye, 1960). La plupart des analyses considérent impli-
citement que T}, est simplement proportionnel a la taille du glacier en considérant [u,] indépendant
de la taille. Toutefois, la vitesse d’écoulement est une fonction croissante de ’épaisseur de la calotte
qui elle-méme augmente avec la longueur de la calotte. La dépendance de [z] et de [u,] avec les autres
paramétres glaciaires dans certaines approximations liées aux observations dynamiques des calottes
conduit & (Bahr, 1998) :

[Tyn] o [S]Y/4, (1.62)

ou [S] est la surface caractéristique de la calotte. La plupart des calottes suivent une loi d’échelle
volume-surface de Paterson de la forme :

V]  [S]823 ~ [S]°/4. (1.63)

9Celles-ci peuvent inclure par exemple 'albédo des zones périglaciaires, la température et la chimie des océans envi-
ronnants, l'intensité des vents, etc... (Imbrie et al., 1993).

0Le fluage glaciaire dépend principalement de I’accumulation, de la température moyenne annuelle de la surface, de
la rhéologie glaciaire, de sa taille et des conditions en pression et température & la base.
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D’apres (1.62) et (1.63), on considérera que pour les calottes glaciaires :
[Ty] o [V]'/5. (1.64)

Une conséquence théorique est que, méme pour des changements importants du volume de la calotte,
le temps caractéristique et donc le déphasage entre le forcage de I'insolation et la réponse glaciaire ne
varient ici que trés faiblement. Il se peut toutefois que la réalité soit différente.

1.6 Obliquité et réponse climatique

La variabilité glaciaire étant principalement dominée par les fréquences astronomiques, il est pos-
sible d’analyser plus spécifiquement la réponse glaciaire & chacune de ces fréquences. Comme nous le
verrons au chapitre 3, la friction climatique étant controlée uniquement par la réponse glaciaire aux
variations d’obliquité, nous nous restreignons dans cette section a I’étude de la réponse glaciaire dans
la bande de ’obliquité. Les mécanismes de la réponse climatique n’étant pas connues, les deux para-
métres pertinents permettant de décrire cette réponse sont 'amplitude de sortie et le déphasage entre
le forcage orbital de ’obliquité et la réponse glaciaire.

Un des objectifs est de vérifier plus spécifiquement si la réponse glaciaire (amplitude, déphasage)
prédite par les modéles utilisés est similaire avec celle donnée directement par les mesures isotopiques
en 080 dans cette bande fréquentielle. Cette réponse est analysée ici sur les glaciations récentes du
Pliocéne-Pléistocéne (~ 0-3 Ma) ou existent les données les plus importantes.

1.6.1 Amplitude

L’amplitude de la réponse glaciaire dans la bande de I'obliquité peut étre définie comme le volume
de glace (ou la masse) de glace moyen transporté par chacune des périodicités de ’obliquité durant une
succession de cycles glaciaire-interglaciaires. En supposant que le volume de glace puisse s’exprimer
sous la forme d’une fonction quasi-périodique :

NI

%lace(t) = Z Vv] COS(Vjt + 5j)7 (165)
j=1

ou les fréquences v; sont classées de telle sorte que les N premiéres fréquences soient les fréquences
principales de l'obliquité (voir 1.48), on peut définir de fagon équivalent le parameétre sans unité
2xV;

Q=17 1.66
! _Avtqlace ( )

ot AVjjace (< 0) est la variation totale du volume de glace sur un cycle de déglaciation de référence,
servant ici de normalisation. ©; (1 < j < N) exprime alors simplement le pourcentage du volume
de glace total transporté par la fréquence v; de 'obliquité. Le dernier cycle glaciaire étant 1'un des
plus larges en amplitude sur I’ensemble des glaciations du Pléistocéne, il sera pris comme le cycle de
référence dans cette section. Il est ainsi attendu que les parametres ©; soient inférieurs a 1.

Nous avons calculé une estimation réaliste des parameétres ©; & partir d’une base d’enregistrements
isotopiques & haute résolution en 680 benthiques issues, pour la plupart, des forages sédimentaires
océaniques des missions Ocean Drilling Program et dont les caractéristiques principales sont données
dans le tableau (1.4). Cette base a été complétée par la compilation d’enregistrements isotopiques
SPECMAP (SPECtral MApping and Prediction) longtemps utilisée comme un enregistrement de réfé-
rence (Imbrie et al., 1984).
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Site Lieu Type Période Références
SPECMAP - Planctonique 0-0.78 Ma Imbrie et al. (1984)
ODP 849 00°N, 110°0O Benthique 0.4.98 Ma Mix et al. (1995)
ODP 677 01°N, 84°0O Benthique 0-2.60 Ma Shackleton et al. (1990)
ODP 6774846  03°N, 90°O Benthique 0-8.35 Ma Shackleton et al. (1990, 1995a)
ODP 659 18°N, 21°0 Benthique 0-5.01 Ma Tiedemann et al. (1994)

TAB. 1.4: Caractéristiques principales de la base de données isotopiques en §'80 utilisée. L’ensemble des
données est disponible sur le site Web : www.ngdc.noaa.gov. L’enregistrement composite du Pacifique Equatorial 6774846
combine les carottes V19-30 de 0 &4 0.34 Ma (Shackleton et Pisias, 1985), ODP 677 de 0.34 4 1.811 Ma et ODP 846 de
1.811 Ma & 8.35 Ma. La résolution moyenne de chacun des enregistrements est proche de 3.5 ka. La construction de
I’échelle de temps associée & chacun des enregistrements est donnée par leurs références.

Chacun de ces enregistrements est reproduit sur la figure 1.16 sur les derniers 3.5 millions d’années.
Une étude comparative et corrélative entre ces enregistrements pourra étre trouvée dans Tiedemann
et al.(1994) et Raymo (1997).

Chaque enregistrement a été redressé et son approximation quasi périodique a été réalisée par la
méthode d’analyse en fréquence (Laskar, 1993). Du fait de la large réponse glaciaire dans la bande
de I’obliquité, ’approximation quasi-périodique des histoires glaciaires fournit un nombre trés impor-
tant de pics secondaires qu’il n’est pas possible d’identifier spécifiquement et de relier aux fréquences
astronomiques de 'obliquité. Dans ce contexte, ’estimation a été réduite au cycle majoritaire de ~
41 000 ans de l'obliquité, bien identifiable dans le développement. L’estimation de la contribution de
I’obliquité a ’amplitude glaciaire totale est donnée dans le tableau 1.5. Cette estimation a été effectuée
sur deux périodes : le Pléistocéne Supérieur (~ 0-0.78 Ma) dominée fortement par des cycles de grande
amplitude de ~ 100 000 ans et sur ’ensemble des trois derniers millions d’années correspondant & I’in-
tensification de la glaciation dans I’hémisphére nord et dominée par des cycles de plus faible amplitude
de 41 000 ans jusqu’a la transition du Pléistocéne Moyen. La contribution ©1 est aussi comparée & celle
obtenue en considérant deux modéles simples de réponses glaciaires aux variations d’insolation : le mo-
déle nominal non linéaire d’Imbrie et Imbrie et le cas hypothétique d’'une réponse linéaire a 1’insolation
d’été a 65°N (voir figure 1.15).

Ces valeurs appellent un nombre important de remarques. Pour chaque période, les contributions
apparaissent similaires entre les enregistrements benthiques indiquant une réponse climatique corrélée
dans la bande de 'obliquité. Les valeurs s’étalent de ~22.5% a ~ 28.5 % pour les deux périodes
excepté pour le SPECMAP. Ce dernier est en fait basée sur des mesures isotopiques de foraminiféres
planctoniques trés sensibles aux changements de la température de surface et de salinité des océans et ne
peut étre utilisé comme un indicateur précis des variations du volume de glace. Il n’y a malheureusement
toutefois pas encore de consensus actuel sur un enregistrement isotopique de référence basé sur des
foraminiféres benthiques pour ’ensemble du Pléistocéne.

Une valeur moyenne de ~ 25% de la contribution de 'obliquité peut étre déduite des enregistre-
ments benthiques. Cette valeur est similaire sur les deux intervalles de temps, suggérant que malgré
I’amplification graduelle de 'amplitude des cycles glaciares sur les 3 derniers millions d’années, le vo-
lume de glace moyen échangé par les variations d’obliquité est resté quasiment constant et égal & ~
1/4 du volume de glace transporté durant le dernier cycle glaciaire (soit ~ 12 millions de km?). Cette
propriété sera fondamentale pour la friction climatique. Elle pourrait signifier que méme si la Terre a
connu dans le passé des périodes et des cycles glaciaires plus importants que durant le Quaternaire, le
volume de glace transporté par 'obliquité pourrait étre borné par la valeur du Pléistocéne. On notera,
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Contribution ©; du cycle de 41 000 ans de I'obliquité

Site

0-0.78 Ma 0-3 Ma
SPECMAP 18.9% -
ODP 849 27.5% 22.6%
ODP 659 22.7% 23.3%
ODP 6774846 23.9% 25.7%
ODP 677 28.6% 26.0%
Modéle d’Imbrie et Imbrie 58.2% 47.6%
Insolation d’été a 65°N 49.2% 40.7%

TaAB. 1.5: Estimation de la contribution du cycle majeur de l’obliquité a 'amplitude totale des cycles
glaciaires. La valeur est comparée avec des modéles glaciaires simples, linéaire et non linéaire, de réponse & l'insolation
d’été. Chaque enregistrement isotopique dessiné sur la figure (1.16) a été redressé. L’amplitude moyenne du cycle de
41 000 ans a été extraite par analyse en fréquence (Laskar, 1993) du signal résiduel, puis normalisée par I’amplitude
correspondante du dernier cycle glaciaire. L’estimation pour le site ODP 677 est calculée uniquement sur 0-2.6 Ma, limite
temporelle de 'enregistrement.

que dans le méme temps, ~ 25% du volume est aussi transporté par la précession climatique et environ
50% est transporté par le cycle de 100 000 ans sur les derniers cycles glaciaires.

Nos estimations sont basées sur ’hypothése que toute la variabilité des foraminiféres benthiques
peut étre associée & la variation du volume de glace continental global. Une fraction significative
(~ 30%) est généralement attribuée aux variations de la température des fonds océaniques. Cet effet
n’affecte pas nos résultats si la contribution de I’obliquité associée & la fois aux changements du volume
de glace et de la température est identique. Ce n’est pas forcément le cas : si le signal glaciaire du
rapport isotopique §'80 est bien un signal global ! qui doit étre identique pour chaque lieu de forage
océanique, les variations de température dépendent assez sensiblement de la position géographique et
en particulier de la latitude. Les fluctuations de température apparaissent naturellement plus sensible &
I’obliquité dans les hautes latitudes. Toutefois, la contribution et la séparation de chaque signal est trés
mal connue (voir par exemple, Shackleton, 2000). II est, cependant raisonnable de considérer qu’une
contribution de 'obliquité d’environ 25% est une bonne estimation sur les derniers cycles glaciaires.

En outre, la comparaison avec les modéles glaciaires montre une surestimation importante de la
contribution de I'obliquité, environ d’un facteur deux. Cette surestimation a deux origines disctinctes :
(1) les modéles purement astronomiques de réponse glaciaire prédisent une variabilité climatique uni-
quement dans la bande des fréquences orbitales qui n’illustre pas la grande dispersion fréquentielle
et la présence importante de fréquences non orbitales observées dans les spectres des enregistrements
benthiques. Ceci conduit donc naturellement & une surestimation de la contribution des fréquences
orbitales dans la variabilité glaciaire. (2) La figure 1.15 illustre le fait que les modeles utilisés ne sont
pas des “bons” modeles de réponse glaciaire. En particulier, le dernier cycle glaciaire des modéles n’ap-
parait pas comme le cycle de plus forte amplitude de I’histoire glaciaire 2. La normalisation par ce
cycle “secondaire” de faible amplitude conduit naturellement & une augmentation de la contribution
des fréquences & I’amplitude totale du signal. On ne peut pas & proprement parler alors de norma-

"Te temps de mélange océanique est proche de 200 ans, ce qui est quasiment instantané a 'echelle des variations
orbitales.

120n remarquera que pour les deux modéles, son amplitude est & peu prés la moitié du cycle de plus grande amplitude
sur le dernier million d’années.
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lisation. Il est alors possible, en changeant cette normalisation (ou “calibration”) de réduire pour les
intégration numériques, la contribution de I’obliquité des modéles aux valeurs réalistes extraites des en-
registrements isotopiques, et d’obtenir ainsi artificiellement des bons modéles glaciaires dans la bande
de l'obliquité (voir chapitre 3).

1.6.2 Influence de la modulation de ’obliquité

Les propriétés temporelles du volume de glace transporté par les variations d’obliquité durant les
trois derniers Ma peuvent étre affinées en filtrant les enregistrements isotopiques dans la bande de
I'obliquité. Cette opération est possible car les fréquences orbitales principales de ’excentricité, de
I'obliquité et de la précession climatique ne se recouvrent pas pour la Terre. La figure 1.17 compare les
enregistrements isotopiques benthiques du Site ODP 659 (Atlantique) et de I’enregistrement composite
ODP 677+846 (Pacifique Equatoriale) filtrés dans la bande de 'obliquité et les variations directes de
I’obliquité terrestre étendues sur les quatre derniers Ma.

La modulation de ’amplitude de ’obliquité correspondant & la fréquence astronomique s3 — s4 de
période ~ 1.2 x10% années apparait, de facon remarquable, dans la réponse glaciaire. En particulier,
les maxima d’amplitude situés vers ~ 1.3 Ma, 2.5 Ma et 3.7 Ma sont assez bien visibles ainsi que les
minima d’amplitude situés vers ~ 1.7 Ma et 3.2 Ma, ce dernier étant trés marqué pour le Site ODP
659. Un point important est que la présence de cette modulation est indépendante de la fagon dont
la datation astronomique des enregistrements est effectuée (e.g. Shackleton et al., 1995; Lourens et
Hilgen, 1997). Toutefois, sur le dernier million d’années, de telles corrélations sont plus délicates. Les
données isotopiques présentent des minima d’amplitude autour de 500 ka, visibles aussi sur d’autres
enregistrements (e.g. Ruddiman et al., 1989) tandis que l'obliquité posséde un minimum d’amplitude
autour de 800 ka. Ainsi, la ré-émergence progressive du forcage de 1’obliquité sur les derniers 800 ka
n’est pas visible dans les données. Comme cette période correspond & la transition vers la prédominance
du cycle de 100 000 ans, il apparait que depuis la TPM et pour des cycles glaciaires plus importants,
la réponse glaciaire dans la bande de ’obliquité devient moins sensible au forcage méme de 1’obliquité.
Toutefois, la figure 1.17 suggére, de facon fondamentale, une relation globalement quasi linéaire entre
les variations du volume de glace (dans la bande de 'obliquité) et les variations de l’obliquité. La
réponse glaciaire dans la bande de la précession climatique présente des propriétés similaires.

La modulation apparait naturellement aussi clairement dans le modéle orbital d’Imbrie et Imbrie,
bien que les zones d’amplitudes maximales soient légérement tronquées en amplitude. Le minimum
d’amplitude & ~ 800 ka est présent, mais on notera a nouveau que sur les 500 derniers ka, une aug-
mentation de ’amplitude jusqu’au temps origine n’est pas significative, similairement aux données
isotopiques. Une conclusion importante est qu’avec un modéle de réponse glaciaire de type Imbrie et
Imbrie, si la réponse a l'insolation globale est par construction non linéaire, la réponse dans la bande
de T'obliquité peut étre considérée comme linéaire. Cela résulte en fait du caractére faiblement non
linéaire de la réponse climatique aux variations d’insolation.

Comme indiqué dans la section précédente, cette propriété sera fondamentale pour la friction cli-
matique. Malheureusement, il n’y a pas de données similaires pour les glaciations du Pré-Cénozoique
qui permettent de vérifier cette propriété et celle-ci sera alors levée.

1.6.3 Déphasage

Les déphasages entre le forcage astronomique et les variations climatiques jouent un roéle fonda-
mental dans la compréhension des mécanismes de réponse climatique au forgage orbital externe. Les
améliorations progressives dans la connaissance de ces retards, principalement aux variations d’obli-
quité et de précession climatique, ont permis durant les dix derniéres années, I’élaboration d’une échelle
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de temps géologique basée sur une calibration astronomique des cyclicités observées dans les enregis-
trements sédimentaires (e.g. Shackleton et al., 1990). De fagon remarquable, cette construction a été
confirmée par des datations radiométriques indépendantes.

Dans la bande de 'obliquité, de tels déphasages sont bien connus pour le Pléistocéne, la réponse
glaciaire étant alors principalement dominée par 1’évolution des calottes massives des hautes latitudes de
I’hémisphére nord. Le signal glaciaire du 80 étant global, la corrélation entre un ensemble important
d’enregistrements isotopiques et les variations d’obliquité ont permis d’affiner progressivement ces
valeurs. Un déphasage de 80 £ 20° (9000 + 2000 ans) a été largement utilisé initialement pour le cycle
principal de 41 000 ans (Imbrie et al., 1984, 1992, 1993). Les estimations récentes semblent converger
vers un déphasage proche de 70° (~ 8000 ans) (Clemens, 1999). Des valeurs similaires de déphasages
7000 £ 2000 ans ont été estimées indirectement & partir des carottes glaciaires de Vostok (Shackleton,
2000) reflétant bien le forcage symétrique de l'obliquité dans les deux hémisphéres.

Le modéle nominal d’Imbrie et Imbrie fournit une phase de 74° (~ 8 400 ans) en bon accord avec
les estimations. Cette phase peut étre aussi modifiée dans le modéle.

Pour les glaciations du Pliocéne, les déphasages de la réponse glaciaire sont cependant faiblement
contraints. La raison principale en est que la datation astronomique des enregistrements sédimentaires
n’est alors pas nécessairement effectuée pour l'enregistrement isotopique benthique en §'80 mais pour
une autre variable climatique (quantité de poussiére, concentration en carbonates, susceptibilité ma-
gnétique, etc...) du méme enregistrement qui ne sont pas des grandeurs corrélatives globales. Il en
résulte alors des fluctuations importantes de phases pour le signal §'80. Un retard empirique de 6
000 ans est parfois utilisé avant 3 Ma pour illustrer la taille réduite des calottes du Pliocéne compa-
rativement au Pléistocéne (e.g. Lourens et al., 1996). Toutefois, ce déphasage a probablement changé
progressivement avec la diminution du volume de glace moyen durant le Pléistocéne et le Pliocéne.

Il est important de noter que ce déphasage n’est qu'un déphasage moyen sur un ensemble de cycles
glaciaires et intégré sur les variations importantes du volume de glace a chaque cycle glaciaire. Il est
probable que ces retards du systéme climatique ne soient pas continus et constants. De plus, il est aussi
probable que toutes les calottes continentales ne répondent pas de maniére synchrone aux variations
d’obliquité, méme si c’est I’hypothése que nous ferons.

Une partie de ’étude de la friction climatique sera basée sur les enregistrements isotopiques ODP
659 et ODP 677+846 décrits précédemment. Le choix de ces sites n’est pas anodin. La datation du Site
ODP 677 et du site ODP 659 sur l'intervalle 0-2.6 Ma a été effectuée par calibration astronomique du
5180 benthique avec le modeéle glaciaire d’Imbrie et Imbrie (Shackleton et al., 1990) qui incorpore un
déphasage moyen constant dans la bande de ’obliquité. Il en résulte pour les deux enregistrements, un
déphasage quasiment invariant sur cet intervalle compris entre 70° et 80°. Inversement, la datation du
site ODP 846 est basée sur la calibration astronomique entre I’insolation d’été a 65°N et les variations
de porosité le long de la carotte mesurée par atténuation aux rayons 7 (Shackleton et al., 1995a). I
en résulte un déphasage de 60 + 20° non constant dans la bande de I'obliquité pour le signal §'80
benthique.

De tels déphasages sont totalement inconnus pour les glaciations du Pré-Cénozoique et le retard
entre le volume de glace dans la bande de l'obliquité et les variations de I'obliquité sera alors laissé
comme un parameétre libre.

56



1.6. OBLIQUITE ET REPONSE CLIMATIQUE

2.5 T T T T T T L ]
8 —— SPECMAP -
5 ]
(@) 7
N R

ittt nii’ it Sl aiiaii === —-7-=—="F===7 el sttt it R ’T””\””T”’;
0 100 200 300 400 500 600 700 800
Temps (ka)

25 [ \ \ |
s 3L Wil
> 35} Iy 1
- ,
() 4 1 _|
) -
= 45 ODP 849 -

5 e _____- _

55 L ! ! ! ! ! ! ]

3 I I I I T T
N
c
o
®)
% | ]

55 \ \ \ \ \ \

25 [ T T T T T T
8 3[ I ! ,
> 35 -
- ,
() 4t _|
;% 45 —— ODP 677+846

5:,,,,,,,,,,, |

55 L ! ! ! ! ! ! ]

25 71— T L O B R T
8 3t ]
> 35 .
i i
T 4 i
L 45 —— ODP 659 |
o | i

5 I e |

55 L \ \ \ \ \ \ ]

0 0.5 1 1.5 2 2.5 3 3.5

Temps (Ma)

F1G. 1.16: Données isotopiques 680 des sites listés dans le tableau 1.4. L’enregistrement SPECMAP est exprimé
en unités de déviation standard et n’est tracé que sur les 780 derniers ka. Tous les autres enregistrements sont tracés
sur les 3.5 derniers Ma excepté le Site 677 jusqu’a 2.6 Ma. Les traits horizontaux en pointillés correspondent pour
chaque enregistrement aux valeurs maximales et minimales prises sur le dernier cycle glaciaire. Les données ont été
rééchantillonées tous les 1000 ans par interpolation linéaire.
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Fic. 1.17: Comparaison entre les données isotopiques en 620 benthique des sites ODP 659 et 6771846
filtrés dans la bande de I’obliquité, le modéle glaciaire d’Imbrie et Imbrie filtré, et les variations d’obliquité
sur les 4 derniers Ma. Les données isotopiques et le modéle glaciaire ont été redressés puis filtrés dans l'intervalle
de fréquence compris entre 23 et 40 "/ an centré sur le cycle principal de 41 000 ans (~ 31.6”/an) et qui comprend
la plupart des fréquences principales de 1'obliquité (voir tableau 1.5). Les traits hachurés correspondent aux mimima
approximatifs des signaux et les zones grisées au zones d’amplitudes maximales. La solution d’obliquité est issue de la
solution astronomique de Laskar et al.(1993). La différence entre les données isotopiques provient des fluctuations locales
de température des fonds océaniques qui différent suivant les coordonnées géographiques du lieu de forage.



Chapitre 2

Cycles glaciaires et moments d’inertie

Introduction

Ce chapitre est consacré a la modélisation et ’estimation des variations temporelles de ’aplatisse-
ment planétaire engendrées par ’alternance de périodes glaciaires et interglaciaires.

Aprés avoir isolé les processus prédominants pouvant engendrer des variations des moments d’inertie
sur les échelles de temps orbitales, nous étudions en détail, dans un second temps, la contribution liée
a la déformation d’une planéte non rigide soumise & une redistribution de ses masses externes (glace,
océan, atmospheére). La réponse planétaire dépend principalement de la rhéologie des matériaux internes
et du profil radial des paramétres physiques planétaires (gravité, densité, élasticité, rigidité, viscosité).
Dans le cadre de cette thése, le formalisme adopté est celui de la rhéologie de Maxwell. Aprés avoir
rappelé les propriétés associées a la réponse visco-élastique d’une planéte, on discute de l'influence de
la stratification & travers la comparaison entre différents modeéles de structure interne simple. Par ce
biais, on cherche & isoler les paramétres pertinents qui vont influencer le processus de compensation
isostatique planétaire.

Les deux derniéres sections traitent plus spécifiquement de la Terre et permettent un travail pré-
paratoire & 1’étude de la friction climatique dans le chapitre suivant. Dans une troisiéme section, on
cherche d’abord & estimer la variation maximale d’aplatissement terrestre durant les principales pé-
riodes glaciaires terrestres depuis le Néoprotérozoique. Trés peu de contraintes existent pour la plupart
de ces glaciations, rendant délicate et spéculative une telle estimation. Dans ce contexte, on essaie d’ex-
traire le maximum d’informations possible des données géologiques ou glaciaires disponibles (amplitude
et position des glaciations, paléogéographie continentale). Pour chaque période glaciaire, lorsqu’un pa-
ramétre majeur n’est pas contraint, son influence sur la variation maximale d’aplatissement est étudiée.
Enfin, dans une derniére section, on décrit les modeéles visco-élastiques utilisés par la suite pour la Terre
en mettant en avant les parameétres les moins contraints qui influeront sur le phénoméne de friction
climatique.

2.1 Propriétes générales

Une des conséquences directes des cycles de glaciations engendrés par les mouvements orbitaux
planétaires est le transport de matiére entre les zones polaires et des zones de plus basses latitudes.
Sur la Terre, lors d’'une déglaciation, la majorité de la glace issue des calottes est mélangée rapidement
a 'ensemble des eaux océaniques et contribue corrélativement & une augmentation du niveau marin.
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La forme de la Terre est aussi affectée et le transport de matiére hors des zones polaires provoque ainsi
une augmentation de l’aplatissement terrestre.

De fagon générale, de nombreux processus externes et internes peuvent engendrer une modification
des moments d’inertie et de ’aplatissement planétaire dont les principaux sont :

e Les cycles de fonte et de reformation périodiques des calottes polaires associés a la variation de ses
éléments orbitaux et axiaux et dont ’effet peut étre partiellement compensé par ’ajustement
isostatique de la subsurface lithosphérique et mantellique.

e Les variations de la vitesse de rotation engendrées, soit par une redistribution des masses internes
et/ou externes, soit par l’action a long terme des effets dissipatifs (effet de marée, friction noyau-
manteau).

e Les anomalies de masse associées a la convection dans le manteau (Ricard et al., 1992), la subduction
de plaques continentales et océaniques (Spada et al., 1992; Deparis et al., 1995) et la dérive des
plaques continentales.

e La création d’excés ou de défauts locaux de masse due a la formation d’un panache ou d’un “super-
plume" provenant du manteau profond.

L’échelle de temps des variations associées aux deux derniers phénoménes est celle des processus
convectifs dans le manteau, c’est & dire de 'ordre de 10% & 107 années. Il en résulte que sur les échelles
de temps de Milankovitch, on pourra considérer en bonne approximation que la redistribution des
masses glaciaires, I’ajustement isostatique interne et les variations de la vitesse angulaire apportent les
contributions majeures aux variations des moments d’inertie planétaires. De plus, on pourra considérer
que pendant la durée caractéristique maximale d’une période de glaciation (~ 50 Ma), 'influence des
effets dissipatifs sur la vitesse de rotation angulaire moyenne est négligeable.

Dans le reste de ce chapitre, on séparera les contributions des variations inertielles liées a la redis-
tribution des masses externes (océan, glaces, atmospheére) équivalent au comportement d’une planéte
rigide et celles liées a la redistribution des masses internes correspondant a une planéte plus réaliste et
déformable. 11 a été proposé que certaines anomalies de masse dans la lithosphére et le manteau puissent
créer une inversion entre les moments d’inertie intermédiaires et principaux conduisant & une rotation
rapide (~ 15 Ma) de ~ 90° des continents & la frontiére du Précambrien (~ 550 Ma) (Kirschvink et al.,
1997). Cette inversion, appelé “Inertia Interchange True Polar Wander” (ITTPW) ne sera pas discutée
ici, les variations des moments d’inertie étant considérés uniquement comme des perturbations de I'état
“d’équilibre” planétaire.

Les variations de ’ellipticité dynamique planétaire

g ot -
sont données par la variation des moments d’inertie diagonaux A, B et C du tenseur d’inertie. D’aprés
les relations (1.7), (1.22) et (1.17), lellipticité dynamique est directement reliée a la composante har-
monique de degré 2 du potentiel gravitationnel total

_C- (A+ B)/2
k=—ym (22)
par
Jo
E, == 2.
d IC’ ( 3)

ott K = C/MR? est le facteur de condensation. Nous verrons que cette linéarité permettra de dé-
crire simplement les variations de D’ellipticité dynamique & travers les variations et les propriétés de
I’aplatissement planétaire Js.
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La trace du tenseur d’inertie étant invariante par rotation du repére et sous l’effet d’une classe
importante de déformations du corps planétaire lui-méme (Rochester et Smylie, 1974), on a :

A+ 0B+ 6C =0. (2.4)
La variation du Js se réduit alors & : ;

ol seule la connaissance de la perturbation du moment d’inertie principal polaire est ainsi nécessaire.

Parallellement, ’aplatissement planétaire étant la composante du potentiel gravitationnel total de
degré 2, ses variations sont directement reliées & celles du potentiel gravitationnel total.

Lors de cycles glaciaires/interglaciaires, la modification du potentiel gravitationnel total résulte
de la déformation planétaire associée a trois effets : (1) La redistribution et le transport de masses
glaciaires sur la surface planétaire, (2) La redistribution des masses internes de la planéte due a ’ajus-
tement isostatique, (3) la redistribution supplémentaire globale des masses associée a la modification
du potentiel centrifuge de rotation. Le potentiel total résultant est alors la somme de la perturba-
tion initiale et de la réponse planétaire, cette derniére étant différente suivant la nature du potentiel
perturbateur. De la méme facon, on notera respectivement dC”, 6C° et 6C™, la variation des mo-
ments d’inertie polaires associée aux trois déformations décrites de telle sorte que la variation totale
du moment polaire s’écrive :

6C = 6C" + 5C° + 6C™*. (2.6)

2.2 Deéformation visco-élastique d’une planéte & symétrie sphérique

L’étude initiale de la déformation d’une planéte soumise & un potentiel pertubateur quelconque
est abondamment traitée et une description plus détaillée pourra étre trouvée dans les ouvrages de
Munk et Mac Donald (1960), Lambeck (1988) ou les articles de (Peltier, 1974, 1985) et (Wu et Peltier,
1982, 1984). Toutefois, dans un second temps, nous donnons une nouvelle formulation de leffet de
ces perturbations sur la variation de ’aplatissement planétaire & la fois dans le domaine fréquentiel et
temporel.

La réponse planétaire est fortement dépendante de 1’échelle de temps des variations du potentiel
excitateur. Un potentiel indépendant du temps n’excite que la réponse des modes gravito-élastiques
de la planéte tandis que sur des échelles de temps de Milankovitch, les modes de relaxation visqueuse
des couches internes deviennent importants. Comme un grand nombre de déformations auxquelles la
planéte est exposée est provoqué par des potentiels harmoniques dont les solutions sont peu sensibles
a la structure détaillée de la planéte, en particulier & la structure latérale, on considérera un potentiel
perturbateur de la forme

V(r)=>_ Va(r)Ya(6,9), (2.7)

décomposé en harmoniques sphériques, et indépendant du temps, o » = (r, 0, ¢) est le vecteur position,
et Y, est 'harmonique sphérique de degré n. On généralisera par la suite pour des potentiels variant
typiquement sur des échelles de temps de Milankovitch. Les déformations seront supposées suffisamment
faibles pour linéariser les perturbations dans les équations.

2.2.1 Equations de la gravito-élasticité

Les équations qui régissent les déformations élastiques des corps gravitants & forte masse dépendent
de la réponse des matériaux soumis & une contrainte ou un cisaillement externe, mais également de
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I’état de précontrainte résultant de 1’équilibre gravitationnel et hydrostatique initial. Le potentiel gra-
vitationnel total ®( et la densité volumique py au point r vérifie, & ’équilibre initial, I’équation de
Poisson :

V2®y = 4nGpy — 2w?, (2.8)

ou G est la constante gravitationnelle. En présence d’une perturbation externe, le potentiel et la densité
peuvent s’écrire au premier ordre :

O(r) = B(r)+dV(r) (2.9)
p(r) = po(r) + pa(7). (2.10)

Les équations se déduisent des trois principes de conservation (masse, impulsion et énergie), des lois
de comportement rhéologique et de lois d’état issues de la mécanique des milieux continus. L’équation
de la continuité (ou conservation de la masse) linéarisée s’écrit :

p1=—poV.u —u.(0rpo)er, (2.11)

ol u représente le vecteur déplacement élémentaire d’un élément de masse et e, un vecteur unitaire
radial. La conservation de 'impulsion en tout point r s’écrit (Wu et Peltier, 1982) :

0=—poV(V = 4V) — prgoer — V(u.pogoer) + VT, (2.12)

ou 7 représente le tenseur des contraintes. Pour un solide suivant la loi de Hooke, les coefficients du
tenseur 7 sont donnés par :
Tij = A (Z ekk) 5i,j + 24 €i.js (2.13)
k
ou d; j est le symbole de Kronecker et € = V x u est le tenseur des déformations. A et p sont respecti-
vement 1’élasticité et la rigidité du matériau et plus communément appelés paramétres de Lamé (pour
un fluide, g = 0);

Dans l'expression (2.12), l’accélération inertielle des particules est ici négligée car on se place dans
le cadre d’une théorie quasi statique. Ceci n’implique pas que les phénoménes sont indépendants du
temps, mais que les périodes considérées sont “grandes” par rapport & celles des modes propres libres
de la planéte. Enfin, ’équation de Poisson qui s’écrit & présent :

V2(0V) = 4nGpy, (2.14)

illustre le lien direct entre la perturbation du potentiel gravitationnel §V appelé aussi potentiel de
redistribution de masse (Love, 1908, Alterman et al., 1959) et la perturbation en densité. L’ensemble
des trois équations (2.11), (2.12) et (2.14) fournit un systéme d’équations différentielles du second ordre
dont les inconnues sont les composantes du vecteur déplacement w et la pertubation dV du potentiel
gravitationnel. Les solutions dépendent des conditions aux limites qui incluent leur régularité a I'origine,
la continuité des déformations, des contraintes et des potentiels aux surfaces de discontinuité.

Configuration de référence sphérique

Etant donné que tous les potentiels perturbateurs considérés ont une symétrie sphérique, on peut
remplacer le systéme aux dérivées partielles précédent par un systéme différentiel du premier ordre, en
développant les inconnues et les fonctions sources en harmoniques sphériques (Smith, 1974, Shen et
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Mansinha, 1976). Notant le déplacement w, la traction 7, les potentiels V' et 6V, on pose :

(u, =yt (r)Y,e, + ry5(r)VY,

Trn=vy3(r)Yner + ryf(r)VY,
! (2.15)
Va(r) — 0Va(r) = y5 (r)

L g (r) = 98 (r) + 4nGpoyt(r),

ou les fonctions y!'(r) sont solutions du systéme (Alterman et al., 1959) :

gi'(r) = cij(r)yj(r) 4,7 =1,..,6, (2.16)

et ol les cf;(r) sont fonctions de la distribution radiale de A(r), u(r), p(r), g(r) et de I'ordre n. La

solution de ce systéme s’obtient seulement par des méthodes numériques dans la plupart des cas.

2.2.2 Nombres de Love élastiques

Pour évaluer les déformations et les changements de potentiel liés aux redistributions des masses a
I'intérieur de la planéte, on utilise les nombres de Love qui caractérise, au premier ordre, une hypothése
de linéarité entre le potentiel perturbateur et la réponse planétaire.

Nombres de Love de volume

Considérons une planéte entiérement élastique, formant un domaine unique, soumise & un potentiel
de force volumique externe du type (2.7), Love et Shida (1911) ont exprimé les déplacements et le po-
tentiel de redistribution de masse en fonction du potentiel volumique excitateur V,,, par des coefficients
de proportionnalité h,, I, et k, définis pour r = R par :

YT (R) = —hn Va(R) /g
Y3(R) = 1, Vu(R) /g (2.17)
y?(R) = (1 - kn) Vn(R)

ol g est la gravité a la surface. Les nombres hy, I, et k,, relatifs & I'harmonique sphérique d’ordre
n, sont communément appelés nombres de Love. Lorsque le potentiel perturbateur est le potentiel de
marée, ils sont appelées nombres de Love de marée. Méme quand le potentiel externe n’est pas un
potentiel de marée mais, par exemple, le potentiel centrifuge de rotation, I'appellation nombre de Love
de marée reste souvent employée. Les nombres de Love sont aussi généralement définis dans le systeme
(2.17) sans le signe négatif lorsque le potentiel gravitationnel est choisi comme positif. Suivant cette
définition, les équations des systémes (2.15) et (2.17) contenant le potentiel (qui sera la seule variable
qui nous intéressera par la suite) peuvent étre reliées simplement par :

0Vh(R) = kn Vi (R), (2.18)

exprimant la proportionnalité entre le potentiel perturbateur et le potentiel supplémentaire di & la
redistribution des masses.

Historiquement, un des premiers modéles employés fut celui d’une planéte considérée comme une
spheére incompressible, homogéne et élastique dont les propriétés moyennes sont identiques a celles de
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la Terre. Dans ce modéle trés simplifié, il existe une solution analytique des nombres de Love (voir
Love, 1927)

2n+1 3 3
h, = ; kn= Y 2.19
2~ D+ ) 2 D+ ) on(n ~ (T o) (2.19)
ol 2. 4
2n“ +4n + 3
i = p 2 A 3 (2.20)
n pgR

et p est la densité moyenne de la planéte.

Nombres de Love de pression

Soit ps la pression & la surface de la planéte. En supposant aussi une symétrie sphérique pour cette
pression, on peut écrire :

ps =Y _ puYa- (2.21)
n

Les déplacements radiaux et tangentiels dus & un effet de pression, de méme que le potentiel lié¢ & la
redistribution des masses, sont alors donnés par :

y?(R) = i_7'npn/gf3
Y3 (R) = lupn/9p - (2.22)

yQ(R) = En pn/ﬁ

Les coefficients hy,, I, et k, sont appelés les nombres de Love de pression.

Nombres de Love de charge

Si I’on considére une distribution de masse M en surface de la planéte et associée, par exemple a la
présence d’océans ou de calottes polaires, la déformation résultera de deux effets : un effet de pression,
dd au poids des masses en surface, et un effet gravitationnel di a ’attraction des masses de la planéte
par les masses de la couche superficielle. Le potentiel gravitationnel V' généré par une distribution de
masse en surface, ressenti en un point quelconque de la surface de la planéte, est donné par :

am

(2.23)
ou 7' est la position de I’élément de masse d M. Si ’on néglige I’épaisseur de la couche de masse M par
rapport au rayon de la planéte R, la décomposition de la fonction 1/|R — 7’| en polynomes de Legendre

et 'utilisation du théoréme d’addition des harmoniques sphériques conduit & (voir par exemple pour
le détail, Correia, 2001) :

GM 4T 3 pn
V(R) = — Y,=— —Y,. 2.24
(R) g 27;2714—1])”” ZH:?TL—I-lp n ( )
De D’expression précédente on tire
Pn 2n+1
— =— v 2.25
e (225)
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et leffet sur la surface devient donc :
Y1 (R) = ~hnVa(R)/g+ hapn/9p = —hy Va(R)/g
Y3 (R) = ~laVa(R)/g+lnpn/9p = —1,Va(R)/g (2.26)
Y3 (R) = (1= kn) Va(R) +knpn/p = (1= k) Va(R)

ou les coefficients hl,, I! et k!, sont les nombres de Love de charge :

n» 'n
B h h
mn 2 1 7771
A I "; | (2.27)

Les nombres de Love ne sont donc pas tous indépendents les uns des autres. En particulier, il
existe une autre relation importante entre le nombre de charge k], et les nombres de volume h,, et &,
(Molodenski, 1977, Wilhelm, 1986) :

k!, = ky — hy,. (2.28)

Nombre de Love fluide

Les nombres de Love fluides sont définis comme la limite des nombres de Love précédents appliquée
a un fluide, c’est-a-dire pour lequel la rigidité u est nulle. Une propriété intéressante est que la surface
d’un corps fluide reste toujours sur I’équipotentielle. Elle sera donc élevée de —(1 + &)V, (R)/g par
rapport au centre de la planéte. Alors,

Y1 (R) = —haVa(R)/g = —(1 + kn)Va(R) /g (2.29)
donne la relation particuliére h,, = k, + 1 soit d’aprés la relation (2.28) :
K =—1. (2.30)

Cela implique bien que l'effet d’une charge pertubatrice en surface sera naturellement entiérement
compensée pour une planéte fluide.

2.2.3 Nombres de Love visco-élastiques

Les nombres de Love précédents sont définis pour une planéte élastique soumise & une perturbation
instantanée. Pour des processus perturbatifs agissant sur des périodes de Milankovitch, les propriétés
visqueuses du manteau permettent une relaxation progressive et partielle de la perturbation. Ces
propriétés dépendent fortement de la rhéologie du milieu.

La rhéologie de Maxwell est la plus couramment utilisée et consiste & considérer tout corps comme
a la fois visqueux et élastique. Elle est équivalente, mécaniquement, & I’association en série d’un ressort
de rigidité p et d’'un amortisseur de viscosité 7. Le temps caractéristique de relaxation du systéme
appelé temps de Mazwell est égale & 1, = n/u et correspond a I’échelle de temps de transition entre le
régime de réponse solide et le régime visqueux Newtonien. Si la période de forcage est inférieure a 7,
le milieu se comporte comme un solide élastique tandis qu’il se comportera comme un fluide purement
visqueux pour des périodes d’excitation plus élevées. Pour une rigidité mantellique typique de 8.5 x 1010
Pa et une viscosité indicative de 10%! Pa.s, le temps de Maxwell est de I'ordre de 2.7 x 103 années soit
environ un ordre de grandeur inférieur aux périodes de Milankovitch.
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Pour un fluide visqueux, les coefficients du tenseur des contraintes dépendent & présent du temps.
La résolution des équations gravito-visco-élastiques est basée sur le principe de correspondance. En
considérant les équations obtenues dans le cadre d'une planéte élastique toujours valable dans le do-
maine de transformation de Laplace ! (c’est & dire pour une “fréquence” s donnée), on remplace les
parametres élastiques de Lamé (A, ) par leurs transformées respectives de Laplace, X et i1. Pour une
rhéologie de Maxwell, on a :

S Astpks/n

o) = S (2.31)
_ _ ps

fi(s) = St (2.32)

ol k = A+ 2u/3, et dont les variations & courte période (s — 00), et & longue période (s — 0) sont
conformes & la construction du corps de Maxwell.

Cas d’une sphére incompressible homogéne

Le modéle le plus simple, évoqué pour la premiére fois par Darwin en 1879, consiste en une sphére
uniforme incompressible visco-élastique. D’aprés les équations (2.19) et (2.28), les nombres de Loves
de marée et de charge pour ’harmonique n = 2 s’écrivent alors :

~ —1
ka(s) = g (1 + 129;; (2) (2.33)

~ (s -1
Ki(s) = _<1+129pl;(1;2> . (2.34)

Les nombres de Love reflétent bien la compétition entre les influences gravitationnelles et élastiques.
Si la rigidité est importante, la planéte se déforme peu et les nombres de Love tendent vers zéro. Si
I'effet gravitationnel prédomine, la réponse sera purement hydrostatique. En notant g = 2pgR/19, la
rigidité gravitationnelle effective, les précédents nombres de Love peuvent s’écrire :

~ S 1+7y,s
e 2.
Fa(s) 2 (1—!—b7’m5> (2.35)

~ 14+ 7,s
ky(s) = — (71“” 3), (2.36)

ou b= (ug + 1)/ g €t 7 = n/p est le temps de Maxwell. Il est plus facile de voir I'effet temporel de
la relaxation visqueuse en repassant dans le domaine temporel. La transformée inverse de Laplace, par
exemple du nombre de Love de charge est alors donnée par (Peltier, 1985) :

1 ~ 1 _
k(1) = 2—me Byls)etds =~/ (2.37)
ol L est un chemin bien choisi du plan complexe et
1979
= =1 2.38

est le temps caractéristique de relaxation de 'ordre de 10® années pour la Terre et de 6 x 103 années
pour Mars pour un manteau unique de viscosité 102" Pa.s. Le modéle de Darwin est caractérisé par

'La transformée de Laplace d’une fonction f(t) est définie par I'opérateur L[f(t)] = f(s) = 0+°° f(t)e st dt.
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un mode unique de relaxation exponentielle. L’origine de ce mode provient de la seule discontinuité
de densité (ou de viscosité, mais qui sont confondues ici) existante dans la stratification trés simple
utilisée. Celle-ci est située ici entre le manteau et la surface externe. Le caractére visqueux permet ainsi
a long terme (¢ — 00) ou au moins sur des temps supérieurs & 7 de compenser toute perturbation
gravitationnelle crée par une masse placée ou “retirée” au temps t = 0 de la surface planétaire.

Cas d’une planéte stratifiée

Une structure interne plus réaliste des planétes telluriques et issue de la différenciation primordiale
est la prescription minimale de trois enveloppes de propriétés chimiques et mécaniques différentes :
un noyau, un manteau et une lithosphére rigide supérieure (constituée généralement de la crotite et
de la partie supérieure du manteau supérieur). Une étude similaire concernant la structure interne de
Mars sera effectuée dans le chapitre 4. Pour une Terre & symétrie radiale, la variation des paramétres
élastiques de Lamé et de la densité avec la profondeur peut étre établie & partir des inversions des
observations sismiques. Le modéle sismique PREM (Preliminary Reference Earth Model) est & présent
le plus utilisé (Dziewonski et Anderson, 1981). Cependant, le profil radial de viscosité et 1’épaisseur
de la lithosphére, déduits en partie de I'inversion des données relatives au rebond post-glaciaire et de
certaines observations dérivées, ne peuvent étre déterminés de fagon unique (voir par exemple Peltier,
1998). Les données géophysiques indiquent, en outre, que la lithosphére répond élastiquement pour des
périodes d’excitation méme supérieures & 105 années . B

La donnée des profils radiaux des parameétres d’élasticité de Lamé A(r, s) et p(r, s), de la densité
p(r), de la gravité g(r) et de la viscosité n(r) permet la résolution des équations de la gravito-élasticité
dans le domaine de Laplace. La résolution numérique des nombres de Love associés est traitée dans
Peltier (1974, 1985). Il montre que les nombres de Love de charge et de marée (a4 nouveau pour
I’harmonique 2) peuvent alors s’écrire sous la forme usuelle :

N
- _ 1E Tj
ka(s) = kb +Zs+sj (2.39)
j=1
~ N fr’.
k! = kE J_ 2.4
5(s) 2 +j2::1 s+s;- (2.40)

Dans le domaine temporel, ces fonctions s’écrivent :

N

ko(t) = kyo(t)+ ) rje it (2.41)
j=1
N

Ky(t) = K 6() + D rhe ", (2.42)
j=1

ou §(t) est la fonction de Dirac. La réponse temporelle d’une Terre visco-élastique stratifiée est formée
par une réponse élastique immeédiate dont ‘1’ amplitude” est donnée par les nombres de Love élastiques
kL et kIQE , et par un ensemble de N modes de relaxation exponentielle d’amplitude respective r; et r},
et de temps caractéristiques 1/s; et 1/ s;-. Ces modes sont appelés communément modes normauz. Les

2Cela sert parfois de définition & la lithosphére, cette derniére étant aussi définie par I'isotherme 800°C, température
au dessus de laquelle la péridotite, la roche qui forme la partie supérieure du manteau a une viscosité suffisamment faible
pour ne plus se comporter comme un solide élastique sur des longues échelles de temps (supérieures & 10% — 10° années.)
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modes principaux proviennent de chaque discontinuité en densité et/ou en viscosité et rigidité si elles
sont situées & des frontiéres de discontinuité différentes.

La réponse a des excitations de trés longues périodes (ou & une fonction de Heaviside) est donnée,
par exemple, ici pour les nombres de Love de charge, par :

N 1
rh
. / — ! — 'E _.]?
Jim B0) = limRalo) = 7 + 30 5 (243
]:

Cette réponse limite devant étre identique a celle d’un fluide, on obtient d’aprés (2.30) la relation
importante pour la suite :

4>

Jj=1

= —1. (2.44)

Ak

2.2.4 Variation de l’ellipticité dynamique dans le domaine de Laplace

Le formalisme développé dans les paragraphes précédents permet a présent de relier ’aplatissement
planétaire Jo, qui doit étre uniquement vu ici comme la composante harmonique de degré 2 du potentiel
total gravitationnel planétaire, aux harmoniques de ’ensemble des potentiels perturbateurs externes.

Le potentiel total crée par une perturbation harmonique de degré 2 de surface Vj sera (1 + k5)V5,
tandis que la contribution due & la variation de I’harmonique 2 du potentiel de rotation centrifuge
Vi sera koVi. D’aprés l'expression 1.15 du potentiel gravitationnel total prise & la surface r = R,
I'aplatissement terrestre Jo pourra ainsi s’écrire comme la somme de ces deux contributions suivant

M
b% = (14 k5 Vy + ko V. (2.45)

Le potentiel centrifuge s’écrivant en coordonnées sphériques (r, ©, ¢) :

1 1 1
Ve= —§w2r2 sin® © = —3w r? 4 3v 2r2 Py o(cos ©), (2.46)
ou P est un polyndéme de Legendre de degré 2, la composante harmonique de degré 2 est alors
VE(r = R) = w?R?/3. L’équation (2.45) peut alors s’écrire sous la forme :

2R3

T2 = 3GM’

+ k) Va + ko (2.47)

GM g\
En considérant que les seules contributions a ’aplatissement planétaire sont la rotation et la répartition
des charges de surface, on constate que dans la limite fluide, les relations kf, = —1 et k2 = ky donnent
I'aplatissement hydrostatique d’équilibre :

2R3
Jon=k 2.48
shM3eM (2.48)
On retrouve alors simplement la contribution hydrostatique de l’ellipticité dynamique :
E 2.49
=360 (2.49)
Il est courant d’exprimer ellipticité dynamique totale sous la forme
E, = Edh + 0By, (250)
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ou 0E; est la partie résiduelle non hydrostatique qui dépend alors des irrégularités de la surface et
internes de la planéte. D’un point de vue statique, pour une planéte a rotation rapide comme la Terre,
0E4 est généralement négligeable par rapport a Ey, . La présence du massif équatorial de Tharsis porte
cette contribution & une valeur non négligeable d’environ 6% pour Mars. Toutefois, lors de cycles
glaciaires, les deux termes E4, et 0Eq évoluant avec le temps de fagon complexe, la séparation de
I’aplatissement planétaire en potentiel de charge et de rotation est plus appropriée.

Le transport de masse d’eau en surface crée une variation dVy de 'harmonique 2 du potentiel
perturbateur de charge. Pour une planéte rigide et en négligeant, dans un premier temps, le potentiel
centrifuge, la variation correspondante de ’aplatissement est d’apres (2.5), (2.6) et (2.45) :

R 3 6C"
T __
0Jy = GM(SVZ TR (2.51)
I1 vient alors : .
_ 2R
0C" = —9§ 2.52
o = S5 0Vs. (2.52)

qui relie simplement la variation du moment d’inertie principal des masses de surface et le potentiel
associé. De la méme facon, la comparaison entre (2.5), (2.6) et (2.45) donne la contribution de la
réponse visco-élastique planétaire :

0C* = Kb, Z&VZ khoC™. (2.53)

Cette propriété peut se généraliser a tous les autres coefficients de la matrice d’inertie 3. La contribution
de la rotation est, de méme :
2R3 4 R®

5C1'Ot == kQ—Gé‘/Q kQ W(d ow. (254)

Durant un cycle glaciaire, il est important de comparer les contributions des variations liées au potentiel
de charge (masse de surface et interne) et de rotation centrifuge.

La variation du moment principal §C" des masses en surface entraine une variation de la durée du
jour w qui conserve le moment cinétique planétaire total, soit d’apres (2.6), (2.50), et (2.54) :

0(Cw) = Céw+wdC =0 (2.55)
= Céw+ (1 + Kky)wsC" + wsC™" (2.56)
= dw(C+ k2%w )+ (1 + k))wsC™ (2.57)
= Céuw(l + ;l: E4) + (14 ky)wsC" (2.58)
~ Codw+ (1 + k))wdC", (2.59)

en remarquant que pour la plupart des planétes telluriques (voir tableau en annexe), la prédominance
de l'accélération gravitationnelle sur ’accélération centrifuge conduit a des ellipticités dynamiques au
plus de I'ordre de 1073. On en déduit

50’"

Sw ~ —(1 + kb)w (2.60)

*Pour chaque coefficient inertiel de la partie interne planétaire If; = JII, p(r)(r’si; — xix})dV ot les z} sont les
coordonnées cartésiennes, on peut écrire les perturbations intérieures pour le déplacement z; = x} + u; et la variation de
densité p(r) = po(r) + p1(r) causées par la déformation des masses internes. Cette procédure, lourde, est effectuée dans
le cas simple d’une Terre homogéne dans Sabadini et Peltier (1981). En utilisant les fonctions de Green, il est possible
de généraliser pour n’importe quel modeéle visco-élastique stratifié & symétrie sphérique (voir Wu et Peltier, 1984) et de
retrouver ainsi 6I7; = kyd17;.
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Le rapport entre les contributions de rotation et de charge s’écrit alors d’aprés (2.45), (2.52), (2.53) et
(2.60) :
sgrot- ks 4R°wiw 4 RS w? Y
, 2 — kg = — 2By, < 1. (2.61)
(1+ky)oCT 1+Ek5 9G oCT 9G C 3k
La redistribution des masses due & la variation de la vitesse angulaire est ainsi négligeable. Au premier
ordre, la variation totale du moment polaire provient uniquement de la redistribution directe dC” des
masses en surface (analogue au cas d’une planéte rigide) et de la redistribution indirecte §C* des masses
internes. La variation d’aplatissement dans le domaine de Laplace est réduite alors a :

RV, . 3807
GM =( k2)2MR2'

§Jy = (1 +k5) (2.62)

2.2.5 Variation de l’ellipticité dynamique dans le domaine temporel

L’évolution temporelle de ’aplatissement terrestre est donnée par la transformée de Laplace inverse
de l’expression (2.62) soit :

8 Jo(t) = (1 + Kk5(t)) * 6C" (t), (2.63)

2M R?
ou * dénote le produit de convolution et k}(t) sont les nombres de Love de charge dépendant du temps
définis précédemment. La perturbation du moment d’inertie principal interne est alors d’aprés (2.53) :

5C4(1) = Ky(t) = 6C™ (1) / k(L= 1) x 6C™(¢') d. (2.64)

Une conséquence fondamentale est que l'ajustement isostatique ne dépend pas uniquement de la charge
glaciaire et océanique instantanée 6C" (t) mais aussi de son histoire passée.

Pour une Terre radialement stratifiée avec une rhéologie Maxwellienne, la décomposition des nombres
de Love de charge en modes normaux de relaxation exponentielle conduit alors d’aprés (2.42) et (2.63)
a:

do(t) = 511 R2 6CT( )+ /t ky(t —t') x 5CT(t’)dt’] (2.65)

M
= i R2 5C (¢ / k2ot —t)dt' + ) / oor;-e‘sf“‘”écr(t’)dt' (2.66)
— |_

t
= (1+ kEY5C™ (t) + Z / ri e som(t) dt' | . (2.67)

La partie élastique de la réponse planétaire permet de compenser immédiatement la fraction | — kIZE | de
la perturbation inertielle en surface, la relaxation visqueuse tendant & compenser la fraction restante
(1—|—k'2E ) avec le temps. On constate donc a cette étape que la connaissance de la variation temporelle de
Paplatissement nécessite d’une part une histoire du moment principal d’inertie §C7 (¢) liée uniquement
aux cycles glaciaires (comme si la planéte était rigide) et d’autre part la détermination des propriétés
visco-élastiques de l'intérieur planétaire.

Ces deux aspects sont traitées séparément dans les deux sections suivantes mais appliqués plus
spécifiquement au cas terrestre. Cela sert de travail préparatoire & 1’étude de la friction climatique
dans le troisiéme chapitre. L’ensemble du formalisme précédent sera directement appliqué & Mars dans
le quatriéme chapitre.
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2.3 Paléo-glaciations et moment d’inertie

Une histoire détaillée des perturbations inertielles nécessite des contraintes importantes sur 1’évo-
lution temporelle de la paléotopographie, de la géographie glaciaire et océanique. Ces données ne sont
pas disponibles, pour la Terre, avant le Dernier Maximum Glaciaire (~ 21 ka) et encore moins pour les
glaciations du Pré-Cénozoique. A 1’échelle géologique, les périodes glaciaires terrestres sont relative-
ment rares et ne couvrent probablement que ~ 10 % de I'histoire terrestre. Certains dépots glaciaires
ont été trouvées durant I’Archéen (~ 2.5 Ga) mais dans cette thése, notre étude s’est restreinte au
dernier milliard d’années. Sur cet intervalle, les traces de glaciations majeures sont principalement do-
cumentées durant le Néoprotérozoique (7504200 Ma), 'Ordovicien (~ 440 Ma), le Permo-Carbonifére
(340-260 Ma) et la fin du Cénozoique (les derniers 35 Ma), pour lequel I'amplitude de la glaciation
est maximale seulement sur les 3 derniers Ma. L’épisode Ordovicien, probablement intense mais assez
court, n’a donc pas été inclus dans cette étude.

Pour chaque période glaciaire étudiée, les frontiéres des calottes glaciaires ont été choisies comme
constantes et similaires & celles du cycle de glaciation le plus intense et il a été considéré que le volume
de glace était proportionnel & I’épaisseur de glace. En faisant cette approximation, les variations de la
surface des calottes et de leur topographie au cours du temps sont clairement ignorées. C’est I’hypothése
la plus simple en ’absence de contraintes précises sur les paléogéographies glaciaires et continentales.
Un moment d’inertie étant liée & la projection de I'histoire glaciaire sur 'harmonique sphérique de
degré 2, il est aussi beaucoup plus sensible aux fluctuations du volume de glace qu’a la position et la
répartition des glaces .

En considérant que durant un cycle de déglaciation, la fonte des calottes provoque une augmentation
synchrone et uniforme du niveau marin, la perturbation du moment polaire résultant a la fois de la
contribution glaciaire et océanique, est au premier ordre, proportionnelle & la variation du volume des
calottes polaires, soit :

5CT(t) = Y(Vgiace(t) = V glace) (2.68)

ou v est un coefficient de proportionnalité et Vglace, le volume de glace moyen. La constante v permet
de “calibrer” 'histoire inertielle sur ’histoire du volume de glace. Pour chaque période glaciaire, la
calibration a été effectuée sur le cycle glaciaire d’amplitude maximale. Soient AC" et AVyqce(< 0), les
variations du moment polaire et du volume de glace sur le cycle de déglaciation correspondant, on en
déduit alors simplement que :

scr(t) = 29

- m(%lace(t) - Vglace)- (269)

Finalement, l'insertion de (2.68) dans (2.67) combinée avec (2.44) conduit a la forme simplifiée de la
variation temporelle de ’aplatissement et plus adaptée aux simulations numériques :

M 0 7
Sh(t) = AT |Sor; [ e Vatace( 1 1) = Vieell) 5, | (2.70)
j=1 —00 AVglace
on 3ACT
AT = o, (2.71)

est la variation maximale de I’aplatissement planétaire correspondant au cycle de déglaciation le plus
intense se déroulant sur une planéte rigide.

4Une des raisons est que la longitude d’un glacier ne joue ici aucun réle dans le moment d’inertie pour une Terre
sphérique.
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Cette variation est ici réestimée et discutée pour chacune des grandes glaciations terrestres en fonc-
tion des contraintes glaciaires, des paléogéographies disponibles et du cycle de référence choisi. Notons
que la formation ou la fonte de glace de mer n’a pas d’influence sur le changement d’aplatissement,
celle-ci étant déja a priori en équilibre isostatique avec les océans.

2.3.1 Cas d’une planéte sans océan

Dans ce paragraphe, on calcule de fagcon générale et dans le cadre d’hypothéses simples, la variation
approchée de D’aplatissement planétaire associée a la fonte d’une calotte glaciaire pour une planéte
sans océan ou frontiére continentale. Ceci permettra une application simple dans le cas de la planéte
Mars. On considére ici le cas simplifié d'une calotte polaire pouvant s’accréter et fondre complétement,
uniformément et périodiquement. Durant un cycle de déglaciation, la variation inertielle totale est alors
la somme des contributions :

AC" = ACgigce + ACur face (2.72)

liées d’une part & la disparition de la calotte et d’autre part au transfert résultant de matiére a
la surface de la planéte en dehors de la calotte. On considérera que la glace se répartit uniformément
dans l’atmosphére et /ou sur la surface (ou subsurface) située hors de la calotte. La géométrie sphérique
utilisée est indiquée sur la figure 2.1. On considére une calotte sphérique centrée autour de I’axe principal
d’inertie, d’épaisseur constante h et d’extension angulaire maximale 6. La disparition de la calotte

Axe principal d’inertie

z

Calo
Pol

FiG. 2.1: Géométrie sphérique utilisée pour le calcul du changement d’aplatissement durant un cycle de
déglaciation. Chaque point de la calotte polaire est repéré par ses coordonées sphériques (r, 8, @).

conduit & un contribution inertielle négative :
ACiace = — ﬂf r2 dm, (2.73)
v

ol r = Rsin# est la distance entre un point de la calotte et ’axe principal d’inertie.
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Puisque h < R, on peut assimiler la calotte & une masse surfacique de densité o(R, 6, ¢) constante.
11 vient alors :

8o
ACgigce = —2 7TR4O'/ sin® 0 d6 (2.74)
0
) 4
= - WI; 0(2+cos390—300500). (2.75)

La masse totale de la calotte pouvant aussi s’écrire

Myace = 2 R%(1 — cos fp)o, (2.76)
on en déduit : v P2
ACgigce = —%(2 — cos? 0y — cos by). (2.77)

De la méme facon, la surface complémentaire hors de la calotte posséde la contribution inertielle
positive :

ACsyrface = 2mR'0’ / sin® 0 d@ (2.78)
o
4 1
= %(2 — cos® 0 + 3cos bp). (2.79)

La conservation de la masse totale de glace donne la densité surfacique correspondante :
Myiace = 2 R%(1 + cos f) o, (2.80)

soit finalement :

M, lace R2

ACfsu‘rfa.ce = £ 3

D’apres (2.72), (2.77) (2.81) et (2.5), la variation correspondante d’aplatissement est, pour une planéte
rigide :

(2 — cos? By + cos bp). (2.81)

M,
ATy = % cos b (2.82)
D) 2
= WAI; 0(1 — cos ) cos by. (2.83)

Un point important est que la variation d’aplatissement ne dépend en premiére approximation que
du rapport entre la masse de la calotte Mgqc. et la masse de la planete. Elle est donc simplement
proportionnelle au volume de la calotte. En outre, pour une densité surfacique fixée, la variation du
Jo est une fonction croissante de ’extension angulaire 8y jusqu’a 6y = 60° puis décroissante ensuite.
En effet, une augmentation de I’extension angulaire induit une augmentation de la masse globale de la
calotte mais celle-ci s’éloigne progressivement du péle. Si la densité surfacique est variable, la variation
d’aplatissement est maximale lorsque toute la masse est concentrée soit au pdle, soit sur un point de
I’équateur.

2.3.2 Pliocéne-Pléistocéne (~ 0-3 Ma)

Les informations sur la croissance et la fonte des calottes glaciaires avant le Dernier Maximum
Glaciaire (noté DMG par la suite) ont majoritairement été détruites lors du dernier cycle glaciaire. Les
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enregistrements des variations eustatiques globales du niveau des mers associées ® suggérent, en bon
accord avec les données isotopiques que le volume de glace global échangé durant les derniers maxima
glaciaires était similaire & celui au DMG (voir par exemple Lambeck et al., 2002) et supérieur a tous
les autres maxima depuis 3 Ma. Un exception possible est vers ~ 450 ka, oil le volume de glace aurait
pu étre ~ 15% plus important que durant la derniére glaciation. Cela est visible sur les enregistrements
isotopiques du chapitre 1, et a été confirmé par des mesures de variations du niveau marin. Comme au
chapitre 1, le dernier cycle glaciaire sera donc choisi ici comme le cycle de référence.

Les limites des calottes polaires au DMG et de leur retrait sont bien connues pour le Nord de
I'Europe (calotte Fennoscandienne) et le Nord du Canada (calotte Laurentienne) mais sont trés peu
contraintes pour les autres massifs glaciaires. L’observation des variations eustatiques locales du niveau
des mers permet, dans une certaine mesure, de contraindre la contribution des calottes individuelles
au volume total de glace (e.g. Tushingham et Peltier, 1991 ; Lambeck et al., 1998). L’ensemble des mo-
déles topographiques développés suggére au DMG un volume de glace continental supérieur d’environ
~ 50.10% km?® au volume actuel et principalement répartie dans les calottes Laurentiennes, Fennoscan-
diennes et une grande partie de I’Antarctique de I’Ouest (e.g. CLIMAP, 1976 ; Tushingham et Peltier,
1991 ; Peltier, 1994). Cela correspond & une variation eustatique du niveau des mers d’environ 120 m
entre le DMG (il y a ~ 21 000 ans) et la fin majeure de la déglaciation (il y a ~ 6 000 ans). La varia-
tion de ’aplatissement peut étre estimée de la méme facon que précédemment, en considérant dans un
premier temps que la fonte de glaces continentales conduit & une augmentation uniforme et simultanée
du niveau de la mer . A l'inverse, une partie importante des calottes continentales du Groenland et de
I’Antarctique est trop froide tout au long de 'année pour étre sensible aux changements d’insolation
estivale et ont accumulé plus ou moins réguliérement de la glace sur les derniers Ma.

Soit N calottes circulaires de rayon angulaire «;, de masse M; et dont les coordonnées (colatitude
et longitude) du centre sont respectivement 6 et ¢/, la variation du moment d’inertie principal, liée &
la somme des contributions océaniques et glaciaires est (e.g. Wu et Peltier, 1984) :

N
2 ayp 1
ACT = — ; M;R? [Ea_oo — 3 cos @i(1 + cos a;) Py o(cos 0}) | , (2.84)
ot les coefficients a;; sont les coefficients du développement en harmoniques sphériques de la fonction
océanique ( (@, ¢) qui veérifie (6, $) = 1 pour une zone océanique et (6, ¢) = 0 sur un continent. Pour
la paléogéographie actuelle, on a la valeur tabulée (Lambeck, 1980) :

a0 0.060
— = —Vb—— ~ —0.1925. 2.
ang \/_0697 ( 85)

Dans le tableau 2.1, sont indiqués les parameétres approchés des principales calottes supplémentaires
au DMG et des autres sources glaciaires secondaires et rassemblés dans Peltier (1989). La variation
du moment d’inertie principal associée a leur désintégration compléte ainsi que la variation relative
de l'aplatissement est calculée d’aprés I’équation (2.5). Ces valeurs sont comparées aux valeurs plus
réalistes des modéles globaux de déglaciation ICE-3G (Tushingham et Peltier, 1991) et ICE-4G (Peltier,
1994) basés sur les contraintes associées aux variations locales du niveau des mers. Ils consistent en
une série de distributions topographiques des principaux glaciers tabulées tous les 1 000 ans depuis le
DMG. Dans ces modéles, la contribution océanique est construite sur une équation auto-consistante
du niveau des mers qui inclue la contrainte d’équipotentialité du niveau océanique et la possibilité
d’inondation des marges continentales.

SLe terme eustatique ou glacio-eustatique désigne la variation du niveau océanique corrigée de isostasie locale et de
la remontée (ou enfoncement) du fond marin. Cette variation est donc uniquement associée & la variation du volume des
glaces continentales.

La redistribution des masses s’effectue, en fait, de telle sorte que la surface de l'océan reste une équipotentielle
gravitationnelle.
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Calotte Masse M; Rayon «; Colatitude 6! ACT  AJ5)TY
(10 kg) (deg.) (deg.) (10%?kg.m?)
Laurentide 2.00 15.0 30.0 3.420 -
Fennoscandien 0.56 9.5 25.5 1.130 -
Antarctique 0.70 20.0 180.0 1.799 -
Autres contributions - - - 1.493 -
Total - - - 7.842  0.447%
ICE-3G - - - 8.550  0.482%
ICE-4G - - - 10.100  0.570%

TAB. 2.1: Estimation de la variation relative de I’aplatissement terrestre due a la fonte des calottes gla-
ciaires depuis le DMG. La variation relative du J, est calculée & partir de la valeur actuelle J3. Les calottes sont
approximées comme des masses circulaires d’épaisseur constante. Les valeurs des variations inertielles des modéles ICE-
3G et ICE-4G sont calculées respectivement & partir des données de Mitrovica et Forte (1995) et Jiang et Peltier (1996).
Les contributions inertielles étant indépendantes des longitudes, ces derniéres ne sont pas indiquées.

On constate une disparité assez importante de la variation de ’aplatissement suivant les modéles.
Compte tenu de 'incertitude encore existante sur I’histoire de certains sites glaciaires et de la défor-
mation locale associée, on considérera ici que la valeur approchée :

AJS)JY =0.50 + 15% (2.86)

est représentative du dernier cycle de déglaciation depuis le DMG.

Un parameétre important qui servira & contraindre les glaciations antérieures est la hauteur équiva-
lente des calottes polaires qui peut étre définie comme le rapport entre leur volume total et la surface de
la base, correspondant & la hauteur qu’aurait une calotte de volume donnée pouvant s’étaler uniformé-
ment sur la surface continentale. Du fait du profil quasi parabolique d’une calotte polaire individuelle,
cette hauteur est différente mais assez proche de sa hauteur moyenne. Cette grandeur est estimée pour
les masses glaciaires majeures du DMG dans le tableau 2.2.

Calotte Volume (10" m?®) Surface (10'> m?) Hauteur éq. (m)
ANTARCTIQUE 35.0 14.0 2500
GROENLAND 5.5 2.6 2115
LAURENTIDE 21.0 11.6 1810
FENNOSCANDIEN 2.9 5.2 557

TAB. 2.2: Estimation de la hauteur équivalente des principales calottes polaires terrestres au DMG. Les
estimations des volumes individuelles des calottes et leur surface sont tirées du modeéle ICE-3G de Tushingham et Peltier
(1991) et de Tarasov et Peltier (1997).

La hauteur équivalente est inférieure & 3 km pour I’ Antarctique bien que ’altitude maximale culmi-
nait & plus de 4 km. Les faibles valeurs obtenues pour le Laurentide et le Fennoscandien sont compatibles
avec les estimations de leur épaisseur maximale inférieure & 3 km au DMG (e.g. Tushingham et Peltier,
1991 ; Peltier, 1994 ; Lambeck et al., 1998).
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2.3.3 Permo-Carbonifére (~ 260-340 Ma)

La glaciation Permo-Carbonifére est la plus longue glaciation du Phanérozoique. La présence de
glaciations continues est attestée sur la plupart des continents durant ~ 80 Ma avec une extension
importante d’environ 60 Ma sur l'intervalle ~ 260-320 Ma (Crowell, 1999).

Il n’y a pas d’observation directe de la présence de cycles glaciaires-interglaciaires durant le Permo-
Carbonifére. Les seules sources indirectes proviennent des variations du niveau marin observées qui, si
elles sont corrigées de la contribution tectonique, de la sédimentation et de l’isostastie locale, peuvent
étre attribuées a la formation et a la disparition des calottes glaciaires. Certaines de ces variations ont
été estimées a partir de sédiments continentaux des zones tropicales caractéristiques de cette époque.

L’avancée de la mer dans les lacs ou les lagunes des continents émergés des zones tempérées ont
apporté des sédiments sableux sur lesquelles poussérent une végétation dense et exubérante. A leur
mort, les débris végétaux se sont amoncelés et transformés en charbon sous l’effet de la pression,
la chaleur et 1’absence d’oxygéne. La déposition alternée résultante de schiste argileux, de calcaire
et de charbon est appelée communément cyclothémes, et a été ainsi interprétée dés le début du 20°
siécle comme le produit d’une série de transgression et de régression du niveau marin (voir Wanless
et Shepard, 1936 ; Heckel, 1986 pour une description plus compléte de leur formation). Ces séquences
sédimentaires sont particuliérement bien préservées sur les continent Nord-américain et Européen, qui
se trouvaient alors dans les régions tropicales (Heckel, 1986 ; Maynard et Leeder, 1992). L’ensemble de
ces données suggére une variation périodique du niveau eustatique marin comprise entre 100 et 200 m
correspondant & une a deux fois la valeur observée depuis le DMG (e.g. Ross et Ross, 1985 ; Maynard
et Leeder, 1992).

Une augmentation uniforme et synchrone Ah du niveau marin provoquée par la fonte des calottes
glaciaires requiert alors une masse de glace équivalente :

Mglace = Ah Peau Socean- (2'87)

Pour la variation maximale observée Ah = 200 m et en considérant une étendue océanique identique
a la valeur actuelle (soit 7/10 de la surface totale du globe), il vient une masse de glace maximale
échangée :

Myigee = 7.1 x 107kg, (2.88)

soit un volume de 77.4 x 10% km?® pour une densité volumique de la glace égale & 0.917.

La variation résultante de l’aplatissement terrestre est estimée pour le Westphalien (~ 305 Ma),
correspondant probablement a ’extension glaciaire maximale (Crowley et Baum, 1991). Toutefois, I’
étendue et la datation de certains dépots glaciaires sont encore faiblement contraints. Pour déterminer
I’'étendue géographique glaciaire, nous nous référons aux différents scénarios glaciaires de Crowley et
Baum (1991) qui couvrent et discutent un ensemble important de données glaciaires disponibles. Les
deux scénarios extrémes ICE I et ICE III proposés sont représentés sur la figure 2.2, la majorité
de ’assemblée continentale Gondwanienne étant alors centré autour du péle Sud. Le scénario ICE I
présente des calottes réduites et séparées dont le volume global est estimé & 40.10° km? (Crowley et
Baum, 1991).

Inversement, le scénario extréme ICE III comporte des glaciers joints recouvrant la totalité de
I’Antarctique, une partie de I’Australie, de I'Inde et de I’Amérique du Sud. En considérant des relations
volume/surface utilisées pour les glaciers du Pléistocéne (voir Eq.(1.63)), Crowley et al. (1993) suggére
que seul le scénario extréme ICE III est compatible avec les variations glacio-eustatique maximales du
niveau marin de l'ordre de 200 m.

En utilisant les notations de la figure 2.1, la figure 2.2 suggére que le supercontinent Gondwanien
peut étre bien approximé par une calotte continentale d’ouverture angulaire 8y = 40° et un élément
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FiG. 2.2: Paléogéographie glaciaire des scénarii ICE I (Fig.a) et ICE III (Fig.b) de Crowley et Baum (1991)
en projection stéréographique centrée sur le pole Sud. Les zones grisées correspondent aux zones glaciaires. Le
scénario minimal ICE I comporte des glaciers séparés tandis que le scénario étendu ICE III comporte des glaciers joints
et gagnant la bordure paléo-Pacifique. GM= Méridien de Greenwich ; EQ= Equateur; S. Am= Amérique du Sud; Af.
=Afrique; S. Ar= Arabie Saoudite ; M. =Madagascar ; Ind.= Inde ; E. Ant.= Antarctique de ’Est ; W.Ant.—Antarctique
de ’Ouest ; Aust.= Australie.

continental sphérique remontant vers I’hémispheére Nord d’extension longitudinale A¢; et compris entre
les colatitudes 8y et 6;. La surface totale continentale est alors :

0
Scont. = 2mR*(1—cosfy) + A¢1 R* [ sinfdb (2.89)
9o
= 2n(1 — cosfy)R? + Apy R*(cos by — cosb,). (2.90)

A nouveau, la préservation du rapport surface continentale/surface totale impose Seont =~ 3 X 4mR2/10
soit :
(1 — cosby) + A1 (cos Oy — cos b1) = 37 /5. (2.91)

Le choix 6; = 170° et A¢y = 75° vérifie cette relation en bon accord avec les paléogéographies
continentales existentes (e.g. Veevers et al., 1994).

Malgré les contraintes proposées précédemment, il est intéressant de calculer la variation de ’apla-
tissement terrestre pour une calotte sphérique de taille quelconque centrée sur le pole Sud. D’apres
(2.77), la fonte d’une calotte polaire d’extension angulaire 6 fournit une contribution inertielle négative :

2
Mglace R

3 (2 — cos? 0 — cos b) (2.92)

AC’glace = -

tandis que la contribution inertielle océanique est alors :

™ 01
ACoeean = R’ |:27r / sin® 0df + (21 — Agy) / sin39d0] (2.93)
01 00

4
MglaceR

S ocean

[47/3 + A¢i(cos 6 — cos® 01/3) + (2 — Agr)(cos By — cos® 6p/3)] (2.94)
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o o’ est la densité de masse océanique supplémentaire supposée constante. La surface océanique étant
donnée aussi par Socean = 4TR% — S¢ont., on a finalement d’aprés (2.90) :

47/3 + A1 (cos B1 — cos® 01/3) + (2m — A¢1)(cos Oy — cos® 6y /3)
27(1 4 cos61) + (2 — A¢1)(cos Oy — cos b1)

ACocean = Jwglace}z2 |: (2.95)

qui ne dépend que de la masse d’eau échangée lors d’'un cycle glaciaire pour une paléogéographie
continentale donnée. La variation d’aplatissement relative est alors d’aprés (2.5) :

AJS 3

r—— 9 = P

J2 ( ) 2 M R2 J2

4m/3 + Agy(cos By — cos® 01 /3) + (2 — A¢)(cos By — cos® by /3)
27(1 + cos6y) + (2w — A¢y)(cos 6y — cos 61)

(ACglace + ACocean) (2.96)

1 3 M ace
—5(2 — cos? @ — cos ) 3 J\ngTQ (2.97)
ou
Mglace(o) =2 7TR2(1 — COos H)Pglaceh (2'98)

est la masse totale de glace pour une calotte uniforme d’extension angulaire 8 et de hauteur h et ol
Jo est I’aplatissement terrestre moyen.

D’apres la figure (2.2), le scénario d’extension maximale ICE III peut étre bien représenté par une
calotte centrée sur la pole Sud et d’extension angulaire § = 40° s’étendant sur une grande partie de
la bordure du continent Sud-Gondwanien. Pour une masse de glace totale de 7.1 x 10" kg, la relation
(2.98) fournit une hauteur moyenne équivalente de 1300 m.

Pour étudier l'influence des paramétres glaciaires sur la variation de ’aplatissement terrestre, cer-
taines contraintes du scénario ICE III ont été relachées. La variation relative d’aplatissement est tracée
sur la figure 2.3 pour deux cas différents. Sur la figure (2.3-a), I’extension angulaire est laissée libre et
la hauteur de la calotte est fixée & 1300 m, ce qui reproduit le scénario ICE III pour une extension
maximale de 40°, tandis que sur la figure (2.3-b), 'extension angulaire est fixée a 40° et la hauteur de la
calotte est laissée libre. Dans ce dernier cas, la variation d’aplatissement est proportionnelle & la masse
de la calotte d’apres (2.97). On constate que pour tous les scénarios avec une extension ou une masse
inférieure & celui du scénario ICE III, la variation relative de ’aplatissement relative est inférieure a ~
0.8%, valeur maximale obtenue pour le scénario ICE III. Cette valeur correspond & environ une fois et
demie la variation estimée depuis le DMG.

Discussion

La valeur précédente est probablement la valeur maximale de la variation de I’aplatissement ter-
restre durant la glaciation Permo-Carbonifére.

D’une part, la disposition continentale au Westphalien (~ 305 Ma) correspond & la période ou la
plupart des masses continentales du supercontinent Gondwanien sont centrées autour du péle Sud,
favorisant ’accumulation de glace avec une importante symétrie polaire. Cette derniére situation am-
plifie trés fortement la variation du Jo lors de cycles glaciaires-interglaciaires. La traversée de ce méme
supercontinent “sur” le p6le Sud durant ’ensemble de la glaciation Carbonifére indique qu’en dehors
du Westphalien, les masses continentales se trouvaient majoritairement en bordure du péle impliquant
une perte importante de la symétrie polaire continentale, et donc glaciaire. Il est intéressant de noter
que la détermination et le suivi géographique des zones glaciaires sur | ’ensemble de la glaciation (~ 80
Ma) ont permis de mettre en évidence, indépendamment des données paléomagnétiques, le mouvement
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F1G. 2.3: Variation relative de ’aplatissement terrestre J2 en fonction de l’extension angulaire et de la
hauteur de la calottte Gondwanienne. (a) La hauteur moyenne de la calotte est fixée & 1300 m et les traits hachurés
correspondent au scénario ICE III. (b) L’extension angulaire est fixée & 40° comme pour le scénario ICE III mais la
hauteur de la calotte est laissée libre. La valeur de I’aplatissement terrestre moyen au Permo-Carbonifére .Jo est calculée
pour une Terre en équilibre hydrostatique posédant une vitesse de rotation angulaire égale & 0.95 fois la valeur actuelle.

global du supercontinent & travers le pdle Sud (Veevers et al., 1994), confirmant avec la réduction des
zones continentales polaires, 'extension réduite des glaciers en dehors de l'intervalle ~ 280-310 Ma.

D’autre part, I’étude de la période et de I’étendue des zones d’accumulation glaciaires suggére que
I'ensemble du Gondwana-Sud n’a probablement pas été englacé au méme moment (Roberts, 1976 ;
Veevers et al., 1994). A nouveau, la fonte ou la formation de glaciers non-synchrones réduit de fagon
notable la masse de glace échangée et par conséquent la variation d’aplatissement durant des cycles
glaciaires.

Cependant, I’estimation des amplitudes des variations eustatiques du niveau marin & partir des
cyclothémes reste encore trés incertaine. Des inconformités dans la déposition sédimentaire, l'influence
de la tectonique et de l'isostasie locale rendent difficile la détermination de l’influence réelle du signal
glaciaire. De plus, leur datation apparait encore trés mal contrainte. La masse de glace échangée étant
le facteur dominant du changement d’aplatissement, il est toutefois naturel et raisonnable de considérer
la borne supérieure de ces estimations comme une contrainte pour l'intervalle glaciaire étudié.

2.3.4 Néoprotérozoique (~ 550-900 Ma)

Des traces de dépdts glaciaires ont été trouvés sur la plupart des continents durant le Néopro-
térozoique, témoignant probablement de changements majeurs dans le fonctionnement climatique,
géochimique et dans 'activité biologique terrestre. Une discussion plus détaillée sur les glaciations pa-
radoxales & basses latitudes observées & cette période et les différents scénarii proposés sera faite dans
le chapitre 3.

Bien que la datation et la chronologie glaciaire soient encore trés incertaines, deux intervalles de
glaciations majeures sont bien documentés : la glaciation Varangienne (~ 580-630 Ma) et la glaciation
Sturtienne (~ 700-750 Ma) (voir par exemple, Kennedy et al., 1998); Crowell, 1999 ; Evans, 2000).
Les dénominations “ Varangien” et “Sturtien” sont généralement étendues & l’ensemble des glaciations
contemporaines de ces périodes, mais les nombreuses incertitudes présentes sur la datation et la paléo-
latitude de ces dépo6ts indiquent qu’une corrélation globale est largement prématurée. L’ensemble des
données glaciaires suggére que de nombreux épisodes glaciaires furent probablement non synchrones
(e.g. Krgner, 1977 ; Crowell, 1999).

Il n’existe pas non plus d’observation directe ou indirecte de cycles glaciaires-interglaciaires durant
cette période. Certaines variations hectométriques du niveau marin (> 160 m) similaires au Permo-
Carbonifére sont enregistrées en Australie (Christie-Blick et al., 1999) mais ont pu dans quelques cas
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étre attribuées a des mouvements tectoniques locaux (Christie-Blick et al., 1990). En l’absence de
cyclicité observée, ces variations représentent probablement plus la quantité totale d’eau nécessaire a
construire les glaciers du Néoprotérozoique que la masse d’eau échangée durant la fonte et la reformation
périodique d’une partie de ces glaciers.

Du fait de la longue durée de chaque intervalle glaciaire (~ 50 Ma), la disposition continentale et
la paléogéographie glaciaire ont probablement changé durant chaque intervalle. Suivant la démarche
adoptée dans les paragraphes précédents et en ’absence de contraintes, les paramétres glaciaires seront
“choisis” pour maximiser la variation relative de ’aplatissement terrestre pour chaque intervalle. Dans
ce contexte, cet intervalle glaciaire sert plus a tester de facon générale quelle serait la variation maximale
d’aplatissement que la Terre a pu connaitre qu’a estimer une valeur méme approchée pour cet intervalle,
puisque l'on ne dispose d’aucune contrainte temporelle et géographique glaciaire satisfaisante.

Intervalle glaciaire Varangien (~ 580-630 Ma)

Bien qu’il n’y ait pas de consensus général sur la paléogéographie continentale de cette période,
la fin de ’épisode Varangien (~ 580 Ma) est probablement caractérisée par une large accumulation
continentale prés du pole Sud. La reconstruction continentale utilisée est basée sur les données paléo-
magnétiques de Torsvik et al. (1996), Dalziel (1997), Meert (2001) et est indiquée sur la figure 2.4. La

Fia. 2.4: Reconstruction continentale a la fin de I’épisode Varangien (~ 580 Ma). La reconstruction est basée
sur les données paléomagnétiques de Torsvik et al. (1996), Dalziel (1997) et Meert (2001). Les ronds clairs dénotent
Pemplacement de certains dépots glaciaires de Pintervalle Varangien (Evans, 2000 ; Donnadieu et al., 2002). La plupart
de ces dépots ne sont probablement pas contemporains et ont une paléolatitude incertaine. Les reliefs représentent les
orogénéses Est-Africaine et Brésilio-Trans-Saharienne. Une “histoire” plus détaillée de ’assemblage continentale pourra
étre trouvée par exemple dans Trompette (1999).

paléogéographie Varangienne peut étre bien approximée par une calotte continentale d’extension an-
gulaire fy = 60° centrée sur le pole Sud et un élément continental sphérique * d’extension longitudinal
A¢y = 40° située entre les colatitudes 6y = 60° et §; = 120°, qui préserve la répartition actuelle conti-
nents/océans donnée par la relation (2.91). La masse continentale tropicale inclut I’Australie, 1'Inde
et I’Antarctique, situés entre les latitudes 30° S et 30° N. De facon similaire au Permo-Carbonifére,
la variation relative de 1’aplatissement terrestre peut étre calculée lors de la disparition compléte et
synchrone d’une calotte d’épaisseur uniforme h et d’extension angulaire #, mais pouvant s’étendre ici

"La, variation des moments d’inertie étant insensible & la longitude glaciaire et continentale, les continents de méme
latitude peuvent étre rassemblés.
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jusqu’a des latitudes beaucoup plus basses, si on veut par exemple tenir compte des glaciations trouvées
a basses latitudes. D’apres la relation (2.97), la contribution inertielle océanique ne dépend que de la
masse de glace échangée. En remarquant ici que #; = m — 6y, la contribution inertielle océanique est
donnée par (2.97) :

47/3 4 2(m — A¢1)(cos Oy — 1/3 cos® by)

A = 2
Cocean glaceR 27(1 — cos by) + 2(2m — A¢y) cos by

(2.99)

Pour la contribution inertielle due a la calotte, deux cas sont possibles pour la paléogéographie donnée :

e Si f < 6y, la calotte posséde une symétrie polaire et sa contribution inertielle est donnée par la
relation (2.92) :
Mglace R2

3 (2 — cos® 6 — cos h). (2.100)

ACglace (0) =

olt Myiace(0) = 2 7 R%(1 — cos 0)pgiaceh-

e Si 6 > 6y, la calotte incorpore en plus les glaciations & basses latitudes situées sur les continents
tropicaux. La contribution inertielle devient alors :

47/3 + (A1 — 2m)(cos Oy — 1/3 cos® Op)
A = —M, 2
Cgtace(9) gtace Tt ([ 27(1 — cos by) + A¢i(cos Oy — cos )
A¢1(1/3cos® — cos )
2.101
+ [27r(1 —cos o) + A¢pi(cosbBy — cos ) ( )
avec Myjace(0) = pgiaceh x R[2m(1 — cos(fp)) + A1 (cos(6g) — cos(8))].
La variation correspondante relative d’aplatissement :
AJY 3
2 (6) (ACgiace(8) + ACocean()) (2.102)

I  2MR?J,
est tracée sur la Figure 2.5 en fonction de I’extension angulaire des dépots glaciaires pour des ca-
lottes d’épaisseur respective 3 et 3.5 km. On notera que ces valeurs sont déja significativement plus
importantes que les hauteurs moyennes des calottes polaires au DMG estimées dans le tableau 2.2.
On retrouve que la variation d’aplatissement est une fonction croissante de la hauteur (et donc de la
masse) et de ’extension angulaire jusqu’a 6 ~ 60°. Pour des extensions plus grandes, la masse totale
glaciaire augmente mais se rapproche des axes d’inertie équatoriaux. Cette variation est inférieure &
2.5% pour h = 3.5 km et a 2% pour h = 3 km. En I’absence de contraintes sur 1’épaisseur des calottes,
il n’est a priori pas & exclure que le volume total de glace soit supérieur & la valeur au DMG, mais
cela n’implique pas nécessairement que des volumes de glace plus importants aient été transportés
durant des cycles glaciaires. Une valeur maximale caractéristique de 2% est ici choisi pour 'intervalle
Varangien, ce qui correspond, soit & ’englacement total de tous les continents avec 3.5 km de glace,
soit la valeur maximale pour h=3 km. Dans le premier cas, il est important de noter que la masse
de glace totale échangée représente 4.8 x 10?0 kg, c’est & dire un ordre de grandeur supérieur & la
valeur estimée depuis le DMG (!). Un tel scénario semble ainsi assez improbable (voir la discussion
ultérieure).

Intervalle glaciaire Sturtien (~ 700-750 Ma)

La majorité des reconstructions paléomagnétiques s’accorde sur la présence d’un supercontinent
centré sur I’équateur appelé “Rodinia” commengant & se fragmenter au début de Uintervalle (~ 750
Ma). La paléogéographie correspondante utilisée est représentée sur la Figure 2.6.
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Fic. 2.5: Changement relatif de ’aplatissement terrestre durant I’épisode glaciaire Varangien en fonction
de I’extension angulaire d’une calotte centrée sur le péle Sud. La paléogéographie choisie impose une extension
maximale possible est de 120°. Le changement relatif est estimé pour deux calottes de hauteur h=3 km (trait hachuré)
et h=3.5 km (trait plein). La valeur moyenne de Paplatissement est basée sur une durée du jour égale & 21.9 heures
(Williams, 1993).

F1a. 2.6: Reconstruction continentale au début de ’épisode Sturtien (~ 750 Ma). La reconstruction est basée
sur les données paléomagnétiques de Torsvik et al. (1996), Dalziel (1997), Weil et al. (1998) et Meert (2001). Les ronds
clairs dénotent 'emplacement de certains dépéts glaciaires de 'intervalle Sturtien (Evans, 2000 ; Donnadieu et al., 2002).
A nouveau, la plupart de ces dépdts ne sont probablement pas contemporains et ont une paléolatitude incertaine.

Dans ce contexte, la non-observation de dépots glaciaires dans les hautes latitudes pourrait étre
simplement la conséquence de l’absence de continents prés des pdles. Ce supercontinent peut étre
modélisé par un élément continental sphérique unique d’extension longitudinal A¢; = 170° et compris
entre les colatitudes 6y = 50° et 81 = m — 0y = 130°, c’est & dire entre les latitudes 40° S et 40° N. Ces
valeurs vérifient bien la condition

Seont. = 2 R A ¢y cos by = 13—0 x 47 R?, (2.103)
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soit A¢y cosfy = 3w /5. Dans ce cas, pour estimer simplement la variation d’aplatissement durant un
cycle de déglaciation, on suppose ici que tous les continents sont englacés avec une couche de glace
d’épaisseur h variable. La contribution inertielle glaciaire est alors ici positive et s’écrit :

w—0o
ACyiace = o' R'A¢y / sin® @ d@ (2.104)
0o
1
= Jugla.cep'v2 (1 - g C053 90) s (2.105)

tandis que la contribution océanique, ici négative, est :

(2.106)

AC M. R [4%/3 — A¢(cos By — 1/3 cos® 00)]
ocean = Mglace .

21 — A¢ cos by

La variation d’aplatissement terrestre donnée par (2.102) est proportionnelle & la masse de glace échan-
gée. Typiquement, pour une épaisseur constante h = 3.5 km, soit & nouveau une masse de 4.8 x 1020
kg, la variation relative d’aplatissement vaut AJL/Jy ~ —2.6% qui est fortement négative, comme
attendu pour des glaciations majoritairement équatoriales, mais du méme ordre de grandeur que pour
des continents majoritairement polaires comme durant 1’épisode Varangien.

Discussion : Cas d’une “Snowball Earth"

A nouveau, il est probable que les variations d’aplatissement terrestre estimées ici soient déja des
surestimations importantes. La fonte périodique et synchrone d’une masse de glace dix fois supérieure
a la valeur estimée depuis le DMG conduirait & des changements eustatiques du niveau marin proche
de 1 km, qui devraient étre enregistrés dans certaines données géologiques. De plus, une telle valeur
conduirait & une inondation importante des marges continentales, produisant une diminution de la
variation globale de 1’aplatissement.

Un cas extréme de glaciation est la possibilité d'une Terre entiérement englacée (voir chapitre 3)
durant les intervalles glaciaires du Néoprotérozoique (Kirshvink, 1992 ; Hoffman et al., 1998). Hoffman
et al. (1998) suggére que la diminution résultante du cycle hydrologique et des précipitations conti-
nentales pourrait conduire & une ablation rapide des glaciers continentaux, laissant seulement place a
une fine couche de glace continentale entourée d’océans gelés. Dans ce cas, le faible volume des glaces
continentales ne pourrait induire de variations importantes du niveau marin lors de leurs hypothétiques
fontes. Bien que certains modéles de circulation générale couplés & des modéles de dynamique glaciaire
suggérent cependant, que pour 'intervalle Sturtien, la sublimation tropicale permet la formation de
glaciers équatoriaux possédant une dynamique glaciaire similaire & celle des glaciers actuels (Donnadieu
et al., 2003), aucune étude n’a été menée & ce jour sur la possibilité de cycles glaciaires a 1’échelle de
Milankovitch pour une glaciation globale ou quasi globale.

L’importante rétroaction résultante liée & 1’albédo bloquerait probablement la Terre dans un état
treés peu sensible aux variations d’insolation incidente, créant ainsi des cycles glaciaire-interglaciaires
trés réduits. Ces questions requiérent clairement des investigations supplémentaires.

2.4 Modéles visco-élastiques pour une Terre stratifiée

2.4.1 Description des modes normaux

Les paramétres des modes normaux de relaxation dépendent uniquement des propriétés mécaniques
(rigidité, élasticité, densité) et physiques (gravité, viscosité) de la structure interne planétaire. Bien que
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les inversions sismiques fournissent des structures radiales & trés courte échelle (< 100 km), un modéle
moyen qui respecte les principales discontinuités des paramétres élastiques est ici suffisant. La figure
2.7 montre les structures élastiques moyennes issue des inversions sismiques de Gilbert et Dziewonski
(1975). Le modéle sismique récent PREM (Preliminary Reference Earth Model) est & présent le plus
courant (Dziewonski et Anderson, 1981), mais le modéle moyen correspondant comporte des différences
négligeables avec notre modeéle dans le cadre de notre étude. La structure élastique (3), utilisée par
la suite, contient des discontinuités majeures de densité & la zone de transition du manteau supérieur
(~ 420 km), a la frontiére manteau supérieur-manteau inférieur (~ 670 km) et a la frontiére noyau-
manteau (~ 2900 km).
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Fi1a. 2.7: Profils radiaux des paramétres élastiques moyens issus des données sismiques de Gilbert et
Dziewonski (1975). Les profils moyens en densité p(r) et en vitesse de cisaillement des ondes sismiques Vs(r) sont
représentés en fonction de la distance radiale relative au centre de la Terre. Le profil en rigidité u(r) est directement
lie a V, par u(r) = p(r).Vi(r)®. Le profil radial en élasticité A(r) se déduit de la vitesse des ondes de compression V,,
(non montré ici). Le nombre adjacent & chaque courbe correspond au nombre de discontinuités internes en densité. Les
courbes en pointillés représentent les valeurs moyennées sur le rayon terrestre. Notre étude est basée sur la structure &
trois discontinuités.

La stratification radiale moyenne en viscosité est basée sur un modéle & quatre couches décrit sur
la figure 2.8. La viscosité dans le manteau inférieur est supposée variable et vaut respectivement 102!
Pa.s dans les modéles A et 3.102! Pa.s dans le modéle B étudiés.

L’ensemble des valeurs numériques pour les modeéles A et B possédant les structures visco-élastiques
décrites précédemment est tiré de Wu et Peltier (1984). Les valeurs des amplitudes r} et des temps
inverses de relaxation s;- des neuf modes distincts sont contenus dans le tableau.2.3. La “force” de
chaque mode, calculée & partir de :

% force = M (2.107)

2573/ %; '
est le rapport entre la relaxation visqueuse générée par le j° mode et la relaxation visqueuse totale,
et donne l'importance du mode dans 'amplitude totale de la relaxation visqueuse. Celle-ci est aussi
estimée dans ce méme tableau. Les neufs modes sont labélisés dans la colonne 1 suivant la procédure
employée par Peltier (1976). Les modes T sont appelées modes de transition et possédent des temps de

84



2.4. MODELES VISCO-ELASTIQUES POUR UNE TERRE STRATIFIEE

Calotte polaire

Océans

Lithosphére élastique
Manteau supérieur

Manteau inférieur

F1a. 2.8: Profil radial moyen de viscosité utilisé pour une Terre a symétrie sphérique. Le modéle comprend
4 couches : une lithosphére élastique (de viscosité infinie) de 120.7 km d’épaisseur, un manteau supérieur de viscosité
uniforme 10%! Pa.s, un manteau inférieur de viscosité variable et un noyau fluide non visqueux. La profondeur de chaque
couche en kilométres depuis le haut de la lithosphére est indiquée & gauche.

relaxation proches du temps de Maxwell du manteau et seront donc peu excités. Le mode fondamental
MO provient de la discontinuité de densité entre la surface externe libre de la Terre et la lithosphére,
les modes M1 et M2 du saut de densité & travers les zones respectives de transition sismiques a 420 et
670 km, L0 du saut de viscosité entre la viscosité infinie de la lithosphére et le manteau et C0O de la
discontinuité de densité a la frontiére noyau-manteau. Il est mis en évidence la primauté des modes MO,
CO0 et LO qui totalisent & eux seuls plus de 95% de la relaxation visqueuse pour les deux modéles. Cela
implique qu’un modéle & trois couches suffirait a décrire de fagon satisfaisante la relaxation. Pour les

modéle A modéle B

Mode

Force(%) r} (ka™1) 8} (ka=1) Force(%) r} (ka™1) s} (ka™1)
MO 56.6 -7.61 x 10”1 1.92 55.1 -2.77x 1071 7.19 x 107!
Co 30.0 -8.16x10"2 3.88x10! 23.1 -290x 1072 1.79 x 107!
L0 85 -5.81x10°3% 9.79 x 102 17.8 -6.71 x 1073  5.39 x 102
M1 29 -837x107% 4.08 x10~* 2.7 -5.56x107% 2.90 x 10~*
M2 0.2 -1.39x107% 9.01 x 10~ 0.2 -9.70 x 1079 8.02 x 10~
T4 0.3 -5.93x10~% 4.15 0.4 -9.32x107% 3.82
T3 0.5 -1.25%x10"2 3.95 0.0 -3.41x10% 3.711
T2 04 -6.73x10°3 3.58 04 -1.02x10°2 3.34
T1 0.6 -1.45x10"2%2 3.48 0.2 -4.44 x10~2% 3.09
Total 100.0 100.0

TAB. 2.3: Description des modes normaux de relaxation des modéles visco-élastiques A et B de Terre
stratifiée. Les amplitudes, les temps de relaxation sont tirés de Wu et Peltier (1984). Les forces sont de chaque mode
sont recalculées & partir de Pexpression (2.107). 1 ka = 1000 ans.

85



CHAPITRE 2. CYCLES GLACIAIRES ET MOMENTS D’INERTIE

deux modéles, les temps de relaxation des modes majeurs M0, CO et L0 sont compris entre 1000 et 18
000 ans. La relative proximité avec les périodes de Milankovitch suggere que la réponse visco-élastique
terrestre sera significativement excitée par une charge de surface variant a ces échelles de temps. Les
modes mineurs M1 et M2 ont des temps caractéristiques de relaxation supérieurs & 2.5 x 10% ans et
sont donc “rigides” sur des échelles de temps orbitales. A ce titre, ils empéchent un trés bon ajustement
isostatique sur ces échelles de temps. Pour les deux modeles, le nombre de Love de charge élastique
est égale a k’QE = —0.30495 indiquant qu’environ 1/3 de l’effet d’une charge en surface est compensée
de fagon instantanée, le reste 1’étant progressivement avec un retard lié & la relaxation visqueuse. Une
réduction de la taille de la lithosphére amoindrit le mode L0 et provoque une diminution (en valeur
absolue) des nombre de Love élastiques vers 0. Une réduction supplémentaire de la taille du noyau
inhibe le mode CO et tend le modéle a se comporter comme le modéle de Darwin. Numériquement, le
parameétre [y = 14k, +Z§V:1 73/8} est trés proche de zéro (0.009 pour modéle B) mais pas “strictement
nul” contrairement & la prédiction théorique (2.44). La différence provient de I'impossibilité numérique
d’avoir une lithosphére de viscosité “réellement” infinie (Wu et Peltier, 1984).

2.4.2 Quelle viscosité pour le manteau terrestre ?

Les parameétres élastiques internes et de densité étant fixés, la prépondérance en taille du manteau
inférieur (55 % du volume terrestre) par rapport au manteau supérieur a pour conséquence directe que
I'ajustement isostatique est principalement dépendant de la viscosité du manteau inférieur. Cependant,
aucun consensus n’existe encore & présent sur sa valeur moyenne actuelle. Les profils radiaux de visco-
sité terrestre sont actuellement estimés par l'inversion d’observables relatives au rebond post-glaciaire,
a travers les variations locales du niveau des mers (voir par exemple Nakada et Lambeck, 1989, Tu-
shingham et Peltier, 1992), les variations de I’anomalie du champ de gravité terrestre (Mitrovica et
Peltier, 1989) ou du mouvement du pdle (e.g. Wu et Peltier, 1984). Quand la taille de la lithosphére est
fixée autour de 120 km, les profils radiaux moyens de viscosité indiquent un saut de viscosité restreint
(~ d’un facteur 3) a la frontiére manteau supérieur/manteau inférieur, conformément au modéle B.
Lorsque la taille de la lithosphére et le profil de viscosité sont des inconnues des inversions, il apparait
un saut marqué de viscosité d’un facteur 50 & 100 entre un manteau supérieur de viscosité 2 a 5.10%0
Pa.s et un manteau inférieur de viscosité moyenne de 1’ordre de 0.5 & 3.10?2 Pa.s (Nakada et Lambeck,
1989). Une augmentation similaire de viscosité avec la profondeur a été déduite a partir de l'obser-
vation des anomalies de gravité a grande échelle liées & la circulation convective du manteau ® et a
la mesure de la vitesse des plaques tectoniques (par exemple, Ricard et al., 1984 ; Forte et Mitrovica,
2001). L’ensemble de ces observations montrent aussi de fortes variations de la viscosité & U'intérieur
méme du manteau inférieur et supérieur.

Pour contourner les inversions globales non totalement contraintes, la tentative récente de tenir
compte d’une Terre & symétrie non radiale avec des hétérogénéités latérales de viscosité permet de
produire des profils régionaux de viscosité, mais les incertitudes importantes sur ’histoire glaciaire
local limite ’extension et les prédictions d’une telle étude.

Le role de la viscosité étant prépondérant dans le processus de relaxation, il sera discuté plus
spécifiquement dans le cadre de la friction climatique au chapitre suivant. On notera juste qu’une
augmentation de la viscosité provoque une augmentation proportionnelle du temps caractéristique de
Maxwell et des temps de relaxation 1/ s;-, indiquant le caractére plus élastique du manteau. Une étude
approfondie de l'influence de la viscosité du manteau inférieur sur les modes individuels peut étre
trouvée dans Ricard et al. (1992).

Une des questions fondamentales est de connaitre lors des glaciations & 1’échelle géologique, 1'in-
fluence potentielle de 'ajustement isostatique. La viscosité d’un fluide est en bonne approximation une

8La nature et Pamplitude de la circulation convective est trés sensible au profil radial de viscosité mantellique.

86



2.4. MODELES VISCO-ELASTIQUES POUR UNE TERRE STRATIFIEE

fonction exponentiellement décroissante de la température. Le refroidissement thermique progressif
des planétes telluriques suggére que la viscosité passée aurait pu étre inférieure aux valeurs actuelles
et ainsi favoriser un ajustement isostatique quasi instantané des charges de surface. Toutefois, ces
variations n’apparaissent pas comme significatives durant le dernier milliard d’année (Anne Nédelec,
communication personnelle).
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Chapitre 3

Influence de la friction climatique sur
I’obliquité terrestre

Introduction

Les chapitres précédents ont mis en évidence l'influence significative de I'obliquité et de ses varia-
tions sur l'existence de cycles glaciaires/interglaciaires, dont une des principales manifestations est la
variation quasi périodique de ’aplatissement planétaire. Ce chapitre est consacré a I’étude détaillée
d’un phénoméne dissipatif appelé “friction climatique” qui décrit le mécanisme inverse, résultant de la
rétroaction résonante entre les variations de ’aplatissement planétaire et ’obliquité planétaire. Celle-ci
peut alors entrainer une dérive séculaire de 1’obliquité moyenne, laissant apparaitre l'idée paradoxale,
inverse de la théorie de Milankovitch, que “le climat” peut changer ’obliquité.

Bien que ce chapitre se restreigne au cas terrestre, une telle étude peut étre étendue a toute planéte
ou satellite possédant une dynamique climatique similaire. Une généralisation sera ainsi proposée au
chapitre 4.

D’autres effets dissipatifs importants pouvant affecter la rotation et ’obliquité & long terme ont
déja fait I'objet d’un certain nombre d’études dont les principaux sont :

o Les effets de marée gravitationnelle

o Les effets de marée atmosphérique thermique

e La friction noyau-manteau
La plupart de ces effets résultent principalement soit de l’action d'un autre corps céleste dont la
perturbation d’origine gravitationnelle ou thermique provoque une déformation dissipative des diverses
couches planétaires, soit de l'interaction propre entre ces couches du fait de leurs propriétés mécaniques
ou thermiques différentes. On pourra trouver une description détaillée de la modélisation et de la
contribution de ces effets & la rotation planétaire dans Néron de Surgy et Laskar (1997) et Correia et
Laskar (2003).

L’étude de l'influence de ces effets & long terme, en particulier sur la rotation terrestre, sert deux
missions importantes. Tout d’abord, elle permet a priori d’estimer les contraintes potentielles existantes
sur les valeurs de I'obliquité et la rotation terrestre dans le passé et de comparer leurs compatibilités
avec certains scénarios indépendants proposés & partir de données géologiques glaciaires ou de paléo-
rotations.

Malheureusement, la plupart des paramétres dissipatifs qui interviennent dans la modélisation de
ces effets sont trés peu contraints. L’utilisation de données géologiques peut permettre, dans une cer-
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taine mesure de contraindre ces parameétres (e.g. Néron de Surgy et Laskar, 1997 ; Palike et Shackleton,
2000, Lourens et al., 2001).

Ensuite, il est toutefois possible de trouver certaines propriétés (i long terme ou non) de ces
effets qui sont indépendantes ou faiblement dépendantes des paramétres de dissipations, pouvant ainsi
contraindre leur évolution et exclure certains scénarios dynamiquement impossibles (Néron de Surgy
et Laskar, 1997 ; Correia et Laskar, 2003).

De la méme facon, la détermination de l'influence précise de la friction climatique est fortement
limitée par les nombreuses incertitudes existantes sur la réponse climatique et le processus d’ajustement
isostatique sur des échelles de temps supérieures au million d’années. Comme les autres effets dissipatifs,
malgré la complexité de ’ensemble des processus physiques mis en jeu, la friction climatique sera
modélisée par un ensemble restreint de paramétres qui permettent de décrire simplement ses propriétes
et son influence.

Cependant, la friction climatique posséde certaines propriétés différentes des autres effets dissipatifs
précédemment cités :

e L’impact de la friction climatique n’étant significatif que lors de fortes périodes glaciaires, elle ne
posséde pas un effet systématique et permanent sur I'obliquité terrestre. Les paramétres pouvant
alors varier fortement sur chacune de ces périodes, la démarche adoptée est celle du chapitre
2 et consiste & maximiser les paramétres de la friction climatique en fonction des contraintes
disponibles sur la variabilité, la paléotopographie glaciaire et continentale, et ’amplitude des
glaciations.

e Elle n’affecte pas la norme du moment cinétique planétaire de rotation, n’induisant pas une
modification séculaire de la vitesse angulaire.

Dans une premiére partie, on décrit les glaciations paradoxales observées durant l'intervalle Néo-
protérozoique (750 £ 200 Ma) en mettant en évidence I'importance de contraindre ’amplitude possible
des variations de 1’obliquité moyenne terrestre due aux effets dissipatifs pour discuter le scénario de
haute obliquité de G.E. Williams (1993) et comprendre ces glaciations.

La deuxiéme partie de ce chapitre est consacrée a la description et la modélisation théorique de la
variation séculaire de l'obliquité engendrée par la friction climatique. On étudie de facon générique,
I'influence des paramétres dissipatifs sur la dérive séculaire et en particulier la nature de la réponse
visco-élastique puis les propriétés principales de la friction climatique. On discute ensuite les évolutions
possibles a long terme de ’obliquité pour différents modéles simples de dissipation. Finalement, dans
une troisiéme partie, est reproduit 'article publié “Climate friction and the Earth’s obliquity” (Levrard
et Laskar, GJI, accepté, 2003) dans lequel nous réestimons et contraignons 'impact de la friction clima-
tique sur les derniéres grandes glaciations terrestres de 1’ére Phanérozoique et du Néoprotérozoique en
s’appuyant sur des simulations numériques complémentaires qui ne sont pas décrites dans les premiéres
sections.

3.1 Les glaciations paradoxales du Néoprotérozoique et 1’obliquité
terrestre

Bien que de nombreuses périodes glaciaires aient affecté la Terre depuis son origine, l’ensemble
des évidences paléomagnétiques, géologiques et géochimiques suggére que les processus climatiques et
biologiques terrestres ont profondément été modifiés durant U'intervalle Néoprotérozoique (~ 750 £ 200
Ma) qui conclut 1’ére Précambrienne. Un aspect majeur est la découverte d’un nombre important de
dépots glaciaires sur la plupart des continents dont certains étaient probablement situés dans les zones
équatoriales. Les principaux indicateurs géologiques et paléoclimatiques de ces glaciations sont :
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e Des successions épaisses de dépots glaciogéniques typiques (tillites®, dropstones?, diamictites?)
contenant des roches striées et recouvertes de carbonates (stromatolites calcaires et dolomies*
généralement caractéristiques de dépots dans les eaux chaudes tropicales ou lagunaires.

e Présence dans les séquences glaciaires de formation riches en fer (dépots d’hématite et magné-
tite, formation ferriques rubanées (BIF) ®), normalement associées & l’altération latéritique® des
climats chauds.

e Présence de laminites” et de varves, normalement associées & un contrdle saisonnier du dépot.

e Présence de structures de cryoturbation (déplacement de matiéres du sous-sol), liées & des cycles
de gel et de dégel dans un climat périglaciaire.

e Présence de structures de grés en coin, identiques & celles que l'on trouve actuellement dans
les régions arctiques arides. Le pergélisol se contracte lors des chutes brutales de température a
I'arrivée de I’hiver, des fissures verticales se forment et se remplissent de sable entrainé par le
vent. Ces structures sont caractéristiques de forts contrastes saisonniers (Williams, 1993).

Toutefois, & la fois la datation et les paléolatitudes de ces dépdts sont trés faiblement contraintes,
ainsi que les paléogéographies continentales. Malgré ces incertitudes, deux intervalles de glaciations ma-
jeures, 'intervalle Sturtien (~ 700 — 750 Ma) et 'intervalle Varangien (~ 580 — 630 Ma) contiennent
une grande partie des traces de glaciations observées (e.g. Kennedy et al., 1998; Evans, 2000). Les
masses continentales semblent respectivement majoritairement équatoriales et polaires pour les deux
intervalles (voir chapitre 2), impliquant a priori des mécanismes et des processus climatiques de gla-
ciation trés différents. Il n’est toutefois pas exclu que chacun des ces intervalles puissent étre divisé en
trois ou quatre sous-intervalles glaciaires.

La paléolatitude et la chronologie des dépots glaciogéniques dépendent principalement de la qualité
des données paléomagnétiques associées, qui sont l'objet d’interprétations et de mesures encore trés
controversées. Une réinterpétation récente d’un nombre important de données ont conduit Meert et
Van de Voo (1994) a conclure que les latitudes réelles des dépots étaient probablement supérieures a
25°, permettant de lever le probléme des glaciations paradoxales observées. Des mesures précises ont
cependant récemment probablement confirmé la présence de glaciations équatoriales d’age Varangien

! Tillite : Roche sédimentaire détritique constituée par d’anciennes moraines consolidées et transportées par la coulée
ou la fonte du glacier.

2 Dropstone : Pierre emportée par un iceberg lors de la fragmentation d’une calotte glaciaire au niveau de la mer, puis
relachée et sédimentée dans les fonds marins aprés la fonte de l'iceberg dans des eaux plus chaudes.

8 Diamictite : Terme plus général désignant une roche cohérente constituée de galets arrondis dont la proportion est
inférieure & 15% de la matrice totale. Les blocs rocheux incrustées ne sont pas toujours d’origine glaciaire, mais peuvent
étre par exemple des dropstones ou des bombes volcaniques. Les tillites sont aussi une sous-catégorie de diamicitites.

4Dolomie : Roche sédimentaire contenant du carbonate, dont la moitié au moins sous forme de dolomite
(CaMg(COs3)2). Le terme englobe en pratique les dolomies pures (90 & 100 % de dolomite) et les dolomies calcari-
feres ou calcareuses (50 & 90 % de dolomite). Tous les intermédiaires existent entre les dolomies et les calcaires d’une
part, et les roches détritiques d’autre part.

5 Rubéfaction : Coloration en rouge des sols ou de la surface des roches due a la présence d’oxyde et d’hydroxyde de
fer libéré par un processus d’altération des minéraux contenant du fer. Les principales observations de BIF avaient été
uniquement observées durant I’Archéen vers 2.4 Ga.

5Pour des roches pauvres en silice et riches en hydroxydes de fer, le départ presque total de la silice, exportée dans
les eaux de lessivage avec les alcalins, et ’accumulation sur place d’hydrates de fer donne au sol une couleur rouge
caractéristique. La plus forte acidité des sols tropicaux permet une altération chimique importante.

" Laminite : Formation sédimentaire riche en argiles et finement stratifié en lames (~ 1 mm) plus ou moins réguliéres.
Lorsque ces formations présentent une alternance de couches de texture ou de colorimétrie différentes liée au contraste
saisonnier, on parle de varves. Cette alternance peut étre gouvernée par la fonte des glaciers par exemple pour des
lacs glaciaires. Schématiquement, le niveau clair ou couche d’été se dépose lorsque la fonte des glaces est importante et
Papport en matériel détritique substantiel. Au contraire, au cours de I'hiver, 'apport sédimentaire est trés réduit et le
matériel fin en suspension s’accumule.
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en Australie (glaciation marinoenne & 2.7 £ 3.7°, Schmidt et Williams, 1995; Sohl et al., 1999) et
d’age Sturtien dans le Nord-Ouest du Canada (glaciation Rapitan a 6 +4° ; Park, 1997). Une réanalyse
récente de Evans (2000) conclut que la majorité des dépots se trouvent dans des latitudes inférieures
4 40°, mais que trés peu sont finalement fiables.

La présence de glaciations paradoxales & des basses latitudes et au niveau de la mer a suscité un
nombre important de modéles et d’interprétations (voir les revues plus détaillées de Crowell, 1999 et
Evans, 2000). Nous ne discutons ici que les modéles utiles a notre étude et considérés encore actuelle-
ment comme “possibles”.

Les premiéres mesures paléomagnétiques suggérant la présence de ces glaciations atypiques ont
conduit historiquement & 1'idée d’une Terre fortement englacée (Harland, 1964). Cette hypothése fut
reprise par Kirschvink (1992) sous le nom plus connu de “Snowball Earth”, impliquant la possibilité que
la Terre ait connu un épisode de glaciation globale. Un océan recouvert de glace deviendrait rapidement
anoxique et permettrait ainsi la dissolution et un transport océanique important des ions du fer. Le
retour & 'oxygénation de l'océan & la fin de la glaciation produirait la précipitation des oxydes de fer
a Dorigine des formations ferriques rubanées. Cette théorie fut supportée par les mesures fortement
négatives en 6'3C observées dans les cap-carbonates entourant les dépdts glaciaires et interprétées
comme un arrét de la production biologique & la surface de 'océan causée par la glaciation globale
(Hoffman et al., 1998). Les corrélations stratigraphiques obtenues durant les derniéres années mettent
souvent en évidence la présence de changements abrupts dans la nature des séquences avant et aprés les
épisodes de glaciation (e.g. Hoffman et Shrag, 2002). Il est proposé qu’un effet de serre résultant d’un
dégazage volcanique massif de CO» soit & l'origine de la fin de la glaciation globale. La précipitation
et l'altération du CO9 expliquerait alors la formation des séquences épaisses de dépots carbonatés
enregistrés sur la quasi-totalité des dépots glaciogéniques du Néoprotérozoique. Dans cette hypotheése,
la durée moyenne d’un tel épisode serait comprise entre 5 et 30 Ma, en accord avec le temps d’obtention
d’une concentration suffisante en COqy atmosphérique pour permettre la déglaciation (Hoffman et al.,
1998).

Malgré la compatibilité de cette théorie avec certaines observations géochimiques (Hoffman et Shrag,
2002), U'initiation d’une telle glaciation, ses conséquences sur la dynamique continentale glaciaire (voir
Donnadieu et al., 2003) et sur I’évolution des organismes restent encore problématiques. Kirschink
(1992) propose qu’un continent équatorial augmente ’altération par les silicates du CO9 conduisant a
un climat plus froid et a la formation progressive de glace de mer et de calottes sur les continents de
plus hautes latitudes. La propagation des calottes vers les plus basses latitudes serait alors effectuée
grace & la rétroaction positive liée & l'albédo de la glace. Bien que ce ne soit pas le seul scénario
proposé, il apparait que I’entrée dans un état de glaciation globale requiert au préalable un climat déja
relativement froid. Cette condition pourrait étre plus facilement vérifiée pour 1’épisode Sturtien qui
apparait contemporain avec la fragmentation du supercontinent équatorial Rodinia. L’augmentation
résultante du périmétre des marges continentales accentue 1’altérabilité des surfaces continentales.
Goddéris et al.(2003) propose que ’émission de trapps basaltiques qui apparait aussi contemporaine de
cette fragmentation (sans forcément étre corrélée) amplifie cette altération et permet alors d’engendrer
une glaciation globale & travers la réduction importante du CO, atmosphérique.

L’ensemble des conditions précédentes ne sont toutefois pas réunis pour l'intervalle Varangien et
les causes potentielles de l’initation d’une glaciation globale durant cet intervalle restent encore in-
comprises. La modélisation climatique de la “Snowball Earth” et de certaines de ses implications ont
fait ’objet d’un nombre important de travaux et les principales discussions pourront étre trouvées par
exemple dans Chandler et Sohl (2000) ou Hoffman et Shrag (2002). L’hypothése d’une Terre comple-
tement englacée implique la concomittance et le caractére global des dépdts glaciaires. Ces propriétés
restent aujourd’hui encore potentielles en ’absence de datation précise.
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FI1G. 3.1: Scénario de ’obliquité terrestre passée de G.E.Williams (1993). Les points 1 (e1 = 70° 4 4500 Ma) ;
2 (g2 = 60° 4 650 Ma); 3 (e3 = 26° 4 430 Ma) et 4(ea = 28.5° 4 0 Ma) font référence aux points de controle proposés
dans le scénario. Une obliquité de ~ 45° est alors prédite & la frontiére Précambrien-Cambrien 4 550 Ma.

Pour lever le probléme des glaciations paradoxales & basses latitudes, G.E. Williams (1975, 1993)
suggére que 'obliquité terrestre était a cette époque supérieure a 54°, valeur critique au-dessus de
laquelle I'insolation annuelle & I’équateur devient plus faible qu’aux poles. A l'inverse de la “Snowball
Earth”, un tel modéle conceptuel favorise a priorila formation prépondérante de dépdts glaciogéniques
uniquement dans les zones de basses latitudes. L’intensification importante du contraste saisonnier
pourrait alors expliquer les structures géologiques caractéristiques observées dans le permafrost, bien
que cette interprétation ne soit pas la seule possible (e.g. Hoffman et Shrag, 2002). Williams (1975)
suggére en outre que les cycles de varves au voisinage de I’équateur s’expliqueraient par le gel au
solstice et le dégel aux équinoxes. Le scénario d’obliquité de G.E .Williams comprend trois étapes qui
sont résumées sur la figure 3.1 :

e La persistance d’une haute obliquité, supérieure & 60° pendant la majeure partie de I'histoire
géologique terrestre, engendrée par 'impact d’un corps massif sur la Terre primordiale.

e Une décroissance rapide de l'obliquité d’environ 30° entre 650(£30 Ma) et 430 Ma. Williams
(1993) suggere que l'analyse de la formation des sels de Mallowa a 430 Ma (Ordovicien supérieur)
fait apparaitre des cycles de Milankovitch indiquant une obliquité légérement supérieure & 26°.
Comme indiqué dans le chapitre 1, la présence de telles périodicités a cette époque, et surtout
leur utilisation restent fortement hypothétiques et ne peuvent étre employé pour en déduire une
valeur, méme indicative, de ’obliquité.

e Une légere décroissance de ’obliquité depuis 430 Ma a sa valeur actuelle proche de 23.5°.

Outre les fortes contraintes dynamiques imposées par un tel scénario, qui seront étudiées par la
suite, les conséquences paléoclimatiques potentielles sont en général trés peu discutées.

Une haute obliquité n’implique pas forcément, en effet, la formation de glaciers dans les zones tro-
picales. Il est ainsi important de noter que pour une obliquité de 60°, I'insolation moyenne annuelle
a Déquateur est de I'ordre de 300 W.m™2 soit environ 2.5 fois la valeur actuelle aux poles (~ 150
W.m™2). Ce contraste réside dans la dissymétrie profonde existant entre les insolations saisonniéres
(et la saisonnalité) dans les zones équatoriales et polaires. Dans les zones polaires, les maxima d’in-
solation sont situés durant 1’été et tout comme le contraste saisonnier, ceux-ci sont trés sensibles &
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la valeur de I’obliquité. Dans les zones tropicales, il existe, au contraire, deux saisons chaudes autour
des équinoxes pour lesquelles les insolations incidentes sont pratiquement indépendantes de 1’obliquité.
Si la “condition” d’initiation d’une glaciation est la présence d’une insolation réduite durant la, ou
les saisons chaudes, la formation de glaciers équatoriaux dans les zones tropicales apparait tout aussi
problématique pour de fortes obliquités.

Une décroissance rapide de plus de 30° de I'obliquité moyenne terrestre en moins de 200 Ma requiert
I'action d’un effet dissipatif important. Les principaux mécanismes dissipatifs pouvant expliquer une
dérive séculaire de ’obliquité terrestre sont ici briévement discutés et une description plus détaillée de
ces mécanismes ainsi que de leurs implications dynamiques sera trouvé dans Néron de Surgy et Laskar
(1997), Pais et al.(1999) et Correia et Laskar (2003).

Friction noyau-manteau

La différence significative de densité et d’ellipticité dynamique entre le manteau et le noyau pro-
voque un non-alignement entre leurs axes de rotation qui tendent & précesser différemment autour de
la normale au plan orbital. Un ensemble d’interactions s’exerce & leur interface et s’oppose a cette pré-
cession différentielle (e.g. Rochester, 1976 ; Pais et al., 1999 ; Correia et Laskar, 2003). Les principaux
couplages sont :

e Le couple des forces inertielles de pression non radiale du manteau sur le noyau, di au fait que
leur interface n’est pas sphérique (ce couple ne dépend que de la forme du noyau et serait nul si
ce dernier était sphérique).

e Le couple de friction visqueuse (laminaire ou turbulente) du noyau externe sur le manteau.

e Le couple de friction électromagnétique, di & l'interaction entre les courants électriques du noyau
externe et le bas du manteau faiblement magnétisé.

L’estimation exacte de la dérive séculaire de 'obliquité résultante est trés peu contrainte en raison
de la grande incertitude existante sur la viscosité effective (visqueuse et électromagnétique) qui peut
atteindre treize ordres de grandeur. Toutefois, la comparaison avec les mesures de la durée du jour dans
le passé permet de mettre des bornes a l'intensité de la dissipation (Néron de Surgy et Laskar, 1997).
Bien que provoquant une décroissance de l’obliquité pour € < 90°, il apparait que des parameétres
raisonnables de la viscosité effective conduisent & des dérives de I'obliquité terrestre qui sont de deux
& cinq ordres de grandeur inférieures a la dérive prédite par le scénario de G.E. Williams autour de
la frontiére Précambrien-Cambrien (Néron de Surgy et Laskar, 1997 ; Pais et al., 1999). G.E. Williams
(1993) invoquait lui-méme ce mécanisme pour expliquer une chute brutale d’obliquité, mais il se basait
sur un mécanisme erroné de la friction noyau-manteau (voir Néron de Surgy et Laskar, 1997).

En outre, une propriété importante de la friction noyau-manteau est la conservation de la projection
du moment cinétique planétaire sur la normale & 1’écliptique, qui peut s’écrire sous la forme :

d(wcose)

= 1

ol w est la vitesse de rotation angulaire. Une chute drastique de l'obliquité de 60° & 26° entrainerait

une variation importante de la durée du jour de ’ordre de :

cos(60°)

W(—430Ma) = m

x w(—650Ma) ~ 0.56 x w(—650Ma), (3.2)

en contradiction avec les estimations existantes des paléorotations (Néron de Surgy et Laskar, 1997).
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Effets de marées gravitationnelles

La déformation du bourrelet équatorial terrestre due aux effets gravitationnels lunaires se fait avec
un certain retard due a la non-élasticité terrestre. Le couple de rappel alors exercé par la Lune sur la
Terre provoque une diminution de la vitesse de rotation angulaire et par conservation du moment ciné-
tique, une augmentation de la distance Terre-Lune. Un effet supplémentaire est une dérive séculaire de
I’obliquité terrestre. Bien que les paramétres et I’amplitude de la dissipation soient trés peu contraints
dans le passé (e.g. Néron de Surgy et Laskar, 1997), 'effet principal apparait étre une augmentation
continue de l'obliquité terrestre dont ’amplitude pourrait atteindre 1 & 2° sur les derniers 800 Ma
(Goldreich, 1966 ; Mignard, 1979) ce qui n’est pas compatible avec le scénario de G.E.Williams.

Récemment, D.M. Williams et al.(1998) ont suggéré que la friction climatique ait pu étre a l'ori-
gine de la chute brutale de l'obliquité & la frontiére Précambien-Cambrien conformément au scénario
de G.E.Williams. Toutefois, leur scénario est basée entre autres sur d’hypothétiques glaciations sup-
plémentaires d’'une durée d’environ 100 Ma entre 600 et 500 Ma, centrées continuement sur le pole
Sud, qui ne correspondent pas aux paléo-glaciations et paléogéographies & présent admises pour cette
époque.

La friction climatique restant le dernier effet dissipatif potentiel pouvant valider le scénario de haute
obliquité de G.E. Williams, une réinspection compléte de son mécanisme et de son impact (direction,
amplitude), en particulier durant cet intervalle, apparait importante. Elle permet de contraindre plus
fortement les variations séculaires possibles d’obliquité & cette période en fonction de la position des
glaciations et d’affiner la compréhension des mécanismes pouvant étre & ’origine des glaciations para-
doxales du Néoprotérozoique.

3.2 Friction climatique

3.2.1 Théorie générale : Couplage résonant climat/obliquité

Le mécanisme de la friction climatique a été décrit initialement par Rubincam (1990) dans le
cadre d’un couplage entre les calottes polaires de CO9 (voir chapitre suivant) et ’obliquité martienne.
Toutefois, ’ensemble des études postérieures appliquées a l'obliquité terrestre (Bills, 1994, Ito et al.,
1995, Rubincam, 1995, D.M. Williams, 1998) se basent sur un mécanisme moins complet, conduisant
d’une part, & une large surestimation de cet effet et, d’autre part, a des désaccords parfois supérieurs
4 un ordre de grandeur avec leurs simulations numériques.

La friction climatique est un effet dissipatif qui se déroule uniquement dans la bande de 'obliquité
et dont le mécanisme général est schématisé sur la figure 3.2.

Il agit & travers une rétroaction positive entre les variations d’obliquité et de 1’aplatissement ter-
restre engendrées par les cycles glaciaires. D’aprés les chapitres 1 et 2, les variations de 1’obliquité
engendrent une partie de ’amplitude totale des cycles glaciaires-interglaciaires qui sont caractérisés
par un transfert périodique d’eau entre les calottes glaciaires et les océans, modifiant ainsi ’aplatisse-
ment planétaire. Bien qu’une fraction significative de ses variations soit compensée par ’ajustement
visco-élastique planétaire (rebond post-glaciaire), les fluctuations temporelles de I’aplatissement plané-
taire contiennent un ensemble de termes périodiques, incluant les fréquences de I'obliquité, provoquant
alors une excitation résonante de I’obliquité planétaire & travers les variations de la vitesse de précession.
L’influence de cette rétroaction sur 1’obliquité moyenne est ici réestimée en détail.

L’estimation théorique de cet effet ne peut étre approchée qu’a partir d’'un certain nombre d’hy-
pothéses simplificatrices, non pas tant dans 1’utilisation et le choix des modéles physiques, mais plus
particuliérement dans certains aspects mathématiques. Des intégrations numériques complémentaires
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Fi1a. 3.2: Mécanisme général rétroactif de la friction climatique. Dans ce diagramme, P’obliquité terrestre est
réduite & sa périodicité dominante actuelle de 41 000 ans. Lorsque les glaciers sont polaires, une phase de déglaciation
correspond & un transport de matiére des poéles vers les autres zones du globe, provoquant une augmentation de ’apla-
tissement terrestre. Cette propriété s’inverse en phase de glaciation (le schéma concerne ici une Terre rigide). L’évolution
de la sphéricité terrestre est volontairement exagérée.

de la rétroaction sont alors nécessaires et leurs comparaisons avec les prédictions et les propriétés
théoriques sont décrites dans l’article situé & la fin de ce chapitre.

Dans un premier temps, 'influence d’une rétroaction résonante sur le mouvement de ’obliquité est
présentée. En 1’absence de perturbations liées & la présence de cycles glaciaires, ’évolution temporelle
de 'obliquité, étudiée au chapitre 1, peut étre approximée par une somme de modes sinusoidaux de la
forme (1.47) :

N
ety =€+ pO“T’“Uk cos[(po + k)t + O — 7/2]. (3.3)

k=1
En notant similairement au chapitre 1 :

N

e(t) = Z e cos(vgt + Uy), (3.4)
k=1

une approximation quasi périodique de obliquité, la comparaison entre (3.3) et (3.4) conduit aux
relations suivantes :

€k = ak [,
Vg = Ppo + 0k (3.5)
‘Ilk = ek - 71'/2,

qui relient les amplitudes ag, € et les phases 0y, ¥y respectives du forgage perturbatif planétaire et de
I'obliquité. Bien que ces relations aient été obtenues & un ordre trés bas d’approximation, on considérera
qu’elles sont encore raisonnablement vérifiées en présence de perturbations climatiques.

Considérons & présent, l'effet d’'une perturbation inertielle sur le mouvement de 1’obliquité. Les
redistributions de masse a la surface et a l'intérieur de la planéte induisent des perturbations temporelles
de 'aplatissement terrestre .Jy et par conséquent de la constante de précession a autour de sa valeur
moyenne @ telle que :

alt) =@+ da(t). (3.6)

La vitesse de précession devient alors, au premier ordre d’aprés (1.44) :

Y = oft)cose =acose+ daft)cose (3.7)
po + da(t) cos g, (3.8)

1R
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en considérant la trés faible amplitude (~ 1.3°) des oscillations de 1'obliquité autour de sa valeur
moyenne £. Dans le cadre d’une réponse glaciaire faiblement non linéaire (ou linéaire) aux variations
d’insolation, les fluctuations temporelles de la constante de précession peuvent s’écrire comme une
fonction quasi-périodique du temps de la forme :

NI
da(t) cos € = Z bj cos(v;t + §;), (3.9)
j=1

ot les fréquences (v;);=1,n7 sont les fréquences de la variabilité glaciaire, majoritairement contenues
dans la bande des fréquences astronomiques. Pour plus de clarté, les N premiéres fréquences se-
ront affectées aux N fréquences principales de I'obliquité (v;);—1,n, les fréquences complémentaires
(Vj)j=N+1,N’ provenant principalement des variations séculaires d’excentricité, de la précession clima-
tique terrestre ou de modes propres internes de la variabilité glaciaire. Dans ce cas, 'intégration de
(3.8) et de (3.9) donne ’évolution temporelle approchée de I’angle de précession :

NI

P(t) ~ poxt—|—2—smyjt+5) (3.10)
=1 Vi

qui suit une dérive linéaire du temps modulée & présent par des termes perturbatifs sinusoidaux.
D’apres (1.46) et (3.10), les variations de ’obliquité s’écrivent alors sous la forme :

g = Zak cos(oxt + (t) + 0y) (3.11)
k=1
_ v
= Zak cos |(og + po)t + O + Z — sin(v;t + §;) (3.12)
=17
- v
= Zak cos |vgt + 6 +Z — sin(v;t + §;) (3.13)
=1

en utilisant la relation pg + o = vg.
Le passage en notation complexe permet de simplifier le calcul de ’expression précédente. En
posant :

Z age’ i(vpt+0) H o sin(vjt+9; ), (3.14)

on a ¢ = Re(h(t)). Il est alors possible d’introduire les fonctions de Bessel J,, d’ordre n définies pour

deux réels a et b par :
n=+oo

zasmb Z J mb (3_15)

n=—oo

dont l'insertion dans (3.14) conduit a :

n=+o00
Za’k 6 i(vt+0k) H ( Z J nV]t+n5 )) . (316)

j=1 \n=-o00

Le développement des termes de ’équation (3.16) est assez délicat. On constate qu’il contient
d’une part, un ensemble de termes constants dominants résultant de la combinaison résonante entre les
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fréquences excitatrices (v )r=1,~ et les mémes fréquences (v;) j=1,~ pour n = —1 (résonances d’ordre 1)
et d’autre part, une somme importante de termes périodiques résultants d’autres combinaisons linéaires
non résonantes.

Une inspection plus fine montre que d’autres résonances sont possibles si la réponse glaciaire non-
linéaire au forcage de I'insolation produit des fréquences sous-harmoniques de l'obliquité vy, = vg/p.
Pour chacun de ces termes, une résonance se produit alors pour n = —p (résonances d’ordre p) et en-
gendre un terme d’amplitude ag,.J p(bg,/vk,) cos(0k, —pdy,). Bien que ces termes additionnels puissent
exister, leurs amplitudes sont faibles par rapport aux résonances dominantes d’ordre 1, et ils seront
négligés dans le reste de ’analyse théorique.

Pour moyenner temporellement I’équation (3.16), pour tout entier j variant de 1 & N', v;t est
remplacé par un angle indépendant ¢; et la moyenne est effectuée formellement sur tous les angles
¢;. Cette méthode donne un résultat trés proche d’une moyennisation de ’équation (3.16) sur un
intervalle de temps beaucoup plus important que les périodes principales de ’obliquité. Tous les termes
périodiques contenant les angles formels ¢; disparaissent et les seuls termes restants correspondent aux
termes indépendants des angles ¢;, soient les termes associés aux résonances d’ordre 1 pour k£ = j et
n = —1. Il vient alors

(€) = (Re(h(t))) = ZakJ_l(i—i) cos(0k — Op). (3.17)
k=1

Comme by /vy < 1, on peut développer la fonction de Bessel J_; au premier ordre soit J_i(z) =
—x/2+ O(x3). 1l vient alors :

<'>——1§: (%) cos (0, — 6 318
g) = 2k:1ak ” cos(f — Og)- (3.18)

En supposant que ’obliquité planétaire puisse étre considérée comme une somme de termes périodiques

et d’'une valeur moyenne qui dépend lentement du temps, on pourra écrire en premiére approximation

que :

. dle)  de
(€) ~ adr

Finalement, en utilisant a nouveau (3.5), la couplage résonant induit par les cycles glaciaires conduit

& la dérive séculaire de 1’obliquité moyenne :

(3.19)

de 1
% = E Z bkEk sin(\I/k - (5k) (320)
k=1
On constate que la résonance seule ne suffit pas & engendrer une dérive de ’obliquité, mais qu’il est
nécessaire que les variations de ’aplatissement et de I’obliquité soient déphasées pour obtenir un effet
4 long terme. Les déphasages proviennent des dissipations associées d’une part & la réponse climatique
aux variations d’obliquité et d’autre part au réajustement visqueux interne planétaire en réponse aux
variations temporelles du forcage des charges (calottes, océans) de surface. La dérive séculaire dépend
donc uniquement des amplitudes (bg) et des retards (¥ —dy) des variations de l’aplatissement planétaire
dans la bande de I'obliquité, les termes €, correspondant aux amplitudes des fréquences de 1’obliquité
excitatrice. Ces grandeurs sont définies aux équations (3.5) et (3.9).

3.2.2 Contribution de ’ajustement isostatique : influence de la stratification ra-
diale

L’estimation de la variation séculaire nécessite ainsi la connaissance de I’amplitude de la variation de
I’aplatissement (ou de la constante de précession) associée a chacune des fréquences de l'obliquité. Cela
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est possible a partir du formalisme présenté dans le chapitre 2. En effet, d’apres la relation (2.67), la
perturbation temporelle totale de I'aplatissement engendrée par la redistribution des masses glaciaires
et la compensation visco-élastique s’écrit :

3

0Bt = o3 pe

Mt

(14 k5)aCT () + Z/ rie U0 som(t) dt' | . (3.21)
j=17 %

ou 0C"(t) est la perturbation temporelle du moment d’inertie polaire due uniquement au transport des

masses de surface. En reprenant I’hypothése raisonnable de linéarité entre ces perturbations et celles
du volume glaciaire, on obtient d’aprés (2.69) et (2.71) :

AJS

o (t) B AV:Qlace

M g
(1 + k) Vytace (8) + / rh e ) X Voo (¢) dt! | (3.22)
j=17 -

Le premier terme de ’expression (3.22) décrit la somme de la contribution directe et de la compensation
élastique instantanée tandis que le terme intégral décrit la partie uniquement visqueuse de ’ajustement
isostatique. Il est ici judicieux de décrire ce dernier processus dans ’espace des fréquences en exprimant
I’amplitude de cette réponse et son déphasage par rapport & une excitation temporelle sinusoidale
du volume de glace. Soit Vyjuee(t) = sin(vt) une excitation d’amplitude unité et de fréquence v, la
composante visqueuse de I’ajustement se calcule alors simplement sous la forme :

M t
Zr;/ sin(vt') e i dt! = — A, (v) sin[vt — ¢ (v)], (3.23)
j=1 o>
ol ’amplitude de la réponse est
2 2
M 1ot M !
—rlsl —rly
As(v) = B e —l (3.24)
W\ Zwrre) Lepe

et le retard visqueux (s(v) est

ijvil (s’_)g{:u2
J
—r’s’

j_ (Sj) +v

(3.25)

L’amplitude et le déphasage de la réponse visqueuse dépendent ainsi de la fréquence d’excitation et des
modes propres de la réponse interne planétaire, caractérisés par les paramétres 7. et 5;-. On notera qu’on
impose au déphasage visqueux d’étre inclus dans U'intervalle [0° — 90°]. On retrouve que l'amplitude
de la réponse pour des excitations de trés longues périodes est :

M
lim A, (v) = =Y 5 > 1+ k)", (3.26)

v—0

impliquant la compensation quasi-totale des perturbations des charges de surface. L’amplitude de la
réponse visqueuse peut étre ainsi normalisée par la fonction :

_ A
f(V) - 1—|—]{IIQE’

(3.27)

qui définit alors la fraction de la perturbation inertielle “effective” (c’est a dire incluant la réponse
élastique instantanée) compensée par la réponse visqueuse a la fréquence v.
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Fia. 3.3: Gain (a) et déphasage visqueux (b) en fonction de la période excitatrice pour les deux modéles
visco élastiques A et B. On rappelle que 1 ka= 1000 ans. La ligne verticale correspond au cycle prédominant
actuel de ~ 41 000 ans de P’obliquité. L’axe des abscisses est représenté en échelle logarithmique.

Influence du modéle visco-élastique

Les gains f(27/v) et les déphasages visqueux ((27/v) sont tracés sur la figure 3.3 pour les deux
modeles visco-élastiques A et B décrits dans le chapitre 2 en fonction de la période d’excitation.

Pour des périodes de forcages supérieures & 10° années, la réponse visqueuse suit la perturbation
avec un faible retard et la compensation est quasiment compléte. Cela est di a I'éloignement de ces
périodes des temps de relaxation des modes majeurs M0, CO et LO inférieurs & 20 000 ans. Le com-
portement du manteau terrestre est alors analogue & celui d’un fluide de viscosité nulle. Inversement,
des périodes de forcage inférieures 4 10% années conduisent & une trés faible compensation dont la
réponse tend vers un déphasage de 90°. La différence de gain importante entre les modéles A et B a
ces périodes provient principalement de la différence entre les temps caractéristiques de relaxation des
modes fondamentaux MO de 'ordre de 520 ans pour le modéle A et 1400 ans pour le modéle B. Le
processus de relaxation est identique & ’action d’un filtre passe-bas pour lequel les faibles fréquences
sont transmises sans atténuation et en phase avec ’excitation.

Pour des périodes de Milankovitch (~ 10* — 10° années) et en particulier celle de I’obliquité, les
retards sont situés dans une échelle de 15 & 40° pour le modéle B. Il vaut, en particulier pour le cycle
de 41 000 ans, 22.5° pour le modéle B et seulement 12.2° avec le modéle A. Les gains correspondants
sont compris entre 0.4 et 0.85 pour le modéle B et pour la gamme de périodes 10* — 105 années. Cela,
illustre clairement que la proximité des périodes de Milankovitch avec certains temps de relaxation
excite pleinement les modes propres de relaxation visqueuse.

La comparaison entre les modeéles A et B, qui ne différe que par la viscosité du manteau inférieur,
indique clairement que le déphasage visqueux et le gain sont des fonctions respectivement croissantes et
décroissantes de la viscosité du manteau inférieur. Comme il était prévisible, le processus d’ajustement
isostatique devient moins efficace pour une viscosité mantellique élevée. Le tableau 2.3 du chapitre
2 illustre bien que, pour un mode donné, I’augmentation de viscosité produit une augmentation des
temps de relaxation 1/ s;- 4 travers I'augmentation du temps de Maxwell du manteau inférieur.

Il est d’intéressant d’étudier le role de la stratification en couche dans I’amplitude du processus
de compensation isostatique. Pour cela, on peut comparer la réponse obtenue avec le modéle visco-
élastique élémentaire de Darwin qui fournit une solution analytique simple des paramétres de la re-
laxation. D’apres (2.37) et (2.38), le modéle de Darwin constitué uniquement d’un manteau uniforme

100



3.2. FRICTION CLIMATIQUE

et incompressible, comporte un unique mode de relaxation qui vérifie :

sy = 1/m (3.28)

o= —si=-1/7 (3.29)
19

no= gop = (3.30)

kP = 0. (3.31)

Le temps de relaxation 71, qui est ici directement proportionnel & la viscosité du manteau 7, est bien
un fonction croissante de la viscosité.

Il est alors intéressant d’exprimer pour ce modéle le gain et la déphasage de la réponse visqueuse
qui sont respectivement d’aprés (3.25) et (3.27) :

N = sy _ 1
1) VsD)2+v2 1+ (rv)? (3:32)
(3.33)
v) = tan~! z =tan"' (11 v). .
Gs(v) t (3,1> tan™" (1 v/) (3.34)

Pour ce modeéle, la relation gain-déphasage est simplement :

f(¢s) = cos(Cs), (3.35)

qui est indépendante de la viscosité (Rubincam, 1995). Pour les modéles stratifiés radialement en
couches utilisés, la relation gain-phase est tracée sur la figure 3.4. Pour les deux modéles, les courbes
sont quasiment confondues suggérant une relation gain-déphasage aussi indépendante de la viscosité.
Le gain est une fonction purement décroissante du déphasage et peut étre trés bien approximé par la
fonction linéaire :

Gs

FG) =1- g,

ou le déphasage s’exprime en degrés, relation utilisée par la suite. Pour un méme déphasage, le gain
des modéles stratifiés est inférieur & celui du modéle de Darwin en bon accord avec les prédictions
semi-analytiques de Spada et Alphonsi (1998).

L’interpétation de cette différence n’est pas évidente mais peut s’expliquer simplement en regardant
les différences mécaniques entre une planéte stratifiée et une planéte constituée d’un simple manteau
uniforme. La principale différence est, pour une planéte stratifiée, la présence supplémentaire de couches
internes différenciées dont les frontiéres sont par définition des zones de contrastes de densité, comme
par exemple & la frontiére noyau-manteau. Toutefois, plus on se rapproche du centre planétaire, plus
la densité et la gravité deviennent élévées, provoquant une augmentation de la rigidité gravitationnelle
effective locale pg = 2pgR/19. Par conséquent, I’amplitude des réponses gravitationnelles qui s’op-
posent aux déformations des interfaces (voir Eq. 2.34) permet un meilleur ajustement isostatique & ces
frontiéres, alors que la réponse gravitationnelle n’agit qu’a une seule zone de contraste pour r = R,
correspondant & la surface externe planétaire dans le modeéle de Darwin.

Les meilleures propriétés d’ajustement isostatique ainsi attendues pour un modéle stratifié ne sont
qu’apparentes. Tout dépend des autres parametres fixés. En effet, sur la figure 3.4, la comparaison entre
les modeles est faite pour un déphasage visqueux donné. D’aprés les expressions (3.31) et (3.34), on
voit que pour préserver un déphasage constant lorsqu’on augmente la rigidité gravitationnelle, il faut
dans le méme temps augmenter la viscosité. On en conclut, qu’a déphasage visqueux fixé, un modéle
stratifié est “équivalent” & un modeéle de Darwin de viscosité plus élévée, conduisant ainsi bien & une
compensation isostatique plus faible.

(3.36)
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F1G. 3.4: Gain f en fonction du déphasage visqueux {, pour différents modéles visco-élastiques. Les modéles
A et B sont tracés en compagnie de leur approximation linéaire f(¢s) ~ 1 — {s/90°. Le modéle de Darwin correspond &

f(¢s) = cos(Cs)-

3.2.3 Dérive séculaire de I’obliquité

La formalisation précédente de I’ajustement isostatique permet de simplifier I’écriture de la variation
de D’aplatissement planétaire. En supposant & présent et conformément au chapitre 1, une histoire
glaciaire décrite par son approximation quasi périodique (1.65) de la forme :

NI
thlace(t) = Z V} COS(Vjt + 5j)7 (337)
j=1

la variation d’aplatissement (3.22) s’écrit d’aprées (3.23) :

NI
A3 ,
SI(1) = xy S [(1 + ) cos(vjt + ;) — Ag(v;) cos(ujt + 6; — gs(yj))] , (3.38)
glace j=1

soit d’aprés la définition (1.66) des contributions fréquentielles ©; aux variations du volume glaciaire
total et (3.27) :

T N,
STo(t) = — A2J2 (1+KE) S0, cos(vjt + 8;) — F(3) cos(wit + 8 — ¢s(w7))]. (3.39)
i=1

La proportionnalité entre I’aplatissement et la précession terrestre permet décrire simplement da(t) =
@ x 0Jy(t)/J2 soit finalement :

NI

sa(t) = —g%‘gu FEP) Y0 05 leos(uyt +6)) — Fw) coslvit + 55— G )], (340

qui exprime sous une forme quasi-périodique la variation temporelle de ’aplatissement planétaire
durant une succession de cycles glaciaires conformément & la forme recherchée dans ’expression (3.9).
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L’extraction des termes périodiques résonants uniquement reliés aux N fréquences de 'obliquité
donne, grace a (3.20) et (3.40), la dérive séculaire approchée de 'obliquité moyenne :
de  AJjacosé
a  J, 4

N
(1+ k) x 3" Opey [sin(¢F) = Fm) sin(cf + ()] (3.41)
k=1

ol les coefficients Cik sont les déphasages (¥, —dy) entre les composantes de I’obliquité et la composantes
correspondantes du volume de glace.

L’expression obtenue peut étre commentée en n’écrivant, dans un premier temps, que le terme
dominant de la somme associé au cycle (actuel) de ~ 41 000 ans soit :

Z_i _ AJTfaCZS 5(1 + k'QE) Oe1 X [sin(g}) — f(V1)Sin(Ci1 + (). (3.42)

Cette expression appelle plusieurs remarques importantes :

e La dérive séculaire de ’obliquité peut étre caractérisée par une “amplitude” qui dépend principa-
lement de la variation relative AJj/Jo maximale du Jo durant le cycle glaciaire de plus grande
amplitude (ou de référence) et de la contribution ©; du cycle de 41 000 ans & ’amplitude totale du
cycle glaciaire. Ces paramétres sont susceptibles de varier fortement suivant la période glaciaire
étudiée en fonction de la masse et de la position des glaciations. Inversement, les retards associés
& la réponse glaciaire et a la réponse visqueuse, considérés par la suite comme les paramétres
dissipatifs de la friction climatique, contrdlent la direction de la dérive de I'obliquité. Les cycles
glaciaires et ’ajustement isostatique ayant des effets opposées sur la variation de
I’aplatissement, cette opposition se retrouve dans le signe de la dérive séculaire. La
retard climatique (si 0° < {; < 90°) tend a faire augmenter 1’obliquité moyenne tandis
que le retard visqueux qui est déphasé de (; + (s (avec 0° < s < 90°) par rapport au
forcage de 1’obliquité tend a4 diminuer ’obliquité terrestre.

e La friction climatique posséde en fait une double rétroaction : une augmentation de I’obliquité
moyenne conduit probalement & une réduction de la taille moyenne des calottes polaires induisant
une diminution du facteur AJ5/Jo et donc de la dérive de Pobliquité. La rétroaction est alors
négative. Celle-ci devient positive si ’obliquité moyenne diminue. Toutefois, les trés faibles valeurs
de la dérive obtenues permettent de négliger cette seconde rétroaction et de garder durant une
période glaciaire, une valeur constante de AJS /Js.

e Le calcul de AJJ et de la contribution ©; étant effectué par rapport au méme cycle de référence,
le produit de ces deux termes représente ainsi la variation maximale de 'aplatissement planétaire
engendrée uniquement par le cycle principal de l'obliquité. Celui-ci et donc ’amplitude de
la friction climatique sont directement proportionnels au volume de glace transporté
par la période principale de 1’obliquité.

e Les fréquences principales de 1’obliquité étant proches, les retards climatiques Czk et visqueux
Cs(vg) seront aussi trés proches. Il en résulte que chaque terme de la somme (3.41) apporte une
contribution de méme signe a ’amplitude totale de la dérive séculaire.

e Il est important de voir que la dérive obtenue est indépendante de la capacité exacte d'un modéle
climatique a décrire les cycles glaciaires réels mais uniquement du déphasage et du volume de
glace qu’il transporte dans la bande de ’obliquité. Ceci a une incidence notable sur le choix d’un
modéle de réponse glaciaire aux variations d’insolation pour les intégrations numériques.

e Une variation de 1’obliquité moyenne entraine une variation de la direction du moment cinétique
planétaire. La friction climatique étant engendrée par les perturbations planétaires, l'invariance
du moment cinétique global du Systéme solaire conduit a une redistribution des moments ciné-
tiques orbitaux des autres planétes (qui est naturellement trés faible).
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3.2.4 Estimation de la dérive séculaire

Des intégrations numériques de la boucle de rétroaction nécessitent un modéle d’évolution du
volume glaciaire couplé aux variations d’insolation (et donc d’obliquité). Celles-ci seront effectuées en
partie avec le modéle d’Imbrie et Imbrie décrit dans le chapitre 1 et ’ensemble de ces résultats est
présenté dans la derniére section de ce chapitre.

Pour faciliter les comparaisons, la dérive séculaire théorique basée sur 'expression (3.41) est ici
calculée pour le méme modéle, en incorporant les contributions ©, des cing périodes dominantes de
I'obliquité. Ces contributions ainsi que les amplitudes € des fréquences de I'obliquité ont été estimées
sur les cinq prochains millions d’années a partir des tableaux 1.5 et 1.2. En prenant le dernier cycle
glaciaire comme cycle de référence, la contribution ©; du cycle de 41 000 ans est de 41.3% sur cet
intervalle.

Comme indiqué dans le chapitre 1, cette valeur surestime notablement la contribution plus réaliste
de 25% extraite des enregistrements isotopiques en 680 mais a été conservée ici pour maximiser la dé-
rive potentielle de ’obliquité et permettre, dans un premier temps, la comparaison avec les simulations
numeériques.

En outre, le retard glaciaire Cil (appelé (; par la suite) a été laissé comme un paramétre libre. Dans
ce cas, pour les autres cycles de 1'obliquité, le retard temporel T; = Cil /v1 a alors été supposé constant.
Cette propriété est assez bien vérifiée dans les tableaux 1.5 et 1.2. Dans ce cas, le retard glaciaire
des autres fréquences est donné par Cf =T, = ¢} X v /v1 = ¢ X vg/vr. Cela induit des variations
négligeables par rapport aux valeurs théoriques du modele, car les fréquences de 1’obliquité sont trés
proches. Seul le cycle de ~ 53 700 ans est légérement affecté. La dérive séculaire de I'obliquité est tracée
sur la figure 3.5 pour différentes valeurs caractéristiques du rapport AJ /J;. L’ajustement isostatique
est fourni par le modeéle visco-élastique B décrit dans le chapitre 2.

Pour la plupart des retards, et en particulier ceux estimés pour les glaciations récentes du Pliocéne-
Pléistocéne, la dérive obtenue est positive et seulement pour des déphasages (; < 44° (~ 5 000 ans) et
¢i > 224° (~ 26 000 ans), la dérive devient négative. Il en résulte que la seule possibilité réaliste d’avoir
une dérive négative est d’avoir (; < 44° mais la dérive est significative uniquement pour (; < 44°.
Pour le dernier cycle glaciaire, utilisé comme cycle de référence avec AJS/Jy =~ 0.5% et le déphasage
courant (; = 80°, la dérive attendue est d’environ 0.0183°/Ma. Avec le modéle nominal d’Imbrie et
Imbrie, le déphasage moyen est de ~ 74° (~ 8 400 ans), ce qui donne une dérive légérement inférieure
de 0.0158° /Ma. Ce taux tombe & 0.0142° /Ma pour ¢; = 70° (~ 8 000 ans) et seulement 0.0097°/Ma
pour (; = 60°, illustrant que dans la zone des déphasages glaciaires courants, la dérive de 1’obliquité
est trés sensible.

Il est important de noter que ~ 75% de I'amplitude totale de la dérive proviennent du cycle majeur
de 41 000 ans et environ 15% pour le cycle secondaire de ~ 39 600 ans. Avec une variation relative
trés importante de 2% de ’aplatissement, la valeur maximale de la dérive est obtenue pour (; ~ 133°
(T3 ~15 200 ans) et vaut seulement 0.125° /Ma. Cette figure sert de cadre général de discussion pour
la suite.

3.2.5 Sensibilité de la dérive séculaire

L’influence des principaux paramétres de la friction climatique sur la dérive séculaire est ici discutée.

Influence du volume glaciaire transporté par ’obliquité

La dérive séculaire est proportionnelle au volume de glace transporté par chaque période de ’obli-
quité. L’écart obtenu entre la contribution ©; issue du modéle glaciaire et des données isotopiques
permet d’affiner ’estimation de la dérive séculaire. Ainsi, pour un déphasage glaciaire courant (; de
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FiG. 3.5: Dérive théorique de ’obliquité en °/Millions d’années en fonction du retard de la réponse glaciaire
au cycle principal de l’obliquité. Les caractéristiques de la réponse glaciaire sont estimées pour les cinqg premiéres
fréquences de l'obliquité & partir du modéle d’Imbrie et Imbrie et pour des valeurs AJ /J2 de 0.5%, 0.8% et 2%. La
zone sombre correspond aux valeurs des retards estimées (~ 50° — 90°) pour les glaciations du Pliocéne-Pléistocéne
(voir chapitre 1). La contribution du cycle principal de 'obliquité est ici de 41.3%.

80°, la variation séculaire estimée précédemment a 0.0183° /Ma pour une contribution ©1 de 41.3% peut
étre réduite ® d’un facteur ~ 25/41.3, ce qui fournit une dérive séculaire de seulement ~ 0.011° /Ma. Si
I’on considére uniquement la contribution due au cycle majoritaire de 41 000 ans, la dérive n’est plus
que de ~ 0.0083° /Ma (soit environ les 3/4 de la valeur totale).

Il était généralement considéré que 'effet de la friction climatique était proportionnelle uniquement
a la variation relative AJj /.J> qui est proportionnel au volume de glace totale échangé durant un cycle
glaciaire, impliquant ’idée que la dérive séculaire de 1’obliquité était ainsi proportionnelle & I’amplitude
des cycles glaciaires. La prise en compte de la contribution des cycles de I'obliquité dans I'expression de
la dérive séculaire indique que ce n’est probablement pas le cas. En effet, pour une glaciation donnée
(AJ5/Jy fixe) plusieurs facteurs peuvent affecter significativement la fraction ©1 du volume total de
glace transporté par l'obliquité :

e Comme proposé au chapitre 1, une extension du volume de glace augmente probablement les
non-linéarités de la réponse glaciaire aux variations de l’insolation incidente. Cela provoque un
transfert plus important de la variabilité glaciaire vers les longues périodicités de l'excentricité
et diminue corrélativement la contribution de ’obliquité & ’amplitude des cycles glaciaires.

e L’estimation des contributions ®; du modéle nominal d’Imbrie et Imbrie est basée sur une inso-
lation de forcage en été & 65°N correspondant approximativement & la latitude d’extension des
calottes du Quaternaire. Suivant 1'idée de Milankovitch, une extension du volume glaciaire vers
des latitudes inférieures pourrait changer la latitude de l’insolation critique. La contribution de
I'obliquité au forcage de l'insolation diminuant fortement avec la latitude, il en résulterait une
chute importante de la contribution de 1’obliquité a la variabilité glaciaire.

8Cette approximation considére assez raisonnablement que les contributions des autres fréquences de ’obliquité dans
les données isotopiques sont aussi inférieures & celles du modéle d’Imbrie et Imbrie d’un facteur similaire & celui estimé
pour le cycle principal. En résumé, toutes les contributions du modéle glaciaire sont surestimées avec approximativement
le méme facteur de proportionnalité.
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Une conclusion importante est que dans le cas extréme de glaciations uniquement tropicales ou
équatoriales, 'effet de la friction climatique est probablement négligeable. Il apparait ainsi que
le scénario de haute obliquité de G.E Williams (1993) qui prévoit uniquement des glaciations
dans les basses latitudes est en contradiction avec un effet significatif de la friction climatique.
Seules les glaciations des hautes latitudes, sensible au forcage de ’obliquité peuvent jouer un role
non-négligeable dans le phénoméne de friction climatique.

Ces deux propriétés seront illustrées numériquement dans la derniére section. Elles indiquent conjoin-
tement que le volume de glace transporté par l'obliquité est probablement une quantité bornée. La
vérification de cette propriété, a travers la quasi-linéarité de la réponse glaciaire dans cette bande de
fréquence durant les glaciations du Pléistocéne en est une illustration pertinente.

Influence de la viscosité du manteau inférieur

L’influence de la viscosité du manteau sur la friction climatique a été initialement illustrée par
Rubincam (1995) avec le simple modeéle de Darwin. La section précédente a mis en avant la trés
grande sensibilité de ’ajustement isostatique & la viscosité du manteau inférieur pour des modéles plus
réalistes stratifiés. Cette sensibilité se retrouve dans la dérive séculaire de I'obliquité. En particulier, le
déphasage visqueux est naturellement une fonction croissante de la viscosité du manteau inférieur.

Pour étudier cette influence, la dérive séculaire de l'obliquité & été réduite au terme dominant
de l'obliquité suivant 'expression (3.42). Elle indique que la dérive est proportionnelle & la fonction
adimensionnée :

H(Cs) = sin(G) — f(Cs) sin(Gi +C), (3.43)

ou f((s) est la relation gain-déphasage. Cette fonction est tracée sur la Figure 3.6 pour le déphasage
¢; = 74° du modéle nominal d’Imbrie et Imbrie et pour ’approximation f(¢;) = 1—(5/90° obtenue a la
section précédente. Les valeurs correspondant au modéles visco-élastiques A et B sont aussi indiquées
mais ont été recalculées strictement & partir des expressions (3.24) et (3.27). La viscosité du manteau
inférieur est indiqué pour certains des déphasages visqueux. Elles sont issues des études de Mitrovica
et Forte (1995) et Mitrovica et al. (1997) qui ont calculé les perturbations de I’aplatissement terrestre
pour une histoire glaciaire directement basée sur des données isotopiques en §'80 et pour un ensemble
important de modeéles stratifiés. Ces perturbations apparaissent insensibles & la valeur de la viscosité
du manteau supérieur, mais trés sensible & celle du manteau inférieur (en particulier dans les régions les
plus profondes). Pour une viscosité du manteau inférieur de 1022 Pa.s, ils trouvent une compensation
isostatique globale de l'ordre de 70%, ce qui donne un déphasage dans la bande de 'obliquité (s ~ 60°
9. Pour une viscosité supérieure 4 10%® Pa.s, la compensation isostatique est réduite & sa composante
élastique indiquant un déphasage visqueux tendant vers 90°, le manteau étant alors quasiment rigide
sur les échelles de temps de Milankovitch.

La dérive séculaire de ’obliquité apparait ainsi trés sensible a la valeur de la viscosité. Pour la gamme
de viscosité actuelle possible du manteau inférieur 10?* — 1022 Pa.s, la dérive peut étre multipliée par un
facteur sept. Elle est multipliée par un facteur plus réduit, proche de 2.5 entre le modéle B de viscosité

9Pour des modéles trés proches des modéles A et B, ils trouvent un degré de compensation isostatique respectivement
de l'ordre de 93% et 87% qui correspondent au degré de réduction de 'amplitude des variations de la constante de
précession par rapport & une Terre rigide sur les derniers cycles glaciaires. Comme la période dominante de ces cyles
est de 100 000 ans, Pexpression (3.40) indique que 'amplitude des fluctuations de la constante de précession est réduite
trés grossiérement de ~ (1 + ks” )(1 — f(v)) par rapport au cas rigide. L’estimation résultante des gains f(v) donnent
respectivement 0.9 et 0.82 pour les modéles A et B pour une période de forcage de 100 000 ans en trés bon accord avec
la figure 3.3. Le déphasage est déduit de I'expression (3.36) pour une viscosité de 10*?> Pa.s et extrapolé grossiérement
pour le cycle de l'obliquité. Le déphasage visqueux peut étre aussi estimé avec le modéle de Darwin qui donne pour une
viscosité similaire de 10?2 Pa.s, un déphasage de 64.5° trés proche de la valeur approximative précédente.

106



3.2. FRICTION CLIMATIQUE

1 T T T T T
Viscosité du manteau inférieur=10 Pa.s
081 10% Pa .s i
|
06~ X b
1
:
04 | 1
1
1
___310%Pas_ i
0.2 | 1 ModéleB 1 -
Il 1
W_10% Pas - ! Modele A ®
1 : 1
0 T | L L P T L .
0 10 20 30 40 50 60 70 80 90

Déphasage visqueux (°)

F1G. 3.6: Dérive séculaire relative de I'obliquité H({;) = sin(¢;) — f(¢s) sin(¢; + ¢{s) en fonction du déphasage
visqueux (, . Le déphasage glaciaire est fixée & ¢; = 74°. Pour les quatres déphasages indiquées, la valeur correspondante
de la viscosité du manteau inférieur est indiquée. La zone grisée indique 1’écart des valeurs possibles pour la dérive relative
H pour un saut de viscosité d’un ordre de grandeur entre 10%! et 1022 Pa.s.

3.10%! Pa.s et celui de viscosité 10?2 Pa.s. Des viscosités supérieures sont a priori improbables mais
indiquent que ’absence actuelle de contraintes plus précises sur la profil de viscosité radiale génére une
incertitude significative sur l'influence de la friction climatique.

3.2.6 Propriétés et évolution temporelle de la dérive séculaire

L’estimation précédente de la dérive de ’obliquité moyenne est calculée a partir des grandeurs g
et ©p qui sont respectivement les amplitudes moyennes de chaque fréquence de 'obliquité dans le
signal de 'obliquité et les contributions moyennes de chacune de ses fréquences & ’amplitude de la
réponse glaciaire. Ces paramétres ont été précédemment évalués par analyse en fréquence des signaux
temporels correspondants sur une durée de 'ordre de quelques millions d’années (voir chapitre 1).
Cette discrétisation des fréquences ne donne ainsi que la dérive séculaire moyenne de I'obliquité sur
ce méme intervalle de temps. Cette méthode ne permet pas alors de mettre en évidence les propriétés
et les fluctuations importantes de la dérive séculaire de 'obliquité sur des intervalles de temps plus
courts, et en particulier, 'influence importante des modulations présentes, d'une part dans le signal de
I’obliquité et, d’autre part, dans le signal temporel glaciaire dans cette méme bande fréquentielle.

Pour incorporer ces effets, on peut considérer au second ordre que 1’obliquité (voir Figure 1.17) et la
réponse glaciaire peuvent étre approximées par un signal dominant de période ~ 41 000 ans (porteuse
du signal) et modulé par une fonction lente du temps (la principale modulation étant de période 1.2
Ma). Les deux signaux seront alors écrits sous la forme :

t) = t t)+¢€
{6( ) = em(t) cos(vit) + & B (3.44)
O(t) = Op(t) cos(vit — () + ©
ou filt
2Ut.
_ 2 x Vglace (t)
_Athlace ’
avec Vgﬁlcté(t) représentant le volume de glace temporel filtré dans la bande de 1’obliquité puis calibré sur

un cycle de référence (similairement a la définition des contributions ©y). Les fonctions &,,(t) et ©,,(t)
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sont les fonctions modulantes et € et © les valeurs moyennes respectives des signaux. Un déphasage
moyen (; est affecté au signal glaciaire par rapport a I'obliquité.

Dans ce cadre, I’ensemble du cadre théorique développé précédemment entre les équations (3.13)
et (3.20) reste valable, appliqué ici & une seule fréquence. Une propriété importante est que la moyen-
nisation des équations sur le cycle de 41 000 ans, n’affecte pas les fonctions modulantes, considérées
comme constantes sur cet intervalle de temps. Il en résulte que la dérive séculaire “instantanée” peut
alors s’écrire d’apres (3.41) comme :

[dg] () = SETONE G B @, (1) em(t) X [sin(C) — F(r) sin(Gi + Go()] (3.45)

dt 5 4
x Om()em(t), (3.46)

qui est donc proportionnelle au produit des signaux modulants. Un résultat important est donc que
la dérive de l'obliquité moyenne est maximale (ou minimale) quand lamplitude des variations de
Pobliquité est maximale (ou minimale) mais si ces maxima correspondent aussi & un maximum (ou un
minimum) de la réponse glaciaire dans la bande de l'obliquité. Comme illustrée sur la Figure 1.17, la
quasi-linéarité entre I’amplitude de 1’obliquité et la réponse glaciaire provoque ainsi des fluctuations
importantes de la dérive séculaire de I’obliquité durant les glaciation récentes. En traduisant simplement
cette hypotheése par 0,,(t) « e,,(t), la dérive séculaire (3.46) devient alors proportionnelle au carré de
I'amplitude de variation de ’obliquité, soit :

[%] (t) o [em (D)2 (3.47)

Cette méme figure indique que lorsque 1’histoire glaciaire est contrainte par un modéle couplé volume
de glace/insolation (de type Imbrie et Imbrie), la quasi-linéarité de la réponse glaciaire induit les mémes
propriétés. Toutefois, sur les derniers 800 ka, I’absence de linéarité dans les enregistrements isotopiques,
traduite par le décalage entre les maxima/minima de ’obliquité et ceux du volume de glace engendre
alors une évolution complexe de la dérive séculaire mise en évidence dans les intégrations numeériques.

3.2.7 Evolution dynamique

Dans cette section, les conséquences dynamiques a long terme de la friction climatique sur I’obli-
quité terrestre sont étudiées. L’objectif principal est de chercher les positions d’équilibre ainsi que les
évolutions possibles de ’obliquité en analysant 1’équation dynamique obtenue dans la section précé-
dente. Ce travail suit la méme démarche que celle utilisée dans Correia et Laskar (2003) sur les autres
effets dissipatifs affectant les rotations et les obliquités planétaires. Toutefois, l'influence séculaire de
la friction climatique sur 1’obliquité dépend a priori de la dynamique méme de ’obliquité & travers
la sensibilité de la réponse climatique aux variations de 1’obliquité alors qu’elle ne dépend que de la
valeur instantanée de ’obliquité pour les autres effets (friction noyau-manteau, marées gravitation-
nelles). Dans ce contexte, un certain nombre de simplifications et d’hypothéses sont ici effectuées pour
permettre la mise en évidence des propriétés essentielles de la friction climatique.

La dynamique de ’obliquité terrestre est tout d’abord réduite & sa périodicité dominante de fré-
quence vy = acose + s3. Dans le cas de cycles glaciaires ininterrompus et sur des grandes échelles
de temps, les valeurs moyennes des variables dynamiques @ et € peuvent étre assimilées aux valeurs
instantanées « et . Dans ce cas, d’apres (3.5) et (3.42), la dérive séculaire peut s’écrire sous la forme :

de QCOSE

©1—————(sin§; — f(Cs) sin(Gi + Cs)) (3.48)

%Z Q. COS € + S3
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ou K est une constante positive. La dérive devient alors infinie pour la résonance spin-orbite v, =
acose + s3 = 0, ce qui correspond & une obliquité proche de 70° pour la constante de précession
actuelle ap ~ 54.93" /yr. Cela illustre naturellement que la dynamique de l’obliquité et ’expression
approchée de la dérive séculaire obtenue ne peuvent étre décrites par une théorie linéaire prés des
résonances spin-orbites et, par conséquent, dans la zone chaotique ~ 60° — 90° de 'obliquité terrestre
(Laskar et al., 1993). Hors de cette zone, nous admettrons que I'expression (3.48) donne ’évolution
dynamique séculaire de ’obliquité terrestre due & la friction climatique.

Les obliquités d’équilibre ¢, sont données par de/dt=0. Une premiére valeur est donnée pour e, =
90° (cose.=0). Toutefois on constate que les valeurs extrémes ¢ = 0° et ¢ = 180° n’apparaissent pas
comme des solutions de I’équation (3.51). Ces valeurs correspondent & des singularités des équations de
précession pour lesquelles I'angle de précession ¥ n’est pas défini, indiquant & nouveau la non-validité
autour de ces valeurs de I'expression (3.51) obtenue a partir de ces équations linéarisées. Il est possible
d’éliminer ces singularités en remplacant 9 et ¢ par les variables complexes ¥ = sine x ’¥ et X = cose.
Les équations deviennent alors :

X = —Re[(A(t) + iB(t)) 7]
(3.49)

U =ilaX — 2C(1)]V + X [A(t) — iB(t)] -
Un résultat important est que dans la limite e — 0° ou ¢ — 180°,
Ulu=o = X [A(t) - iB(t)].

Le mouvement de précession est alors dominé par les perturbations planétaires, et non ’effet du couple
luni-solaire, celles-ci induisant en outre une obliquité forcée résiduelle de faible amplitude. Il n’y a alors
pas au premier ordre un couplage entre les variations de la constante de précession et les mouvements
de l'obliquité. On pourra ainsi considérer, en premiére approximation, que ces obliquités correspondent
& des “états d’équilibre” de la friction climatique. Il existe en fait une zone d’amplitude faible dans
laquelle le couplage aplatissement-obliquité devient négligeable.

Les parameétres dissipatifs (; et (s sont, d’aprés les sections précédentes, des fonctions de la fréquence
de l'obliquité et par conséquent de la valeur de l'obliquité. Dans le reste de cette section, le déphasage
visqueux (,(v1) sera choisi conformément au modeéle visco-élastique B décrit précédemment. Dans ce
cas, on notera d’aprés la Figure 3.3 que le déphasage visqueux est une fonction croissante de v; et donc
décroissante de 1’obliquité.

Une des principales difficultés réside dans la dépendance du déphasage glaciaire (; avec la fréquence
de forcage de l'obliquité r;. Celui-ci est directement relié a la nature de la réponse glaciaire aux
variations d’insolation, qui est peu connue pour chacune des périodes glaciaires terrestres. Dans ce
contexte, deux modéles dissipatifs simples ont été étudiés : un modéle de réponse linéaire et un modéle
de réponse du premier ordre.

Modéle dissipatif linéaire

Il correspond au modéle de réponse le plus simple possible. On suppose que les glaciers répondent
linéairement aux variations d’obliquité mais avec un temps de réponse 7; qui ne dépend que du systéme
climatique. Dans ce cas, le déphasage entre la réponse glaciaire et le forcage de 1’obliquité est par
définition :

Ci(Vl) =y X T’z’, (350)

ou le déphasage, qui est alors proportionnel a la fréquence de ’obliquité, est donc une fonction dé-
croissante de ’obliquité. Ce modéle permet des déphasages quelconques, et nous fixerons comme seule
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contrainte qu’il soit inférieur & 360°. Ceci équivaut & écrire que le temps de réponse des glaciers est
inférieur a la période de 'obliquité. Dans ce contexte, la dérive séculaire (3.48) peut étre réécrite sous

la forme :
de QCOSE

% = IMH(&T%)’ (351)
H(e, T;) = sin(v1(e)Ti) — f(Cs(€)) (sin(va(e)Ti + (s(e))

est une fonction qui dépend du paramétre d’ordre T; laissé ici comme variable. D’autres points d’équi-
libre sont donnés par la relation H(e.,T;) = 0 quand la variation séculaire d’obliquité induit par le
déphasage glaciaire est strictement compensée par celle produite par I’ajustement visco-élastique. Pour
€ < 90°, ces points d’équilibre seront stables si

0H (e, Ty)

o (ees T) < 0. (3.52)

Une recherche numérique de ces points d’équilibre et de leur stabilité a été effectuée et est résumée sur
le diagramme de bifurcation de la figure 3.7. La structure de la bifurcation est caractérisée par deux
branches stables et une branche instable, les branches stables correspondant & des obliquités d’équilibre
attractives. On notera que la branche instable correspond en fait & un déphasage (; augmenté de 180°
par rapport & la branche stable, du fait de la propriété H(e,T; + 7/v1) = —H(e,T;). Bien que les
déphasages soient peu contraints, et les valeurs estimées durant le Pléistocéne étant inférieures & 90°,
des déphasages supérieures & 180° semblent peu probables. Il y a donc, dans ce cas, peu de chances
de se retrouver “a4 droite” de la branche instable. Un résultat significatif est que pour la plupart des
obliquités initiales et des temps de réponse glaciaires courants, la dérive de l'obliquité est positive et
conduit I'obliquité vers un état d’équilibre inférieure & 90°. Uniquement pour des temps de réponse trés
courts (< 4200 ans) ou trés larges, mais improbables (> 22 100 ans), la friction climatique est dominée
par la dissipation visqueuse qui raméne l'obliquité vers 0°. Pour la valeur courante T;= 8000 ans, on
retrouve bien une variation séculaire positive qui améne la Terre vers un état d’équilibre proche de 42°.
Toutefois, avec une dérive actuelle d’environ 0.01°/Ma, il faudrait plus d’un milliard d’années pour
I’atteindre. On notera que la la droite horizontale correspondant & I'obliquité actuelle £g = 23.44°, on
retrouve bien la structure de la figure 3.5 avec deux points d’annulation de la dérive séculaire.

On notera que ce diagramme représente une vue trés simplifiée de la dynamique de la friction clima-
tique étant donné les hypotheéses effectuées. En outre, ce diagramme ne tient pas compte de 1’évolution
de la constante de précession « avec le temps, diie aux effets de marées. Une étude complémentaire ba-
sée sur le modéle de Darwin et le modéle A montre que les valeurs critiques de la bifurcation dépendent
aussi sensiblement de la valeur de la viscosité du manteau inférieur.

Modéle dissipatif du premier ordre

Il est basé sur les modéles empiriques proposés pour les glaciations du Quaternaire. Le déphasage
moyen de ~ 70° (7; ~ 8 000 ans) estimé entre la variations du volume glaciaire dans la bande de
I’obliquité et le forcage de ’obliquité & partir des enregistrements sédimentaires est souvent modélisé
comme le déphasage d’une réponse glaciaire linéaire du premier ordre au cycle majeur de l'obliquité
avec un temps caractéristique 7T;,, moyen de relaxation de ’orde de 17 000 ans, cohérent avec la valeur
du modéle glaciaire d’Imbrie et Imbrie (Imbrie et al., 1992, 1993). La valeur de 7}, ne dépend alors
que des propriétés du systéme climatique. Dans ce cas, le déphasage glaciaire est :

Gi(v1) = arctan(vy Tpy,).- (3.53)
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Fi1G. 3.7: Obliquités d’équilibre pour la friction climatique en fonction du retard temporel 7; des glaciations
aux variations d’obliquité pour le modéle dissipatif linéaire. Les branches stables (trait plein) correspondent
aux états d’équilibre stable de ’obliquité. Pour une obliquité initiale donnée et une valeur constante de T;, I'obliquité
suit une ligne verticale vers la branche attractive ou s’éloigne de la branche instable (traits en pointillés). Un exemple est
donné avec les conditions initiales actuelles (eg = 23.44°, T; ~ 8 000 ans) et illustré par un rond gris, correspondant
4 une dérive positive de I'obliquité. Les points situés & droite de la courbe limite correspondent & des déphasages trés
improbables pour lesquels le retard temporel est supérieur a la période de lobliquité (ou ¢; > 360°). Le modéle
visco-élastique B décrit précédemment est utilisé.

et le retard temporel T;(v1) = ((v1)/v1 dépend a présent du forcage de Iobliquité. Un tel modéle
impose que le déphasage glaciaire soit inférieur & 90° et la validité d’un tel modéle pour des glaciers
différents de ceux du Quaternaire reste hypothétique. On notera que le modéle du premier ordre donne
asymptotiquement le modéle linéaire pour des valeurs trés faibles de T, telles que v1 T;, < 1. Le
parameétre climatique T, est ici le nouveau parameétre d’ordre, indépendant de ’obliquité, et a été
laissé variable. La recherche des positions d’équilibre de ’obliquité et de leur stabilité est résumée sur
la figure 3.8.

La structure du diagramme de bifurcation est assez proche de celui du modéle linéaire. En particu-
lier, la valeur critique de bifurcation du parameétre d’ordre temporel est aussi proche de 5 000 ans, du
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Temps caractéristique de réponse glaciaire (ka)

Obliquité (°)

F1G. 3.8: Obliquités d’équilibre pour la friction climatique en fonction du temps caractéristique de relaxa-
tion glaciaire T, pour le modéle dissipatif du premier ordre. Les légendes sont similaires & celles de la figure
3.7. Un exemple est donné avec les conditions initiales actuelles (o = 28.44°, T\, =~ 17 000 ans) et illustré par un rond
gris, correspondant & une dérive positive de I’obliquité. Le modéle visco-élastique B décrit précédemment est utilisé ici.
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fait de ’équivalence des modeéles pour les trés faibles retards temporels, et les zones de dérive positive
conduisent aussi & des états d’équilibre différents de 90° dont la valeur est une fonction croissante du
temps de relaxation T,. En effet, de trés faibles retards temporels conduisent aussi a de trés faibles
déphasages qui minimisent la dissipation dans le systéme climatique planétaire et son effet sur la dérive
séculaire. Celle-ci est alors dominée par la dissipation visqueuse qui tend & ramener 1’obliquité terrestre
vers 0°. La différence fondamentale provient en fait de la contrainte {; < 90° pour le modéle du premier
ordre. La courbe 3.5 de la dérive séculaire n’est alors décrite que sur une portion restreinte avec, par
exemple, un seul point d’annulation de la dérive pour ’obliquité actuelle.

Comme indiqué dans le chapitre 1, le temps caractéristique de relaxation T, n’apparait pas for-
cément comme une fonction sensible du volume moyen des calottes (voir Eq. 1.64), et la plage ici
considérée [0-50 000 ans| contient probablement les temps de relaxation les plus probables.

Pour les deux modéles, ’obtention d’'un diagramme de bifurcation général permet de constater
que la situation actuelle est assez éloignée des points critiques et des états d’équilibres de la fric-
tion climatique, suggérant que la friction climatique s’exprime actuellement dans une zone “réguliére”
correspondant aussi & la zone de plus grande probabilité.

Discussion

Il est toutefois important de discuter les différentes hypothéses utilisées dans les sections précé-
dentes. Si la dynamique de ’obliquité terrestre n’est pas réduite & son cycle dominant, les “états d’équi-
libre” obtenues précédemment ne correspondent plus qu’a des obliquités pour lesquelles 'influence de
ce cycle dominant devient nulle, mais les autres cycles continuent en ces points & engendrer une dérive
de l'obliquité moyenne. Tant que la dynamique de I’obliquité permet un couplage climat/obliquiteé, il
n’y a pas, au sens strict, d’états d’équilibre possibles pour la friction climatique, excepté autour du
point g, = 90°.

En outre, 'obtention de la dérive séculaire est obtenue en supposant une réponse glaciaire uniforme
et synchrone. Il est fortement probable que ’histoire singuliére de la réponse en amplitude et en phase
de chaque calotte individuelle aux variations d’insolation engendre des contributions différentes dans
la variation séculaire globale de l'obliquité. A ce titre, il est important de rappeler que l'influence
symétrique des variations de I’obliquité dans les deux hémisphéres provoque théoriquement des réponses
“en phase” des calottes polaires nord et sud dans la bande de I’obliquité permettant a leurs contributions
a la dérive séculaire de s’ajouter.

Les changements de l'aplatissement relatif terrestre ont été considérés comme indépendants de
I’'obliquité moyenne. Une augmentation de l'obliquité engendre probablement une diminution du vo-
lume des calottes polaires et par conséquent du changement d’aplatissement. Il existe probablement
des obliquités pour lesquelles les glaciations ne sont pas localisées & une latitude particuliére et des
configurations continentales qui engendrent une annulation de la variation de ’aplatissement terrestre
lors de la fonte des calottes. Ces deux situations ajoutent des états d’équilibre supplémentaires aux
diagrammes de bifurcation précédents.

3.3 Article : “Climate friction and the Earth’s obliquity”.

La friction climatique et son impact sur l'obliquité terrestre ont fait I’objet d’un certain nombre
de publications faisant apparaitre des disparités importantes, tant sur le signe de la dérive séculaire
de l'obliquité que sur ’amplitude de cette dérive (Bills, 1994, Ito et al., 1995, Rubincam, 1995, D.M.
Williams et al., 1998). Une grande partie de ces disparités provenait de l'utilisation d’'un mécanisme
tronqué de la friction climatique, ou les variations de 1’obliquité étaient considérées comme seules gé-
nératrices des cycles glaciaires (Bills, 1994, Ito et al., 1995, D.M. Williams et al., 1998) et pour lequel
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la partie élastique de l'ajustement isostatique n’était pas prise en compte (Ito et al., 1995, Rubincam,
1995, D.M. Williams et al., 1998). Ito et al. (1995) et D.M. Williams et al. (1998) ont effectué des
simulations numériques de la boucle de rétroaction en considérant une réponse linéaire des glaciations
a l'insolation, mais leurs estimations résultantes de la dérive séculaire comprennent environ un ordre
de grandeur de différence avec leurs estimations théoriques, & cause d’'une normalisation erronée de
la variation d’aplatissement terrestre équivalant & la prise en compte d’une Terre uniquement rigide.
En outre, leurs réponses visco-élastiques étaient basées sur des nombres de Love erronés, inaptes a
décrire ’ajustement isostatique inertielle. L’ensemble de ces résultats faisaient apparaitre une sures-
timation importante de 'impact de la friction climatique sur 'obliquité terrestre, dont ’étude était
alors principalement restreinte aux glaciations du Quaternaire (Bills, 1994, Ito et al., 1995, Rubincam,
1995).

Dans l'article suivant, I’ensemble des analyses effectuées dans les trois premiers chapitres sont
reprises pour réétudier et estimer de fagon plus réaliste I’'influence de la friction climatique. Dans un
premier temps, on montre que les simulations numériques de la boucle de rétroaction effectuées a 1'aide
du modéle non linéaire d’Imbrie et Imbrie sont en bon accord avec les estimations de la dérive théorique
approchée et conservent, en outre, une grande partie de ses propriétés. Cette réconciliation permet,
dans un second temps, d’estimer les dérives séculaires de ’obliquité pendant les grandes glaciations du
Phanérozoique (Pliocéne-Pléistocéne et Permo-Carbonifére) et du Néoprotérozoique en s’aidant des
contraintes disponibles sur ’amplitude, la variabilité et la paléotopographie des glaciations, décrites
dans le chapitre 2. Pour chacune de ces glaciations, les paramétres glaciaires sont maximisés pour
obtenir la dérive théorique maximale de I'obliquité, et ainsi contraindre 1’effet de la friction climatique
sur les 800 derniers Ma. L’intervalle glaciaire de I’Ordovicien (~ 440 Ma), qui est supposé relativement
court (~ 10 Ma), n’a pas été inclus dans cette étude.

Depuis l'initiation de la phase majeure de la glaciation dans I’hémisphére nord (~ 3 Ma), on prédit
une dérive de l'obliquité positive de l'ordre de 0.01°/Ma. Bien que les intégrations numériques de la
boucle de rétroaction nécessitent un modeéle couplant les variations du volume de glace et les variations
d’insolation (ou d’obliquité), on montre qu’avec certaines précautions, il est possible de tester I'influence
de la friction climatique avec une histoire glaciaire fixée. En contraignant cette histoire directement
avec les enregistrements isotopiques en 6'30, on peut mettre en évidence les fluctuations temporelles
et effet de la modulation de ’obliquité sur la dérive séculaire de 1’obliquité.

Durant les glaciations du Néoprotérozoique, la friction climatique est étudiée sans privilégier une
obliquité initiale particuliére. On montre que les glaciations majoritairement & basses latitudes de 'in-
tervalle Sturtien n’ont probablement aucune influence sur 1’obliquité terrestre, tandis qu'une dérive
maximale absolue d’environ 2° est estimée durant l’intervalle Varangien. On montre alors, non seule-
ment que les dérives obtenues ne permettent pas de supporter le scénario de haute obliquité de G.E.
Williams, mais que ce scénario en privilégiant des glaciations & basses latitudes est en contradiction
avec un effet important de la friction climatique.

Nous proposons finalement que la friction climatique n’a probablement pas pu changer I'obliquité
terrestre de plus de ~ 3 —4° sur les 800 derniers Ma de I’histoire terrestre. Une étude de la sensibilité
de la friction climatique suggére toutefois que la principale incertitude dans l’estimation de la dérive
est la valeur de la viscosité moyenne du manteau inférieur, qui est encore peu connue.
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Chapitre 4

Friction climatique hystérétique :
Application aux calottes de CO»
martiennes

Introduction

Dans les chapitres précédents, les propriétés de la friction climatique ont été étudiées pour une
réponse climatique linéaire ou faiblement non linéaire aux variations d’obliquité, comme l’illustraient
le filtrage des données ou des modéles glaciaires dans la bande de ’obliquité.

Les deux conséquences importantes de cette hypothése étaient, d’une part la possibilité d’écrire
simplement 1’évolution du volume glaciaire comme une réponse lente et continue du systéme climatique
aux variations séculaires de 'insolation (et de I’obliquité) sous la forme d'une fonction quasi périodique
du temps contenant les fréquences astronomiques et d’autre part, 'utilisation de déphasages constants
entre le forgage astronomique et la réponse glaciaire. Cette friction climatique sera désormais appelée
“friction climatique classique”.

L’amélioration récente de la résolution des enregistrements sédimentaires et des carottages polaires
a permis la découverte d’une variabilité glaciaire importante & 1’échelle du millénaire marquée par la
décharge abrupte d’icebergs massifs provenant des principales calottes terrestres et dont 'amplitude
pourrait étre proche de la moitié de celle du dernier cycle glaciaire (e.g Heinrich, 1988; Bond et al.,
1992). Méme si ces périodicités ne sont pas directement d’origine astronomique, elles illustrent la
nature instable de la réponse glaciaire et climatique qui peut étre vue comme un ensemble de sauts
abrupts entre différents états d’équilibre. La transition entre ces états pourrait étre commandée par
le franchissement de certaines valeurs critiques en relation avec le forcage astronomique. Il est alors
probable qu’une fois ces valeurs franchies, le forcage astronomique (l'insolation ou l’obliquité) doit
changer de facon significative pour ramener le systéme climatique dans son état initial, entrainant un
retard et un hystérésis entre le forcage et la réponse glaciaire. Cette irréversibilité est en faite présente
dans de nombreuses composantes du climat terrestre comme la circulation thermoaline océanique (e.g.
Rahmstorf, 1995) ou plus simplement la rétroaction positive lié a 'albédo des calottes (e.g. Crowley
et North, 1991) et fournit une explication naturelle du retard observé entre le forcage astronomique et
le systéme climatique.

L’intégration dans la théorie classique de Milankovitch de la notion de valeurs critiques couplée a
des phénomeénes d’hystérésis climatiques a permis récemment de contourner et de modéliser un nombre
important de problémes observationnels posés par cette théorie (voir Paillard, 1998, 2001).
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Plus généralement, une conséquence qui nous intéresse est de savoir quelle sera la nature de la
friction climatique lorsque ’évolution (la formation et la disparition) des calottes polaires et donc de
I'aplatissement planétaire suivra une histoire temporelle complexe, fortement non-linéaire, et marquée
par un ensemble de sauts abrupts lorsque certaines valeurs critiques seront franchies. Existera-t-il
encore une “dissipation” climatique permettant une dérive de l'obliquité planétaire? Si oui, comment
la caractériser et estimer cette dérive?

Dans ce chapitre, nous présentons une généralisation et une interprétation géométrique de la friction
climatique, qui permet de calculer simplement la variation séculaire d’obliquité indépendamment de
la nature (continue ou abrupte) de la réponse glaciaire au forcage de l'obliquité. Cette étude fournit
ainsi un cadre général d’étude pour toute planéte ou satellite possédant une dynamique climatique
permettant une rétroaction dissipative climat/obliquité.

Dans une premiére partie, on étudie certaines propriétés géométriques de la friction climatique, en
regardant comment le concept naturel d’hystérésis s’intégre dans le mécanisme méme de la friction
climatique.

Dans une deuxiéme partie, cette théorie est ainsi appliquée spécifiquement a la calotte résiduelle de
CO9 martienne dans le cadre d’une obliquité martienne non chaotique. Aprés avoir décrit certains effets
pouvant créer un cycle d’hystérésis au cours de I’évolution de cette calotte sur un cycle d’obliquité, on
cherche & estimer séparément la taille potentielle du cycle d’hystérésis crée pour chacun de ses effets. La
recherche des valeurs critiques de l'obliquité est effectuée grace a 1'utilisation de modéles thermiques a
zéro-dimension (Energy Balance Model) moyennés annuellement, qui décrivent la stabilité des calottes
et du systéme climatique martien au cours d’un cycle de 1’obliquité.

L’estimation de la dissipation résultante dans le systéme climatique permet d’étudier la dérive
séculaire engendrée dans un premier temps pour une planéte rigide et dans un second temps, en tenant
compte de l’ajustement isostatique. Dans une derniére partie, ’évolution & long terme de l'obliquité
est finalement discutée, en comparaison avec celle étudiée dans le chapitre 3. L’objectif de ce chapitre
n’est pas de décrire l'effet potentiel de la friction climatique sur Mars qui doit étre étudiée dans le
cadre strict d’'une obliquité chaotique et tenir compte de la redistribution de I’ensemble des volatiles
martiens (COs9, eau, poussiéres) avec les variations d’obliquité, mais de décrire certaines propriétés
nouvelles permettant de généraliser son étude.

4.1 Interprétation géométrique de la friction climatique

4.1.1 Généralisation

Dans cette section et le reste du chapitre, on considére que la dynamique de I’obliquité planétaire
est décrite uniquement par son terme dominant et tout caractére chaotique est, dans un premier
temps, négligé. Dans ce contexte, la variation temporelle de l'obliquité peut étre écrite, en 1’absence
de perturbations inertielles, sous la forme quasi périodique décrite dans les chapitres 1 et 3 par les
équations (3.3) et (3.4), soit :

ety =g+ cos[(po+o1)t+61 — /2] =€+ Z—lcos[ylt—l—ﬂl — /2] (4.1)
1

pot o1
ol v est la fréquence du cycle principal de I'obliquité. En suivant la démarche menée au chapitre 3,
les perturbations inertielles engendrées par une redistribution temporelle de masse & la surface et a
I'intérieur de la planéte provoquent une variation de la vitesse de précession planétaire qui s’écrit au
premier ordre d’aprés (3.8) :
Y = oft)cose =acose + daft)cose (4.2)
= o+ 1.
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Contrairement a ’équation (3.9), les variations abruptes de la constante de précession ne permettent
plus d’écrire sa variation comme une fonction quasi périodique simple et rapidement convergente des
fréquences astronomiques. De plus, pour des amplitudes importantes des oscillations de 1’obliquité
autour de sa valeur moyenne, il n’est plus a priori possible d’approximer ¢ par sa valeur moyenne €.
Toutefois les variations de la constante de précession étant plus importantes que celle du cosinus de
I’obliquité, on pourra conserver au premier ordre cette approximation. Il vient alors par intégration :

Yo =~ poxt (4.4)
ot
Pi(t) = cose/o da(u) du, (4.5)

qui donne 1’évolution de l'angle de précession () = po(t) + 91(t). D’apres (3.13), les variations
d’obliquité s’écrivent simplement sous la forme :

€ = ay cos(ort + P(t) + 01) = ay cos(vit + 1 (t) + 61) (4.6)
qui peut étre développée suivant :
€ = aq cos(vit + 01) cos 1 — ay sin(v1t + 61) sinpy. (4.7)

L’angle de précession v (t) étant une perturbation de faible amplitude, on a, au premier ordre, cos 11 ~
1 et sin; >~ 11. En outre, en définissant par la suite, la valeur moyenne d’un signal temporel par :

(f(£) = lim / £(t) (48)

T—00 T
la contribution moyenne du premier terme de (4.7) s’annule et il vient :
(€) = —aq (sin(v1t + 01)91(t)) . (4.9)

D’aprés (4.1), on en déduit la forme plus générale qui décrit l'interférence entre les variations de
I'obliquité et celles de de ’aplatissement :

. L.
(€) = —n ey (t)) = - (E@¥1 () - (4.10)
La forme utilisée dans la deuxiéme égalité peut s’intégrer facilement par parties, suivant :
©=2(tim Lewf - im L[ e (@)
= — im — lim — . i
¢ v \T—o0 T e T—oo T Jg e

La dérivée de l'obliquité étant une fonction bornée ainsi que les variations de la constante de
précession, la valeur du premier terme s’annule et, d’apres (4.5), on a finalement :
COS €

(€) =— lim / da(e (4.12)

V1 T—o0 T

Il est ici judicieux de considérer le temps d’intégration 7' comme un multiple de la période T1 = 27 /1
du cycle de I’obliquité de la forme T' = n x T}, ol n est un entier positif 1. Dans ce cas, on a :

= nT1
(&) = ~ %€ fim L / dal(e) de _cose 7{(5(1 (4.13)

V1 n—0o0 nT1 141 T1

! Avec la définition adoptée pour T} et 11 = po + 01, la valeur négative des fréquences astronomiques o, implique
parfois une valeur négative pour v1, ce qui nécessite alors un changement de signe dans l'expression (4.13). Ce sera le
cas pour Mars.
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La proportionnalité entre la variation d’aplatissement et celle de la constante de précession permet
alors d’exprimer la dérive séculaire de ’obliquité sous la forme finale :
Q. COSE

%&]2(6) de = ———=— X Acycle, (4.14)
2wy

de  @cosg
dt 21y

ol Agycle correspond a l'aire engendrée par la courbe décrite par I’aplatissement planétaire durant une
période de l'obliquité dans un diagramme obliquité-aplatissement.

4.1.2 Conséquences

L’équation (4.14) fournit ainsi une explication trés simple du phénomeéne de la friction climatique. La
dérive séculaire de I’obliquité peut étre interprétée comme une conséquence de la dissipation énergétique
engendrée & chaque cycle d’obliquité par les réponses retardées des systémes climatiques et/ou internes
planétaires. Cette propriété a plusieurs conséquences dynamiques fondamentales :

e La formule (4.14) permet tout d’abord de retrouver l’ensemble des caractéristiques de la friction
climatique appelée & présent “classique” et étudiée au chapitre 3. Soit & nouveau (; le retard
de la réponse glaciaire aux variations d’obliquité, et en écrivant ici simplement les variations
d’obliquité et d’aplatissement, pour une planéte rigide, sous la forme :

e(t) = E+epsin(vt) (4.15)

Jo(t) = Jp+jisin(vit— () = Jo + 8Ja(t), (4.16)

la courbe décrite par la fonction §J3(g) au cours d’un cycle d’obliquité est une ellipse centrée sur
le point de coordonées (g,0) dans un diagramme obliquité-aplatissement. La dérive séculaire de
I'obliquité apparait donc comme simplement proportionnelle & ’aire de cette ellipse et le signe
dépend du sens dans lequel ’ellipse est parcourue. D’aprés le chapitre 3, la dissipation était
maximale pour (; = 90°, ce qui correspond bien au cas d’un cercle qui maximise 1’aire de 'ellipse
lorsque les deux demi-grands axes ont des des longueurs fixées. Inversement, pour un déphasage
glaciaire (; nul et par conséquent non dissipatif, la courbe d.J2(¢) est simplement une droite qui
engendre une aire nulle. Il apparait un lien direct et simple entre 'amplitude de la dissipation et
la dérive de I’obliquité.

e Sil’aplatissement évolue a une fréquence différente de celle de I'obliquité, la courbe Js(e) n’est pas
forcément fermée sur un cycle d’obliquité mais ’aire qu’elle engendre est nulle. Ce cas correspond
bien a ’absence de rétroaction résonante entre I’aplatissement et 1’obliquité.

e La proportionnalité entre la dérive séculaire et ’aire engendrée par I’évolution de
P’aplatissement implique que la dérive séculaire de 'obliquité ne dépend pas spé-
cifiquement de la nature de ’histoire glaciaire ou visqueuse (continue ou abrupte)
mais uniquement de ’aire engendrée par la courbe dJ>(¢) sur un cycle d’obliquité. Il
en résulte qu’un ensemble d’histoires glaciaires ou visqueuses trés différentes pourront engendrer
la méme dérive séculaire si les aires décrites sont identiques. Ces histoires peuvent étre alors
réparties en classe d’équivalence.

e Un exemple d’histoire glaciaire fortement non-linéaire et présentant des phénoménes dissipatifs
peut étre illustré par la présence d’hystérésis dans 1’évolution des calottes polaires sur un cycle
d’obliquité. Supposons que des glaciers évoluent linéairement et ici sans retard au forcage de
I'obliquité, mais qu’il existe une valeur critique de 1’obliquité €9 provoquant la disparition ou
une évolution abrupte de ces calottes. La réorganisation du systéme climatique & la disparition
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de la calotte peut provoquer la reformation de ces calottes uniquement & partir d’'une valeur
plus faible €1 de l'obliquité. Dans ce cas, comme pour la friction climatique “classique”, 1’aire
décrite par la courbe courbe d.J2(¢) n’est pas nulle, entrainant une dérive séculaire de Iobliquité
proportionnelle & cette aire. Ce type de friction sera appelée “friction climatique hystérétique”. La
figure 4.1 compare ainsi les géométries de la friction climatique classique et hystérétique. Elle met
en évidence le lien simple entre la dissipation dans le systéme climatique et ’aire engendrée par
la variation d’aplatissment, malgré la nature tres différente de leur histoire glaciaire et surtout
de Dorigine des retards mis en jeu dans le systéme climatique sur un cycle d’obliquité.

aminA /

max. 8

b

FiG. 4.1: Géométrie comparative entre les friction climatiques “classiques” (a) et hystérétiques (b). Les évo-
lutions de Paplatissement dJ2 (&) sont tracées ici pour une planéte rigide sans ajustement visco-élastique. Les amplitudes
de variations du dJ2 sont ici quelconques et le sens du parcours pour la friction climatique “classique” est indiqué pour
un retard glaciaire {; inférieur a4 90°. Les diagrammes aplatissement-obliquité sont centrés sur les point de coordonées
(€, 0). Les valeurs minimales et maximales de 'obliquité €min. €t Ema=. ainsi que les valeurs critiques €1 et €2 sont ici
arbitraires.

e Dans le cas d’une planéte rigide, le calcul de I’aire peut étre effectué a partir de I’analyse générale
effectuée au chapitre 2. D’aprés (2.69), la variation d’aplatissement planétaire est proportionnelle
a la variation de la masse de la calotte (mais varie dans le sens contraire) et s’écrit :
AJY _
83 (t) = s (Mgiace(t) — Miace)- (4.17)
A Mglace glace glace
ou AJj est la variation d’aplatissement associée a une variation AMg,e. de la masse de la
calotte polaire. Pour une calotte de faible ouverture angulaire et dont la masse est redistribuée
uniformément a la surface planétaire, on a, en combinant (2.83) et (4.17) :

T 1 —
5‘]2 (t) = M(Mglace - Mglace(t))- (4.18)

L’insertion de la relation (4.18) dans (4.14) donne la dérive séculaire de ’obliquité :

de T COSE

dt +27TJ2M glace(‘g) €, ( )

dont D’estimation nécessite la seule connaissance de 'aire décrite par la masse de glace sur un
cycle d’obliquité, et non précisément du chemin suivi.
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4.2 Application aux calottes permanentes de CO, martiennes

Par analogie avec les calottes terrestres, il est largement supposé que les variations des parameétres
orbitaux et axiaux martiens puissent engendrer une redistribution des éléments volatils martiens (eau,
COg, poussiéres) a la surface ou en subsurface de la planéte, entrainant des fluctuations du climat. Les
nombreuses incertitudes existant sur les processus physiques qui contrdlent leurs cycles saisonniers et
leurs interactions rendent encore trés spéculatives leur extrapolation pour d’autres conditions orbitales.

Les premiers travaux sur la friction climatique concernaient uniquement la contribution des calottes
de CO4 a ’évolution de I'obliquité martienne (Rubincam, 1990, 1993 ; Spada et Alphonsi, 1998). II était
alors supposé une absence de dissipation dans le systéme climatique basé sur des estimations du temps
de réponse des calottes de CO2 aux variations d’insolation inférieures & 200 ans, soit une réponse
quasiment instantanée a 1’échelle des variations orbitales (e.g. Ward, 1974 ; Kieffer et Zent, 1992).

On concluait que, contrairement & la Terre, la dérive séculaire de 1’obliquité était uniquement
engendrée par la dissipation visqueuse lors du rebond post-glaciaire. Ces études supposaient, en outre,
la persistance de calottes permanentes de CO9 pour n’importe quelle obliquité.

Les tentatives de modélisation de ’évolution des calottes de CO9 avec les variations d’obliquité ont
néanmoins suggéré qu’un certain nombre de rétroactions non linéaires pourraient rendre ces calottes
instables pour certaines valeurs critiques de 1’obliquité, conduisant & leur disparition rapide et a de
larges fluctuations résultantes du climat martien Conjointement, la possibilité qualitative d’hystéréris
importantes apreés la disparition des calottes était alors évoquée. Bien que ces études soient spéculatives,
I’évolution des calottes de CO9 martiennes fournit un exemple original permettant de tester la friction
climatique hystérétique.

4.2.1 Cycle du CO; et évolution quasi périodique des climats

Des revues importantes sur le cycle saisonnier du COs9 et 'implication de la présence d’une calotte
résiduelle de COq sur les climats seront trouvées dans (Toon et al., 1980, James et al.(1992), Forget,
1998) ou (Kieffer et Zent, 1992). Le dioxyde de carbone constitue environ 95% de la fine atmosphére
martienne dont la pression annuelle moyenne est proche de seulement 6.1 mbar. Le cycle saisonnier du
CO3 est a la base des larges calottes saisonniéres martiennes. Durant les nuits polaires, la température
tombe au-dessous du point de condensation du dioxyde de carbone proche de 145 K & 6.1 mbar et prés
de 30% de I’atmosphére se condense progressivement dans I’hémisphére d’hiver, produisant un dépot
saisonnier recouvrant les zones situées au dela de ~ 50° de latitude. Les mesures récentes du Lidar
MOLA embarqué sur la sonde Mars Global Surveyor suggérent que ’amplitude du dépot croit avec la
latitude pour atteindre ~ 1.5 m prés des poles (Smith et al., 2001). Les variations résultantes impor-
tantes de la pression atmosphérique lors de la condensation du CQOy atmosphérique ont été confirmées
par les mesures des landers des sondes Viking 1 et 2. Deés le début du printemps, ’augmentation de
I'insolation provoque la sublimation de la calotte saisonniére, révélant les calottes pemanentes de tailles
beaucoup plus réduites.

Les observations des sondes Viking ont démontré que les températures estivales proches de 200 K sur
la calotte polaire nord indiquait I’absence de CO9 résiduel et la présence d’une calotte permanente nord
majoritairement constituée d’eau (Kieffer et al., 1976, Farmer et al., 1976). Inversement, la persistance
de températures estivales inférieures au point de condensation du COy (Kieffer, 1979) et les faibles
concentrations en vapeur d’eau observées ont suggéré la présence d’une calotte permanente de COy au
podle Sud. La présence d’eau est aussi probable, mais la proportion entre ces deux constituants n’est
pas connue. Les deux calottes permanentes martiennes sont visibles sur la figure (4.2).

Cette situation parait paradoxale puisque la plus faible élévation du pole Nord de ~ 6.5 km par
rapport au pole Sud (Smith et al., 1999a) conduit & une différence de température de condensation
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FIG. 4.2: Images des calottes permanentes Nord (4 gauche) et Sud (a droite). Le diamétre de la calotte polaire
Nord est environ 1100 km contre 400 km pour la calotte Sud. Les calottes résiduelles peuvent étre définies comme les
zones d’albédo plus élevé. Le volume de ’ensemble des dépots polaires est toutefois environ deux fois plus important au
Sud qu’au Nord. Les photos ont été prises par la Mars Orbiter Camera de la sonde Mars Global Surveyor au début de
l’été respectif de chaque hémisphére, le 13 Mars 1999 (image MOC2-231) pour la calotte Nord et le 17 Avril 2000 (image
MOC2-225) pour la calotte sud. La hauteur des deux calottes est de 'ordre de 3 km (Zuber et al., 1998).

du CO;y d’environ 5.8 K (149 K pour le Nord et 143.2 K pour le Sud) favorisant le pole Nord comme
pole d’accumulation du CO,. En se basant sur les bilans énergétiques des calottes mesurés par Viking,
Paige et Ingersoll (1985) suggérent que la stabilité du CO2 au pole Sud est diie & un albédo au prin-
temps d’environ 33% plus élevé sur la calotte polaire sud. Ils proposent que cette dissymétrie entre les
hémisphéres résulte de la plus forte insolation regue durant le printemps (et 1’été) de I’hémisphére sud
situé a proximité du périhélie. Celle-ci provoquerait un chauffage rapide des grains de poussiéres entrai-
nés dans les dépdts saisonniers, les forcant & “plonger” dans la calotte, augmentant ainsi suffisamment
I’albédo de surface pour préserver le CO2 tout au long de I'été.

L’existence d’un réservoir permanent de CO9 qui controlerait la pression moyenne atmosphérique
est importante pour les paléoclimats martiens. Si la pression annuelle est reliée a la température
de la calotte par 1’équilibre solide-vapeur, la température dépend elle-méme principalement du bilan
radiatif et énergétique de la calotte. Les changements dans la distribution et 'amplitude de I’insolation
incidente provoqués par les variations des paramétres orbitaux et axiaux pourraient alors engendrer des
variations notables de la pression atmosphérique et par conséquent du climat martien (e.g. Leighton
et Murray, 1966, Ward, 1974). Ward (1974) propose avec un simple modéle thermique que la pression
pourrait varier ainsi significativement entre 0.3 et 30 mbar pour des variations d’obliquité comprises
entre 15 et 35°.

Sur les échelles de temps orbitales, la distribution et 1’évolution du CO5 martien dépendent a priori
de I’échange entre les différents réservoirs de CO9 présents. Les trois principaux invoqués sont la calotte
résiduelle, ’atmosphére et le régolite martien qui peut adsorber une partie du CO9 atmosphérique.
L’amplitude des fluctuations climatiques dépend alors principalement d’une part de la quantité totale
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de CO4 disponible et d’autre part de la capacité de ces réservoirs a échanger du dioxyde de carbone.
Ces deux aspects sont, comme nous le verrons, encore peu connus.

Dans toute la fin de ce chapitre, nous supposerons que 1’évolution de la masse de COsy polaire
dépend uniquement de ’obliquité. La raison principale est que 'insolation moyenne annuelle aux poles
dépend principalement de I'obliquité et que les larges variations de ’obliquité martienne sont supposées
“écraser” a long terme les autres effets orbitaux (excentricité, précession climatique). Cela permet avant
tout un calcul simplifié de la friction hystérétique dans ’expression (4.19).

En théorie, a basse obliquité, la diminution de l'insolation annuelle polaire engendre une chute de
la température des calottes et de la pression atmosphérique. La condensation du COy atmosphérique
et la désorption du CO9 adsorbé dans le régolite a haute et basse latitudes conduisent & un transfert
de COq vers les poles (e.g. Toon et al., 1980 ; Fanale et al., 1982 ; Francois et al., 1990 ; Kieffer et Zent,
1992). 11 est toutefois peu probable que les deux poles retiennent alors des calottes permanentes, ce
qui nécessiterait des propriétés radiatives (émissivité, température, albédo, ..) strictement identiques
pour les deux calottes. Le pole nord moins élevé pourrait étre, dans ce contexte, favorisé. Inversement,
la quantité de CO4 atmosphérique ainsi que la température polaire sont supposées augmenter avec
I'obliquité, mais l’insolation absorbée par la calotte pourrait devenir trop forte pour permettre sa
stabilité. L'influence de rétroactions positives dans le climat martien semble permettre le développement
de telles instabilités (e.g. Kieffer et Zent, 1992).

Dans les prochaines sections, des modeéles énergétiques analytiques simples & zéro-dimension (in-
dépendants de la latitude) sont développés pour étudier I'influence de certaines rétroactions positives
non linéaires pouvant conduire & des cycles d’hystérésis dans I’évolution des calottes de CO9 sur un
cycle d’obliquité. L’estimation de la taille de 'hystérésis permet alors d’estimer la dissipation dans le
systéme climatique et la dérive séculaire résultante de I'obliquité. Il est important de rappeler que de
tels modéles sont fortement spéculatifs, tant la connaissance des processus climatiques martiens est
peu connue pour d’autres conditions orbitales.

Depuis les travaux fondamentaux de Leighton et Murray (1966), de nombreux modéles thermiques
(appelés plus communément EBM pour Energy Balance Model) ont été développés pour simuler ’évo-
lution des calottes saisonniéres de COq, mais peu concernent l'influence des variations de 1’obliquité
sur 'évolution du COy (e.g. Ward et al., 1974 ; Fanale et al., 1982; Francois et al., 1990 ; Fanale et
Salvail, 1994 ; Jakosky et al., 1995). Les Modéles de Circulation Générale fournissent des simulations
tres précises du cycle saisonnier actuel du COs9, mais la modélisation et 'implémentation d’une calotte
résiduelle au pole sud reste délicate. Dans ce contexte, les EBM apparaissent l'outil le plus simple
et le plus apte & simuler I’évolution possible d'une calotte de COg sur un cycle d’obliquité. On ne
fera pas, dans un premier temps, d’hypothése particuliére sur I’amplitude des variations de 1’obliquité
martienne.

4.2.2 Modélisation des cycles d’hystérésis

L’utilisation de modéles énergétiques est basée sur la conservation de I’énergie & la surface de la
calotte rémanente. Les principaux flux énergétiques impliqués sont : (1) 'insolation solaire incidente
au pole (en supposant I’atmosphére transparente) dont une partie est réfléchie par I’albédo non nul des
calottes (2) le rayonnement thermique infrarouge émis vers ’atmosphére. Des contributions minoritaires
variables provenant de : (3) la chaleur issue du transport méridional atmosphérique et (4) du flux
thermique de conduction de la chaleur vers ou depuis la subsurface (positif si la subsurface est plus
chaude que la surface) peuvent néamoins affecter sensiblement les bilans énergétiques. “L’excés” ou
le “défaut” d’énergie est transformé en condensation ou sublimation du COs via la chaleur latente de
sublimation.
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Notre modélisation des cycles d’hystérésis est basée sur les résultats numériques des modeéles de
Francois et al. (1990) que l'on considérera comme génériques. Leurs modéles thermiques & une di-
mension inclut le transport méridional de chaleur, 'effet de serre du CQO9, et son adsorption dans le
régolite. L’échange de CO4 entre les différents réservoirs (calotte, atmosphére, régolite) est alors étudié
pour différentes valeurs de la quantité totale de CO9 sur un cycle d’obliquité. Ils trouvent qu’un cycle
d’hystérésis est possible pour une quantité totale de CO comprise entre 2.9 et 5.8 x10'7 kg (soit une
pression totale équivalente comprise entre 75 et 150 mbar)2. Leur évolution de la masse de la calottte
polaire de COy est illustrée sur la figure 4.3 pour une masse totale de CO, égale & 5.8 x10'7 kg.

- 17
glace ( 10 kg) a) Mglace

4+ )
3 4

2 4 ;
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FiGc. 4.3: Comparaison entre les résultats du modéle numérique de Francois et al.(1990) (a) et notre
modélisation (b) qui décrit I’évolution hystérétique de la calotte permanente de CO; en fonction de
I’obliquité martienne. Dans le modéle de Francois et al., I'obliquité martienne varie sinusoidalement avec une période
de 120 000 ans entre 10.8° et 38°. Notre modéle représente le cycle d’hystérésis approché le plus simple possible avec
deux états stables, et deux valeurs critiques de I'obliquité €crit.,1 €t Ecrit.,2-

Le choix de ce modéle sert simplement & illustrer Ieffet de la réponse fortement non-linéaire de la
calotte permanente aux variations d’obliquité principalement due & la non-linéarité du rayonnement
thermique avec la température de la calotte et les rétroactions non-linéaires associées ici au transport
méridional de chaleur et & 1’effet de serre du COs. L’évolution de la masse glaciaire peut étre décomposée
en quatres étapes : (I) une lente décroissance de la masse avec I'augmentation de l'obliquité. Comme
indiquée dans la section 4.1.2, la linéarité entre la masse et 1’obliquité provient du temps de retard
trés faible (< 200 ans) existant entre les variations d’obliquité et la réponse glaciaire. Un retard
significatif aurait donné une forme elliptique a cette portion; (IT) une décroissance abrupte de la masse
de COy menant & la disparition de la calotte permanente instable; (III) un régime climatique stable
avec seulement des calottes de COq saisonniéres; (IV) une transition abrupte a plus basse obliquité
marquée par la formation rapide d’'une importante calotte permanente.

En considérant cette évolution comme caractéristique de l'effet d’une rétroaction positive sur la
calotte résiduelle, la figure 4.3.a suggére que le systéme climatique martien peut étre grossiérement
réduit & deux états stables indiqués sur la figure 4.3.b correspondant respectivement a la présence et
a ’absence d’une calotte permanente de CO4. L’aire du cycle d’hystérésis ne dépend alors que de la
masse maximale de la calotte permanente et de la distance entre les obliquités critiques respectivement
appelées Ecrit.,1 €t Ecrit. 2 AVEC Ecpit. 2 > Ecrit.,1-

Dans les section suivantes, la taille potentielle du cycle et sa sensibilité sont estimées et discutées
séparément pour les trois rétroactions positives associées respectivement au transport méridional de
chaleur, & l'effet de la poussiére sur ’albédo de la calotte permanente de CO9 et & la conduction en

?Dans toute la suite de ce chapitre, les deux notations “masse” ou “pression totale” seront utilisées. Elles sont reliées
par Piot. = (Mior.g)/ (47 RZ) ol g est la gravité a la surface et R le rayon moyen planétaire.
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subsurface de I’énergie thermique. La rétroaction positive liée a 'effet de serre du CO9 n’est pas ici
étudiée. Il a été suggéré que les deux premiéres rétroactions pouvaient créer une importante hystérésis
dans I’évolution du COs. Nous proposons, en particulier, que les mécanismes & 1’origine de ces hystérésis
ne peuvent créer qu’une hystérésis limitée.

Bien que les principales contributions énergétiques varient fortement & 1’échelle diurne et saison-
niére, des moyennes annuelles ont été considérées, caractérisant une calotte permanente de CO4 en
équilibre sans accumulation ou perte nette annuelle de matiére. En prenant des moyennes annuelles,
indépendantes de la précession climatique, les deux poéles jouent des roles symétriques permettant
I'existence d’une calotte permanente aussi bien aux poles Nord et Sud. Nos modéles ne permettent
donc clairement pas I’existence d’une calotte permanente actuelle uniquement au poéle Sud, mais celle-ci
sera prise comme référence.

4.2.3 Transport méridional de chaleur

Les gradients thermiques provoqués par les gradients latitudinaux d’insolation & la surface de la
planéte engendrent un transport de chaleur entre les régions de basses et de hautes latitudes et les
poles via la circulation atmosphérique. Au dela de la cellule de Hadley, la circulation devient instable et
laisse place a un régime dynamique dominé par les instabilités baroclines. Le systéme dépressionnaire
qui s’installe permet d’assurer la majeure partie de la redistribution méridienne de chaleur. Les bilans
énergétiques issues des mesures Viking suggérent que la contribution moyenne actuelle aux poles est
faible et de I’ordre de quelques W.m™2 (Paige et Ingersoll, 1985). Toutefois, cette contribution peut
devenir importante avec 'augmentation de la pression atmosphérique. La possibilité d’une instabilité
résultante sur la calotte permanente de COy a été initialement proposée par Sagan et al.(1973) et
Gierasch et Toon (1973) mais I'amplitude et les mécanismes de I’hystérésis n’étaient pas étudiés. Ils
proposent que si une quantité suffisante de CO4 est disponible, une calotte stable pourrait se reformer
4 une pression proche de ~ 1 bar. Une telle quantité n’est probablement pas disponible actuellement
(voir la discussion a la fin de cette section), entrainant alors la disparition de la calotte permanente.

En considérant que le transport de chaleur est principalement conduit par les instabilités baroclines,
le flux de chaleur annuel moyen @4 est exprimé par Gierasch et Toon (1973) grace a la paramétrisation
simplifiée de Stone (1972) suivant la loi de proportionnalité approchée :

Qa x ps (1 - Z>2 (4.20)

Te

ol ps est la pression atmosphérique, T' la température moyenne de la calotte et Tg, la température
moyenne équatoriale. Cela illustre raisonnablement que l’efficacité du transport est proportionnelle,
d’une part & la pression atmosphérique et , d’autre part, & une puissance du gradient thermique entre
les basses et les hautes latitudes. Il est assumé implicitement que 'atmosphére polaire locale est a la
méme température d’équilibre que la calotte.

Pour plus de clarté, le flux de chaleur a été réécrit sous la forme proposée par Ward et al.(1974)
suivant :

, g H? T\?
Qu=pQu=5xTn (1- 1) (421

ol  est une constante de proportionnalité variable sans dimension, et @, une estimation approchée
du flux de chaleur méridional qui dépend de la gravité a la surface g, d’une échelle de hauteur H
atmosphérique?, du rayon planétaire R et de la vitessse de rotation angulaire w.

SH = kgTo/(pta 9) ~ 10 km, ot p, et T, sont respectivement la densité moléculaire et une température moyenne
atmosphérique.
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Dans ce contexte, I’énergie annuelle moyenne recue par la calotte est donnée par :

2 2

F = (1= A)L) — coT* + f x %ps (1 - %) (4.22)
ou les deux premiers termes sont respectivement ’énergie “absorbée” (différence entre I’énergie incidente
et I’énergie réflechie) et le rayonnement thermique émis. On note (I,) = Sy sine/(mv/'1 — e?), I'insolation
polaire annuelle donnée dans le chapitre 1, A ’albédo de la surface de la calotte, € son émissivité et o la
constante de Stefan-Boltzman. Tant que la calotte permanente est présente, la pression atmosphérique
(en millibars) est déterminée par la pression de vapeur saturante de ’équilibre solide-vapeur du CO»
suivant (James et al., 1992) :

3148 Ty
T

ps = psat(T) = 101093 "7~ = pge (4.23)

Par souci de simplicité, 1’émissivité a été choisie constante et égale a 0.95 (voir Forget et al., 1995)
et les variations des propriétes radiatives et thermiques de 'atmosphére au cours de ’année sont ici
négligées. Une température équatoriale de 205 K a été choisie. Celle-ci est trés peu sensible & la fois
aux variations saisonniéres et aux variations d’obliquité. Enfin, une excentricité actuelle de 0.093 a été
utilisée. Les autres parameétres sont donnés dans les tableaux généraux en annexe. L’energie ne dépend
alors que de I'obliquité et de la température de la calotte suivant la relation :

1-A)Sy . H? T\’
F(e,T) = % sine — eaT* + 8 x %psat(T) (1 - i) . (4.24)

Pour une obliquité donnée, un état d’équilibre pour la calotte correspond & F(e,Teq) = 0, mais celui-ci
sera stable 4 uniquement si :

g—g(e,Teq) < 0. (4.25)
Etant donné les larges incertitudes dans la détermination de ’albédo de surface de la calotte perma-
nente actuelle Sud, sa valeur a été déterminée, dans un premier temps, de telle sorte qu’une calotte
permanente stable existe pour 'obliquité martienne actuelle e = 25.19° & la température approchée de
142 K estimée par Paige et Ingersoll (1985). C’est une démarche courante dans de nombreux modéles
thermiques (e.g. Jakosky et Haberle, 1990 ; Frangois et al., 1990). Toutefois, une incertitude impor-
tante concerne 'amplitude du flux de chaleur méridional & travers la constante 5. Une analyse plus fine
montre qu'une gamme réduite de valeurs de 8 permet 1’équilibre précédemment requis et une valeur
réaliste 8 = 0.2 a été choisie, compatible avec les estimations de Gierasch et Toon (1973). Cela fournit
alors un albédo d’équilibre A = 0.75.

Pour d’autres obliquités, I’étude des courbes F'(¢,T') en fonction de la température permet d’étudier
la stabilité de la calotte et d’estimer les valeurs critiques de 1'obliquité. Celle-ci est tracée sur la figure
4.4, dans un premier temps, pour trois obliquités croissantes : 25.19°, 28.5° et 35°. Pour l'obliquité
actuelle ¢ = 25.19° (et les obliquités inférieures), la fonction F'(e,T) posséde trois points d’annulation
séparés par un minimum et un maximum local. Il existe alors deux équilibres stables, un & basse
température correspondant & la situation “actuelle” et un a haute température (> 180 K), mais la
pression de COs atmosphérique correspondante (> 300 mbar) n’est probablement pas disponible.
L’autre état d’équilibre intermédiaire est, quant a lui, instable.

Une augmentation modérée de I'obliquité provoque une augmentation de I'insolation incidente et
par conséquent de la valeur du minimum local. Durant cette phase, il existe toujours une calotte perma-
nente stable dont la température d’équilibre augmente progressivement. La dépendance exponentielle

“Une augmentation de la température de la calotte doit correspondre & une diminution de 1’énergie échangée, sinon
elle se réchauffe, conduisant & une amplification exponentielle de la température avec le temps.
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FiG. 4.4: Energie annuelle moyenne échangée F(¢,7) (W.m™?) en fonction de la température moyenne
de surface de la calotte permanente de CO; pour plusieurs obliquités. Les cercles pleins dénotent les points
d’équilibre stable, le cercle vide dénote un cas de stabilité marginale tandis que le carré vide correspond & un état instable.
Les fleches montreny ’évolution thermique de la calotte autour des points critiques.

de la relation pression-température (4.23) provoque alors une croissante importante du transport at-
mosphérique qui ne fait que renforcer, par rétroaction positive, la montée du minimum local.

L’obliquité € = 28.5° est ici 'obliquité critique €.t 2 correspondant & la limite de stabilité du
systéme calotte-atmosphére. Sa détermination, ainsi que celle de la température critique, est donnée
par la condition de stabilité marginale :

oF

F(‘gCTit.,QaTCTit.,Q) = 8_T(50rit.,2aTcrit.,2) =0.

A partir de (4.24), on trouve une fonction implicite qui détermine T¢,4 2 suivant :

H? Toris, Torit. T2
B x ZW DPsat. (Terit..2) (1 - %”) To (1 - “;? ’2> —2 c;jt 2| _4eo TS, =0,  (4.26)
e e e
et I'obliquité critique est donnée alors par :
. 1) ™/1—¢€? g H? Terit. 2 >
Ecm't_’Q = Sin 1 {m eaTér'it.,Q — /B w—mpsat(TC'I‘it.,Q) 1-—- % . (427)

Avec notre modele, on a Tepip. 2 ~ 155 K, et la pression correspondante est pgqr. (Terit.2) =~ 16 mbar. A
cette obliquité, la calotte permanente se sublime rapidement et un nouveau régime climatique s’établit
a une plus haute pression (appelée P’ par la suite) dont la valeur est alors probablement fixée par
I’équilibre entre l'atmosphére et le régolite et qui dépend de la quantité totale de CO9 disponible.
Dans ce régime ou seules des calottes saisonniéres de COg peuvent exister, la relation (4.24) n’est plus
vérifiée, et la pression atmosphérique moyenne apparait trés peu sensible a la valeur de 1'obliquité (e.g.
Francois et al., 1990). Ainsi, pour ¢ = 35°, il n’existe pas d’équilibre atmosphére-calotte possible a
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F1G. 4.5: Variation de la pression atmophérique moyenne en fonction de 1’obliquité pour un modéle ther-
mique comprenant un transport atmosphérique de chaleur. Les fléches représentent 1’évolution de la pression
atmosphérique pour une pression d’équilibre P’ = 100 mbar dans le régime sans calotte permanente. Le coefficient de
transport atmosphérique est 3 = 0.2. Deux sauts abrupts de pression sont attendus sur un cycle d’obliquité correspon-
dant aux deux valeurs critiques de I’obliquité. Les zones grisées dénotent les régions pour lesquelles il existe un solution
avec une calotte permanente stable.

basse température et, en excluant 1’état stable & haute pression, il en résulte une absence de calottes
permanentes.

Inversement, durant la phase décroisssante de l'obliquité, la haute pression initiale engendre une
forte quantité de chaleur transportée depuis les basses latitudes qui retarde la formation de dépots
polaires permanents. La taille de ’hystérésis dépend donc principalement de ’écart de pression atmo-
sphérique entre les deux états d’équilibre du systéme climatique. La calotte permanente se reforme
pour une obliquité telle que la température devienne égale a la température d’équilibre solide-vapeur
a la pression ambiante P’, vérifiant 1’équation (4.24). La valeur de l'obliquité critique de retour e¢rir.1
est donnée d’aprés (4.23) et (4.24) par :

} . (4.28)

) mvl—é?
Ecrit.,1 = SIN (1 — A)So
La température n’étant pas connue dans le régime de haute pression, ’ensemble de la dynamique
associée au transport de chaleur atmosphérique est résumée sur la figure 4.5 dans un diagramme
obliquité-pression ol I’évolution de la pression atmosphérique de surface calculée le long de ’équilibre
solide-vapeur est tracée en fonction de I'obliquité, suivant 1’équation :

2
epy) —sin L d VI | Ty pgH? f Tp (4.29)
Ps) = (1= A)S |f(z) " wre™ In(®)T, ’ '

8

T4 H? T, 2
6;7 p?) _ ,8 g 213/ (1 _ pOO )
In* (%) wR In(%) Te

et pour une valeur arbitraire P’=100 mbar. Pour une obliquité donnée (droite horizontale), on retrouve
un nombre variable de points d’équilibre, conformément a la figure 4.4. En démarrant & ¢ = 15°, la
pression est proche de 0.1 mbar et le transport atmosphérique est négligeable. Tant que € < 28.5°, la
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pression atmosphérique est donnée par la pression d’équilibre solide-vapeur du COy controlée par la
présence d’une calotte permanente stable avant la transition abrupte vers une pression P’=100 mbar. La
pression atmosphérique est alors supposée constante lors des variations d’obliquité. Lorsque 1’obliquité
décroit et recoupe la courbe d’équilibre solide-vapeur, cette solution est instable et le systéme bifurque
vers la solution stable & plus basse pression. L’intervalle de pression ~ 16-175 mbar ne permet pas de
solution avec une calotte permanente stable. Pour P’=100 mbar, ’obliquité critique de retour ecpi. 1
est proche de ~ 23°. La taille correspondante de I'hystérésis est alors ecrit. 2 — €¢rit.,1 = 5.5°.

La taille maximale de I’hystérésis en obliquité est toutefois de 6°, et est obtenue pour P’=175 mbar.
Les expressions (4.24) et (4.29) indiquent que les valeurs critiques de l’obliquité sont trés sensibles a
I'albédo et I’émissivité des calottes, ainsi qu’au coefficient de transport atmosphérique 8. Sur la figure
4.6, la taille maximale de I’hystérésis, correspondant & la différence maximale entre les valeurs critiques
de I'obliquité e¢rit. 2 €t €crir.,1 €st tracée pour un intervalle de variation significatif du parameétre 3.

On constate une grande sensibilité de la taille maximale de I'hystérésis en fonction du coefficient
B. Pour 8=0.15, il n’y a pas d’hystérésis, les deux valeurs critiques étant confondues et proches de
32°. Une étude séparée montre que £.is. 2 est une grandeur faiblement décroissante de 8 tandis que
Ecrit.,1 décroit fortement quand B augmente, provoquant ainsi ’augmentation notable de ’amplitude de
I'hystérésis observée. La valeur limite $-0.269 correspond au cas oul €4, 2 devient inférieure & 25.19°,
ce qui serait en contradiction avec la situation actuelle. Pour cette valeur, on notera que epit.,1 = 7.2°,
donnant ainsi une amplitude maximale possible de ~ 18° pour la taille de I’hystérésis.

Un point fondamental est qu’il n’est en fait pas étonnant de trouver une taille relativement limitée
de I'hystérésis associée au transport atmosphérique de chaleur. En effet, lorsque le systéme climatique
bifurque dans le régime & “haute” pression, la calotte permanente se reforme quand cette pression
redevient la pression d’équilibre solide-vapeur du COs, ce qui se produit pour une “haute” température.

18 ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ ‘
5 O IO S I S Nl
o
o i

Différence maximale entre les valeurs critiques de I'obliquité (°)

0.16 0.18 0.2 0.22 0.24 0.26

Coefficient de transport atmosphérique

Fia. 4.6: Amplitude maximale de I’hystérésis en degrés en fonction du coefficient de transport atmo-
sphérique 3. L’amplitude représente la différence entre les deux valeurs critiques de 'obliquité €crit.,2 €t €crit.,1
définies tous les deux par la condition de stabilité marginale F(€cpit.,2, Terit.,2) = (OF/O0T)(€crit.,2s Terit.,2) =
F(ecrit.,1yTerit.,1) = (0F)/(8T)(€crit.,1s Terit.,1) = O dont les solutions sont trouvées par résolution numérique des
équations associées (4.28). Pour B = 0.2, on retrouve bien une taille maximale de 'ordre de 6° en obliquité.
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De telles températures ne sont accessibles, au premier ordre, que pour des insolations et donc des
obliquités importantes, ce qui explique les valeurs relativement élevées des obliquités critiques de retour
et, par conséquent, 'amplitude limitée de la taille maximale de 1’hystérésis associée.

Comme indiqué sur la figure 4.5, la taille effective de I'hystérésis dépend principalement de la
pression d’équilibre P’ du régime sans calottes permanentes. Il est important de discuter les valeurs
possibles de cette pression.

Discussion

L’amplitude des variations climatiques sur un cycle d’obliquité est plus généralement fortement
reliée & la quantité de COy disponible dans chacun des réservoirs de CO4y dont les principaux sont la
calotte permanente, le régolite et 'atmosphére. Toutefois, ces quantités sont peu contraintes.

La quantité de COy présente dans la calotte résiduelle Sud est en particulier encore 1’objet de
nombreuses interrogations. Sa “capacité” & controéler la pression atmophérique avec les variations d’in-
solation incidente nécessite en effet qu’elle contienne une quantité de CO9 bien supérieure au réservoir
atmosphérique actuel (~ 6 mbar). La calotte résiduelle Sud contient probablement une quantité im-
portante d’eau, a cause d’une part de la probable non-stabilité thermodynamique d’une calotte de COq
pure (Nye et al., 2000) et d’autre part de la possible condensation annuelle d’eau, sa température étant
largement inférieure & la température de condensation de 1’eau, agissant ainsi comme un “piége froid”
pour la vapeur d’eau environnante. L’épaisseur associée & la calotte ® de COq est toutefois inconnue.
Une épaisseur de 1 & 100 m correspondrait respectivement de 0.6 & 60% de la quantité atmosphérique
moyenne. Bien que les faibles mesures de vapeur d’eau enregistrées en été par les sondes Viking soient
compatibles avec une calotte recouverte d’une couche de CO2, les mesures enregistrées depuis la Terre
en 1969 (Jakosky et Barker, 1984) ont montré une augmentation inhabituelle d’un facteur six en vapeur
d’eau pouvant suggérer (d’autres interprétations sont possibles) la disparition provisoire de la couche
de CO; laissant s’exposer & la sublimation estivale, ’eau solide précédemment recouverte. L’étude de
I’évolution interanuelle de dépressions circulaires (appelées “Swiss Cheese”) observées par les missions
Mars Global Surveyor et Mars Odyssey & la surface de la calotte résiduelle suggérent aussi une varia-
bilité annuelle importante de ’épaisseur du COo (Malin et al., 2001 ; Byrne et Ingersoll, 2003). 11 est
ainsi difficile de conclure prématurément sur la quantité de COq présente dans la calotte Sud et les
futures observations de la sonde Mars Odyssey devrait apporter des informations complémentaires.

Un point important est que des quantités supplémentaires importantes de COgy pourraient étre
présentes dans les deux calottes polaires sous la forme de complexes hydratés CO2-H,O (clathrates)
pouvant se libérer dans I’atmosphére & haute obliquité lors de sublimation des calottes (Jakosky et al.,
1995). Cependant, une estimation de leur concentration basée sur les contraintes thermodynamiques
des calottes suggére qu’une quantité totale inférieure & 200 mbar est probablement présente et qu’une
estimation réaliste serait proche de quelques dizaines de mbar (Mellon, 1996).

Les incertitudes sur la quantité de COgy présente dans le régolite sont aussi trés grandes. Les
propriétés d’adsorption et d’échange du régolite martien avec I’atmopshére sont généralement basées
sur des mesures expérimentales visant & simuler le comportement de différents matériaux rentrant dans
la composition du régolite. Kieffer et Zent (1992) estiment qu’un ordre de grandeur existe encore dans
la quantité de CO9 adsorbée entre 25 et 250 mbar. Toutefois, une valeur maximale de 50 mbar semble
plus réaliste (Kieffer et Zent, 1992 ; Zent et Quinn, 1995).

Additionnant les contributions maximales des réservoirs, il semble qu’une valeur totale de 100-
150 mbar soit une borne supérieure réaliste. Toutefois, & haute obliquité, lorsque la calotte résiduelle

5Le CO; solide doit étre a la surface de la calotte car il se sublimerait trés rapidement s’il était enfoui dans un
matériau plus chaud, comme par exemple de ’eau. De plus, aucun “matériau” en connexion avec I’atmosphére ne peut
étre plus froid que le CO solide.
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disparait, la pression plus élévée force une partie importante du CO2 & étre adsorbée réduisant la
valeur atmosphérique P’. Dans le modéle extréme de Frangois et al.(1990) utilisée pour la figure 4.3, la
valeur de P’ est 68 mbar impliquant une quantité importante dans le régolite de 82 mbar (car Pj,;=150
mbar). Il est alors raisonnable de considérer que P’=100 mbar est une borne supérieure de la pression
atmosphérique du régime climatique sans calotte permanente de COs.

Un résultat notable est que la taille de I’hystérésis associée au transport méridional de chaleur est
probablement de l'ordre de quelques degrés et que ~ 10° semble une valeur maximale. On notera,
4 nouveau que ceci est fortement spéculatif, tant le nombre de parameétres contraints est faible. En
particulier, la nature et les mécanismes mémes du transport atmosphérique varient fortement avec
I'obliquité et requiérent des analyses supplémentaires.

4.2.4 Reétroactions liées a 1’albédo des calottes

Comme présentée dans le chapitre 1, la rétroaction directe liée & 1’albédo des calottes joue pro-
bablement un réle trés important dans 'alternance des cycles glaciaires-interglaciaires terrestres, en
particulier dans la dissymeétrie des périodes glaciaires observées au Quaternaire. La rétroaction positive
associée peut engendrer une réponse non linéaire et retardée aux variations de l'insolation incidente.
La croissance des calottes lors de la diminution de l’insolation incidente augmente 1’albédo planétaire,
conduisant & une diminution de l'insolation absorbée et de la température globale, permettant la pé-
rénnité des calottes. La dépendance de 'albédo avec la température fournit alors une cause importante
d’hystérésis climatique (Voir Crowley et North, 1991). Il a ainsi été proposé que la valeur plus basse
de la constante solaire durant le Précambrien aurait di plonger la Terre dans un état de glaciation
globale (de type “Snowball Earth”) dont elle n’aurait pu sortir que pour une valeur de la constante
solaire environ 1.4 fois plus grande qu’aujourd’hui (paradoxe appelé communément “Faint Young Sun
Paradox”). Il est supposé que la forte concentration en COs sur la Terre primitive aurait permis d’éviter
I'initiation d’une telle glaciation 6.

Toutefois, sur Mars, la faible taille de la calotte permanente Sud actuelle suggére qu’une telle
rétroaction a probablement un effet limité 7.

Dans cette section, nous étudions plus spécifiquement 1’effet de la poussiére sur ’albédo d’une ca-
lotte permanente de COg ainsi que son influence sur la stabilité de cette calotte sur un cycle d’obliquité.

La présence de poussiéres dans I’atmosphére martienne contribue significativement aux variations
de 'opacité atmosphérique sous la forme de tempétes de poussiéres locales et plus occasionnellement de
tempétes globales qui enveloppent la totalité de la planéte (voir chapitre 5). Les propriétés radiatives de
ces poussiéres dans ’atmosphére ont alors un impact important sur la condensation et la sublimation
du CO9 dans les régions polaires a 1’échelle saisonniére (e.g. Paige et Wood, 1992 ; Smith et al., 2001).
Toutefois, similairemenent a la section précédente, ces variations ne sont pas prises en compte et on se
restreint & l'influence a long terme du cycle des poussiéres sur l'albédo des calottes.

L’albédo des calottes polaires est un paramétre fondamental du bilan énergétique saisonnier et
annuel des calottes. Cependant, les mesures actuelles sont caractérisées par une importante variabilité
spatiale et temporelle (voir James et al., 1992 ; Forget, 1998). Les mécanismes controlant ces variations,
et en particulier le réle exact des poussiéres, étant trés mal connus, leurs extrapolations & d’autres
obliquités et des conclusions quantitatives sont trés incertaines. En particulier, la formation et la
fréquence des tempétes de poussiéres pour d’autres conditions orbitales ou axiales sont aussi peu
connues (voir le chapitre 5).

50n notera, que Pargument du CO> a été ensuite aussi repris pour expliquer la sortie d’un épisode de type “Snowball
Earth” (Hoffman et Shrag, 2002).

"A Dinverse, son influence sur la stabilité & long terme, ’étendue de la calotte Nord et, par conséquent, le cycle de
l’eau martien, apparait probablement importante et sera évoquée au chapitre 6.
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Les mécanismes actuels suggérent que deux rétroactions majeures mais opposées pourraient alors
intervenir avec les variations d’obliquité. Celles-ci sont étudiées et estimées dans les paragraphes sui-
vants.

Rétroaction positive liée aux poussiéres

Dans de nombreuses études, il est considéré que 'intensité et la fréquence des tempétes de poussiéres
est une fonction croissante de la pression atmosphérique (e.g. Ward et al., 1974; Toon et al., 1980).
La vitesse critique nécessaire & 1’élévation des grains de poussiére depuis la surface apparait comme
proportionnelle & Ps_l/ % ot P est la pression atmosphérique moyenne en surface (Ward et al., 1974).

Cela implique ainsi la possibilité d’une hystérésis importante sur un cycle d’obliquité : une aug-
mentation de 1’obliquité produit une augmentation de la pression atmosphérique, qui engendre a son
tour une augmentation de l'activité des tempétes de poussiéres. La contamination des calottes par les
poussiéres diminue ’albédo des calottes de COq favorisant leur sublimation et ainsi une augmentation
de la pression tant que la calotte est en équilibre avec ’atmosphére. La rétroaction positive associée
engendre ainsi une instabilité de la calotte permanente. Inversement, a basse obliquité, la chute de la
pression atmosphérique pourrait atteindre une valeur pour laquelle les tempétes de poussiéres “cessent”,
engendrant la formation de calottes permanentes “claires” d’albédo élevé et trés stables (Toon et al.,
1980 ; Kieffer et Zent, 1992). Deux processus notables pourraient toutefois s’opposer a cette rétroaction.
Tout d’abord, la formation d’une atmosphére dense et opaque & haute obliquité, qui peut absorber une
partie du rayonnement incident, diminue corrélativement ’insolation arrivant sur la surface planétaire.
Ensuite, si la poussiére se dépose uniformément sur la calotte permanente, elle peut agir comme une
barriére protectrice & la sublimation (Toon et al., 1980). Ceux deux effets ne seront pas inclus ici et on
considérera la surface de la calotte comme un mélange homogéne de glace carbonique et de poussiére
dont I’albédo peut varier.

Un nombre important de travaux ont considéré I'influence de la contamination de la poussiére sur
I'albédo de la glace d’eau, appliqués a la calotte permanente Nord (e.g. Kieffer, 1990 ; Bass et al., 2000).
Nous reproduisons ici la méme démarche pour déterminer 'influence de la poussiére sur 1’albédo de la
calotte permanente de COs.

De facon générale, I'albédo d’une couche surfacique dépend de la taille des particules, de leurs
propriétés optiques, de I’épaisseur de la couche considérée et du rapport de concentration massique (ou
volumique) entre les constituants. Dans un premier temps, les propriétés optiques des constituants sont
calculées séparément grice a la théorie de Mie qui exprime les paramétres optiques associés la diffusion
simple des particules individuelles. Cette théorie n’est valide que pour des particules sphériques dont
le rayon et la distance sont grands par rapport a la longueur d’onde incidente. Les paramétres optiques
de sortie sont l’albédo de simple diffusion &y (probabilité qu’un photon soit absorbé=section droite de
diffusion d’une particule/ section droite d’extinction d’une particule), le coefficient d’extinction Qext
(rapport entre la section droite d’extinction d’une particule et la section droite d’une particule) et
la facteur d’assymétrie g (qui décrit la distribution angulaire des photons diffusés). Ces paramétres
dépendent principalement du rayon des particules, de leur indice de réfraction et de la longueur d’onde
incidente.

Les parametres optiques pour le CO9 sont issus de Warren et al. (1990) qui ont étudié en détail les
propriétés radiatives du CO9 par analogie avec la neige terrestre. Ils sont donnés dans la tableau 4.1
pour trois tailles caractéristiques du rayon r. des grains de COq et sont représentatifs de leur valeur
moyenne dans le visible et le proche infra rouge. Dans le méme tableau sont donnés les paramétres
associés a la poussiére, issus des observations Viking & la longueur d’onde 0.67 pym (Pollack et al.,
1979). La taille moyenne des grains de poussiéres r4 est choisie égale & 2.5 pm et leur masse volumique
égale 4 3000 kg.m 3. La masse volumique des grains de CO; est supposée égale & 1560 kg.m 2 (Mellon,
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Quantité Parameétre COq Poussiére
r (pum) rayon moyen 10 100 1000 2.5
1-@ albédo de simple-diffusion | 3.107* 2.1073 2.1072 0.14
Qext paramétre d’extinction 2.1 2.0 2.0 2.74
g facteur d’assymeétrie 0.84 0.86 0.86 0.79

TAB. 4.1: Paramétres optiques et rayons des grains de CO2 et de poussiéres utilisés pour le calcul de
I’albédo du mélange. Les parameétres optiques du CO2 sont tirés de Warren et al. (1990) et ceux de la poussiére de
Pollack et al.(1979).

1996), indiquant un rapport approximativement double entre les masses volumiques des constituants
du mélange.

Les parameétres optiques d'un mélange COq-poussiére peuvent ensuite étre déterminés par la moyenne
des paramétres individuels, chacun pondéré par leur section totale d’extinction respective (e.g. Warren
et al., 1990 ; Bass et al, 2000). Soit un volume donné du mélange COs-poussiére et ny et ne, les concen-
trations respectives en poussiére et en glace carbonique, le paramétre de simple diffusion du mélange
wWop s’écrira alors suivant :

o We + T Wy
— ¢ ' 7a 4.30
WO T (4.30)
avec )

2 .
NeTe Qewt.,c

Les formules sont équivalentes pour les paramétres moyens Q,,; et g. Le calcul de 1’albédo du mé-
lange est basé sur deux approximations supplémentaires. D’une part, le calcul complexe des diffusions
multiples dans le mélange peut étre simulé suivant l’approximation appelée delta-Eddington (voir
Wiscombe et Warren, 1980). D’autre part, si la couche est suffisamment épaisse de telle sorte quune
quantité négligeable de rayonnement atteigne la surface sous-jacente, la couche peut étre traitée comme
semi-infinie. En combinant ces deux approximations et en intégrant les radiations incidentes sur tous
les angles d’incidence, 1’albédo du mélange peut alors s’écrire (Wiscombe et Warren, 1980) :

2w* 1+ b*
= ———[u—In(1 —b* 4.32
2 (M - ma - v) (4.32)
avec
* wo(l—§2) * * %
«_ 9 _ * *
g =117 u = +/3a*(1 — w*) (4.34)
«_ 2u «_ 9
Pt =t (4.35)

L’albédo du mélange est tracé sur la figure 4.7 en fonction de la fraction massique de poussiére pour
les trois rayons différents des grains de CO2 du tableau 4.1. Les résultats sont en trés bon accord avec
les prédictions de Warren et al. (1990). Pour un rayon moyen des poussiéres et une fraction massique
donnés, l'albédo d’une couche semi-infinie diminue rapidement avec la taille des grains de COq, a
cause de la diminution importante du nombre de diffusions multiples. Pour de la glace carbonique
pure, 'albédo décroit respectivement suivant les valeurs ~ 0.91, ~ 0.76 et 0.44 pour les trois rayons
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Fia. 4.7: Albédo d’un mélange homogéne de grains de poussiéres de CO; en fonction de la fraction
massique en poussiére. L’albédo du mélange est tracé pour trois tailles moyennes de grains de CO2 croissantes : 10
pm, 100 pm et 1000 pem. La taille des grains de poussiéres est fixée & 2.5 pm. Les propriétés optiques sont décrites dans
le texte, pour des rayonnements incidents dans le visible.

croissants utilisés. Inversement, pour de la poussiére “pure” et une fraction massique tendant vers
I'unité, I’albédo converge vers ~ .18, assez proche de la valeur moyenne estimée & ~ 0.2 du sol martien.
La contamination du CO9 par la poussiére provoque une baisse notable de ’albédo, comme attendue,
mais elle n’apparait sensible que pour des fractions massiques en poussiéres supérieures a ~ 103, Par
la suite, le rayon des grains de CO» a été choisi égal a8 100 um. Le métamorphisme de la glace qui tend
& faire augmenter le rayon des grains avec le temps n’a pas été considéré. La contamination du COq
par de la glace d’eau qui provoque, a I'opposé, une augmentation de l’albédo, & cause du plus grand
albédo naturel de la glace d’eau pure par rapport & la glace carbonique, n’est pas ici considérée. En
outre, la contamination du COs par les volatils (eau, poussiére) augmente ’émissivité de la calotte
(Warren et al., 1990). Toutefois, cette derniére a été fixée a 0.95, similairement & la section précédente.

Les rayons des particules étant considérés comme constants, I’évolution de I’albédo de la calotte sur
un cycle d’obliquité dépend de 1’évolution du rapport entre les concentrations respectives ng et n. du
mélange. Cette évolution est bien évidemment inconnue et un modéle trés simple a été choisi permettant
de cerner les propriétés essentielles de I’hystérésis étudié. Suivant le mécanisme qualitatif de I’hystérésis,
évoqué par Toon et al. (1980) et Kieffer et Zent (1992), et considérant qu’une atmosphére plus dense
favorise la formation de tempétes de poussiére et le transport des poussiéres vers les zones polaires,
nous avons considéré une loi simple de proportionnalité entre le rapport ng/n. (poussiére/COz2) et la
pression atmosphérique 4 la surface p,. Il est difficile de savoir si une telle loi est réaliste, étant donné
la méconnaissance importante des mécanismes de transport et d’accumulation des volatiles martiens
pour d’autres obliquités. Tant que la pression atmosphérique moyenne a la surface est contrdlée par
I'équilibre solide-vapeur du COg de la calotte, le rapport ng/n. s’exprime alors simplement le long de
la courbe de saturation (4.23) en fonction de la température de la calotte suivant :

2] (1) o . = puat). (436)
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L’albédo de la calotte (4.32) est alors une fonction dépendant uniquement de sa température et en est
une fonction décroissante.

Similairement & la section précédente, 1’énergie annuelle moyenne échangée par la calotte peut
s’écrire comme une fonction de l'obliquité et de sa température suivant :

Fle,T) = — 2% _[1 - A(T)|sine — T, (4.37)

mV/1 — e2
En théorie, l'albédo intervenant dans la bilan thermique est ’albédo hémisphérique intégré sur l’en-
semble des longueurs d’onde du spectre. Nous avons considéré que les paramétres optiques déterminés
uniquement dans le visible décrivent cependant, & travers la figure 4.7, de fagon trés satisfaisante les
propriétés qualitatives de 'albédo d’un mélange poussiére-COq qui sont nécessaires et suffisent a notre
étude. La démarche adoptée par la suite est alors la méme que celle suivie dans la section prédédente.

Dans un premier temps, le rapport volumique ng/n. est choisi pour obtenir une calotte stable a
obliquité actuelle et pour une température de 142 K. On trouve un rapport ng/n. ~ 7.2 (la fraction
massique de poussiére correspondante est alors de 1.87 x10~%) qui permet de déterminer la constante
de proportionnalité de I’équation (4.36). L’albédo d’équilibre obtenu est A ~ 0.725.

Il est intéressant de constater que la forme des courbes F(e,T) est strictement similaire & celles
obtenues pour le transport méridional de chaleur (Fig 4.4), avec un nombre variables de températures
d’équilibre possibles suivant la valeur de ’obliquité. Cela illustre la similarité des mécanismes de la
rétroaction : une augmentation de ’obliquité provoque ici une diminution de I’albédo due & la conta-
mination des poussiéres, augmentant d’aprés (4.37) I'insolation absorbée a la base de l'instabilité de
la calotte. Au-dessus de I'obliquité critique, le systéme climatique bifurque vers un régime sans calotte
permanente, et de plus haute pression dont la valeur est fixée par 1’équilibre du systéme atmosphére-
régolite. L’obliquité critique €¢rit. 2 est alors donnée par la condition de stabilité marginale :

oF
F(gcrit.,ZaTc'rit.,Q) = _(5crit.,2;Tcrit.,2) =0.

- T
Une résolution numérique de ces égalités conduit aux valeurs ecpip. o0 == 25.9° et Tepip 2 =~ 147.56 K (la
pression correspondante est psqt(Terit. 2)=5.76 mbar) trés légérement supérieures aux valeurs actuelles.
L’albédo critique est alors Aci.2 ~ 0.689.
Les calottes se reforment lorsque la pression atmosphérique P’ devient a plus basse obliquité, la
pression d’équilibre solide-vapeur du COs & la température considérée, donnant alors ’obliquité critique
de retour :

conyV1—e2Ty
So (1 —A [ln(Tg_o)D In*(29)
24

L’évolution de la pression atmosphérique en fonction de l’obliquité est résumée sur la figure 4.8,
le long de la courbe donnant les pressions d’équilibre pour une obliquité donnée. Celle-ci, de la méme
facon que (4.39), est définie d’apres (4.23) et (4.37) par :

(4.38)

.1
Ecrit.,1 = 811

£(ps) = sin~1 eomV1—e2 Ty
) =
So (1 - A |:1n(7;(’)2):|) In*(2)

P

(4.39)

On constate les propriétés similaires entre le transport de chaleur atmosphérique et la rétroaction
positive liée a ’albédo, en particulier I'existence d’états stables pour les calottes permanentes a haute
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Fi1a. 4.8: Variation de la pression atmosphérique moyenne en fonction de 1’obliquité pour un modéle
thermique comprenant la rétroaction de l’albédo CO:-poussiére. Les fléches représentent ’évolution de la
pression atmosphérique pour une pression d’équilibre P’ = 100 mbar dans le régime sans calotte permanente. Deux
sauts abrupts de pression sont attendus sur un cycle d’obliquité correspondant aux deux valeurs critiques de 1'obliquité.
Les zones grisées dénotent les régions pour lesquelles il existe un solution avec une calotte permanente stable.

obliquité et pour des hautes pressions (probablement inaccessibles). Pour une obliquité minimale de
15°, la pression sera & nouveau légérement inférieure & 0.1 mbar. Pour comparer la taille de I’hystérésis
avec la section précédente, 1’évolution du systéme climatique a été tracée pour une méme pression
atmosphérique maximale P’=100 mbar dans le régime sans calotte permanente & haute obliquité. Ce
scénario est ici légérement différent puisque ’obliquité critique de retour correspondante (~ 23.5°) est
un état stable. Il y aura formation d’une calotte permanente de taille trés réduite a cette obliquité.
Lorsque l'obliquité continue & diminuer, le systéme climatique évolue le long de la courbe d’équilibre
avant d’arriver & l’obliquité critique minimale de retour définie aussi par la condition de stabilité
marginale :

F(‘Scrit.,laTcrit.,l) = g_g(gcrit.,laTcrit.,l) =0.
Une résolution numérique conduit aux valeurs eepip. 1 = 23.35°%, Tepip. 1 ~ 168.0 K (la pression atmosphé-
rique est alors ~ 80.0 mbar) et & un albédo critique proche de 0.42. Le systéme devient alors instable
et bifurque vers I’état d’équilibre stable & plus basse pression ou se forme une calotte permanente
importante.

La taille maximale de ’hystérésis en obliquité est donc de 'ordre de 2.5° dont la valeur est atteinte
pour des pressions P’ > 80 mbar. Toutefois, pour des pressions d’équilibre comprises entre 80 et
100 mbar, la masse probablement trés faible de la calotte permanente provisoire apparaissant pour
I’obliquité critique de retour n’altére que trés légérement la représentation graphique, jusqu’a présent
simplifiée & deux états (Figure 4.3), de I'histoire Mgjqce(e) et par conséquent 'aire de I'hystérésis
associée.

Bien que la taille maximale de 1’hystérésis soit susceptible de changer, en modifiant d’un part la
modélisation climatique du rapport ng/n. ou la taille des grains du mélange, on constate, de fagon
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paradoxale, la faible amplitude maximale de I'hystéréris associé & la rétroaction COs-poussiére. L’in-
terprétation est la méme que pour le transport atmosphérique de chaleur : I’amplitude de I'hystérésis
dépend principalement pour les deux rétroactions, de 'amplitude du saut positif de pression atmo-
sphérique & I’obliquité critique .4, 2. Trois cas génériques peuvent se présenter bien visibles sur les
figures 4.4 et 4.8 : (1) si la saut de pression est faible, I’évolution du systéme climatique est quasiment
réversible et peu dissipatif (2) si le saut de pression est “intermédiaire”, la réapparition d’une calotte
permanente se fait & une température relativement élévée correspondant a I’équilibre solide-vapeur du
COs a la pression élévée P’. De telles températures nécessitent a priori des insolations et donc des
obliquités élevées (3) si le saut de pression est important, il existe alors d’autres états stables possibles
pour une calotte permanente.

Dans aucun de ces cas, la condition de réapparition d’une calotte permanente n’est une faible
obliquité. Inversement, les figures 4.4 et 4.8 montrent bien que si le saut de pression est négatif a cette
transition, une hystérésis de grande amplitude peut avoir lieu. Une conclusion importante est que les
mécanismes mémes de ces rétroactions positives ne permettent pas une hystérésis importante dans le
systéme climatique martien. Cema contredit les prédictions qualitatives de Toon et al.(1980), Kieffer
et Zent (1992), et Jakosky et al. (1995).

Rétroaction négative liée aux poussiéres

La rétroaction positive étudiée dans la section précédente supposait que ’albédo d’un mélange
COq-poussiére était une fonction décroissante de 'obliquité et donc de l'insolation incidente, ce qui
n’est pas forcément observé. Paige et Ingersoll (1985) et Paige (1985) ont utilisé les mesures obtenues
par l'instrument IRTM (Viking Infrared Thermal Mapper) de la sonde Viking pour étudier les proprié-
tés radiatives des calottes saisonniéres et permanentes sur une année. Ils trouvent une augmentation
quasi linéaire de ’albédo des calottes saisonniéres en bordure des calottes permanentes, en fonction de
I'insolation journaliére durant le printemps et 1’été. Les plus fortes valeurs de 1’albédo observées pour
la calotte sud résulteraient de 'insolation d’été (proche du périhélie) et au printemps plus marquées
dans I’hémisphére sud. Un certain nombre de micro-mécanismes sont invoqués pour expliquer la dé-
pendance albédo-insolation dont les principaux sont : (1) le chauffage des grains de poussiére de faible
albédo entrainés dans les dépdts saisonniers qui provoquerait la sublimation du COy environnant et
la “chute” de ses grains dans le givre carbonique, la surface devenant alors de plus en plus claire; (2)
I’entrainement, hors de la calotte, des grains de poussiéres par les vents créées lors de la sublimation
rapide de la calotte saisonniére.

Une telle relation albédo-insolation aurait des implications importantes sur la stabilité et la sensi-
bilité du climat martien. Pour la calotte polaire sud, les mesures Viking montrent que cette relation
peut s’écrire sous la forme linéaire (Paige, 1985) :

A~052+92x 107" x I (4.40)

ou I; est I'insolation journaliére au pole Sud. Pour obtenir une relation approximative annuelle néces-
saire dans nos modeles, la relation (4.40) est moyennée sur le printemps et 1’été, intervalle de temps
sur lequel la relation est valide. L’insolation polaire moyennée sur cet intervalle étant alors exactement
la moitié de l'insolation polaire annuelle moyenne, on a :

1.84 x 1073
(A) =052+ 2 x 9.2 x 10~ x (L) = 0.52 + 134X 107 xS0 ) (4.41)

71 — e?

qui est une fonction unique et croissante de I’obliquité. En extrapolant directement et admettant cette
relation pour d’autres obliquités et pour la calotte résiduelle (alors que la loi précédente concerne la
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F1G. 4.9: Variation de la pression atmophérique moyenne en fonction de ’obliquité pour un simple modéle
thermique comprenant la rétroaction négative de 1’albédo COs-poussiére. Les fleches représentent 1’évolution
de la pression atmosphérique pour une obliquité variant entre 5° et 60°. La courbe décrite est réversible, impliquant la
pérennité de la calotte permanente de CO2 sur un cycle d’obliquité.

calotte saisonniére, mais on teste ici les implications qualitatives d’une dépendance équivalente pour
la calotte permanente), l’énergie moyenne échangée par la calotte s’écrit alors :

SO . 4

7T\/m[l A(e)]sine — eaT™. (4.42)
qui admet une solution unique F(e,T') = 0 en température pour une obliquité donnée. La rétroaction
négative crée par la relation albédo-insolation stabilise la calotte permanente sur un cycle d’obliquité et
s’oppose aux hystérésis précédemment décrites, une augmentation de 1’obliquité entrainant, a présent,
une diminution de ’insolation “absorbée”. Sur la figure 4.9, la relation pression atmosphérique-obliquité
est tracée sur un intervalle d’obliquité plus large compris entre 5 et 60°.

Elle illustre, & présent, la trés faible sensibilité du climat martien pour des obliquités supérieures a
15°. La calotte permanente est stable sur ’ensemble de l’intervalle en obliquité décrit. Les variations
de la pression atmosphérique sont comprises uniquement entre ~ 1 mbar et 15 mbar entre 15 et 35°
d’obliquité. La rétroaction négative permet méme une décroissance de la température de la calotte et
par conséquent de la pression atmosphérique pour £ > 45°.

Il apparait clairement qu'une compréhension approfondie des interactions couplant le cycle des
poussiéres et les calottes permanentes sont nécessaires & 1’étude de la stabilité & long terme de la
calotte de dioxide de carbone et du climat martien.

F(e,T) =

4.2.5 Conduction de la chaleur

La conduction thermique de la chaleur permet un échange d’énergie entre la calotte et la subsurface
lorsque des gradients thermiques apparaissent & ’intérieur ou entre ces matériaux. Cette contribution
parait importante & 1’échelle saisonniére quand les calottes saisonniéres froides de CO2 se condensent
sur un support (surface martienne, calottes permanentes) qui permet le transfert de I’énergie accumulée
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dans la subsurface. La plus forte inertie thermique de la calotte résiduelle Nord, environ cinq fois plus
importante que les valeurs caractéristiques du régolite permet & la conduction thermique de contribuer
a environ 20 4 30 W.m~2 du bilan énergétique de la calotte saisonniére (Paige et Ingersoll, 1985).

L’irréversibilité de la diffusion thermique peut aussi engendrer une hystérésis dans ’histoire de
la calotte permanente de COs. Toutefois, elle n’agit pas comme une rétroaction positive créant une
instabilité de la calotte, mais intervient une fois que la calotte a disparu. A 1’échelle annuelle, Jakosky
et Haberle (1990) suggeérent que cet effet peut étre suffisant pour expliquer 'assymétrie des calottes
polaires et la possibilité de deux configurations possibles pour la calotte Sud. Si la calotte permanente
disparait une année, la subsurface emmagasine une énergie importante durant les fortes insolations et
températures estivales. Cette énergie est alors retransmise lors de la condensation en hiver des calottes
saisonniéres provoquant une diminution de la quantité de COo condensée, qui peut se sublimer alors
complétement durant 1’été, ne permettant pas ainsi l’apparition d’une calotte permanente. Inversement,
si la calotte permanente reste stable & une température ~ constante toute ’année, trés peu d’énergie
est emmagasinée dans la subsurface et la calotte sera a nouveau stable, I’année suivante.

Les mémes mécanismes provoquent une hystéréris dans la calotte permanente sur un cycle d’obli-
quité si celle-ci disparait, par exemple, & haute obliquité. La reformation d’une calotte permanente
aura alors lieu & une obliquité relativement basse pouvant s’opposer a I’énergie emmagasinée par la
subsurface depuis 1’obliquité de disparition de la calotte.

Fanale et Salvail (1994) ont construit un modéle thermique & une dimension qui inclut uniquement
la contribution due a la conduction thermique sur plusieurs cycles d’obliquité et des simulations équi-
valentes n’ont donc pas été réeffectuées. Ils trouvent une taille maximale en obliquité de 'hystérésis de
I'ordre de 10.5° pour des valeurs critiques respectives de 21.6° et 32.3°. Toutefois, cette valeur dépend
a priori fortement des valeurs des inerties thermiques du régolite martien et des modéles d’adsorption
qui sont peu connus, rendant cette valeur largement indicative. Une étude plus approfondie de sa sen-
sibilité serait nécessaire, en particulier dans le cas ol la calotte permanente de COs se formerai sur
une calotte de glace d’eau aux propriétés thermiques et radiatives différentes du sol martien.

L’étude de certains mécanismes hystérétiques pouvant affecter ’évolution & long terme de la calotte
permanent de CO» suggére que la taille en obliquité associée au transport méridional de chaleur et & la
rétroaction positive liée & ’albédo est limitée par la nature méme de ces mécanismes. En tenant compte
de la contribution de la condution de la chaleur, une taille maximale indicative Ae = €cprit. .2 — Ecrit.,1
d’environ 10° semble une valeur raisonnable, qui sera utilisée par la suite.

Les valeurs critiques eqrit. 2 associées au transport méridional de chaleur et & la rétroaction liée
a ’albédo sont trés proches de l'obliquité actuelle. Cela pourrait signifier que le systéme climatique
martien est a la limite entre le régime de basse et haute obliquité, en accord avec les scénarios invo-
quant une calotte permanente d’épaisseur trés réduite. Inversement, le mécanisme “d’oscillations” de
la calotte permanente de COs lié & la condution thermique de Jakosky et Haberle (1990) peut avoir
lieu pour une large gamme d’obliquité, rendant 1’époque actuelle non-spécifique. Toutes ces possibilités
restent, cependant, fortement spéculatives. En particulier, ’ensemble des mécanismes évoqués repose
principalement sur I'hypothése encore incertaine d’un réservoir polaire actuel de CO2 qui controlerait
la pression atmosphérique moyenne.

La reproduction quasi parfaite du cycle de pression annuel mesuré par les Viking Lander, malgré
la présence de tempétes globales de poussiéres en 1977 suggére que d’autres rétroactions climatiques
existent dans le systéme climatique martien et pourraient avoir une influence & long terme non négli-
geable.
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4.3 Dérive séculaire de ’obliquité

L’estimation de la taille de ’hystérésis permet d’estimer la dérive séculaire de l'obliquité engendrée
par le cycle d’hystérésis des calottes de CO2 martiennes. Dans un premier temps, on s’intéresse au cas
d’une planéte purement rigide et dans un second temps, l'influence de ’ajustement visco-élastique est
étudiée d’un point de vue géométrique.

4.3.1 Cas d’une planéte rigide

La possibilité pour Mars de pouvoir négliger ’ajustement isostatique des calottes polaires dans
certains cas est discutée dans la section suivante. Dans cette hypothése, la variation séculaire de
I’obliquité est uniquement engendrée par la dissipation dans le systéme climatique. D’apreés la figure
4.3, laire du cycle d’hystérésis dans notre représentation simplifiée & deux états est :

Acycle = Mglace x Ag = Mglace X (Ecrit.,2 - Ecrit.,l)a (4-43)

ol Myqce est la masse maximale de la calotte polaire de COg & basse obliquité, et Ae la taille de
I'hystéresis en obliquité. D’apres (4.19) et la modification du signe de la dérive évoquée dans la section
5.1.1 pour Mars, la dérive séculaire de I'obliquité moyenne s’écrit alors simplement :

de _ O/ COSE Mglace Ac. (4.44)

E__2’/TTQ M

Contrairement au cas terrestre étudié au chapitre précédent, la dérive séculaire engendrée par la dis-
sipation climatique est, pour Mars, négative du fait de la “différence de signe” associée a la fréquence
principale de l'obliquité. On notera que, dans la friction climatique hystérétique, la dérive séculaire
de 'obliquité est indépendante de la période de 1’obliquité. Une dérive séculaire se produit dés que le
cycle d’hystérésis est parcouru sur un cycle d’obliquité, c’est-a-dire si les valeurs critiques de 1'obliquité
appartiennent a l’intervalle de variation de l'obliquité martienne. Nous supposerons par la suite que
c’est le cas, une discussion plus générale étant proposée a la fin du chapitre.

A nouveau, la masse maximale de la calotte de CO9 a basse obliquité dépend de la quantité de
COg disponible dans les différents réservoirs martiens. En considérant une quantité disponible maximale
P, =150 mbars de CO9 qui serait quasiment uniquement répartie dans la calotte permanente a basse
obliquité, comme suggéré par les modeéles thermiques (e.g. Francois et al., 1990), une masse maximale
Mgigece = 5.8 X 107 kg est ici utilisée. Ceci correspond & un ordre de grandeur inférieur & la masse
totale estimée des dépots polaires actuels (voir chapitre suivant).

La dérive séculaire de ’obliquité est tracée sur la figure 4.10 en fonction de la taille de 'hystérésis
en obliquité et pour les valeurs actuelles de la vitesse de précession et de ’aplatissement mesurées par
les sondes Viking et Mars Pathfinder :

acose = 7.576 +0.035 arcsec.an™ ' (Folkner et al., 1997) (4.45)
Jo = (1958.74 £0.02) x 10~% (Smith et al., 1993). (4.46)

La dérive séculaire est une fonction linéaire de la distance entre les obliquités critiques et par conséquent
du retard du systéme climatique. Pour une taille maximale de 10°, estimée dans les sections précédentes,
la valeur absolue maximale de la dérive est ~ 0.027° /Ma.

Lorsque 'ajustement isostatique est négligé, il apparait une dérive négative non négligeable de
I'obliquité martienne. Cette valeur est toutefois seulement du méme ordre de grandeur (~ 0.01°/Ma)
que nos estimations de la dérive de I'obliquité terrestre pour les glaciations récentes mais qui tiennent
compte de la compensation visco-élastique.
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Fi1a. 4.10: Estimation de la variation séculaire d’obliquité martienne (degrés/millions d’années) en fonction
de la taille du cycle d’hystérésis de la calotte permanente de CO5 sur un cycle d’obliquité. La masse maximale
des calottes permanentes de COz est fixée & 5.8 x 1017 kg . Les traits pointillés donnent la valeur de la dérive pour une
distance caractéristique entre les obliquités critiques de 10°.

Cela illustre l'effet moins important de la friction climatique sur 'obliquité martienne. L’expression
(4.46) montre qu’il y a deux causes principales : (1) La plus faible valeur de la constante de précession
martienne par rapport a la Terre. (2) Le plus faible rapport entre la masse des calottes et la masse
planétaire, Mars étant environ dix fois plus léger que la Terre alors que la masse maximale de la calotte
de COgq est ~100 fois plus petite que celle des glaciers terrestres au dernier maximum glaciaire.

Toutefois, si sur un cycle d’obliquité, une quantité supplémentaire d’éléments volatils (eau, pous-
siéres) disponible dans les régions polaires subissent le méme cycle d’hystérésis, la dérive séculaire de
I'obliquité pourrait étre plus importante.

4.3.2 Contribution de I’ajustement isostatique martien

Un facteur important qui influence la variation d’aplatissement planétaire est la redistribution des
masses internes en réponse aux charges de surface. Toutefois, contrairement & la Terre, trés peu d’in-
formations sont disponibles sur le profil radial en élasticité, densité et rigidité martien. Les principales
propriétés de la structure interne martienne proviennent de ’analyse géochimique des météorites re-
trouvées sur Terre et censées avoir été éjectées de la surface ou de la croiite martienne. Certaines
météorites achondritiques basaltiques (shergottites, nakhilites et chassignites, appelées collectivement
SNCs) en représentent une classe importante qui auraient été éjectées durant les 20 derniers Ma (voir
par exemple les revues sur la structure interne martienne de Sohl et Spohn, 1997 et Zuber, 2001).
En outre, les estimations du moment d’inertie principal permettent de contraindre dans une certaine
mesure le profil radial de densité (e.g. Folkner et al., 1997). L’analyse combinée de ces données sug-
gére que la distribution interne de Mars n’est peut étre pas trés différente de l'intérieur terrestre. Les
conditions de température et de pression permettent une transition entre un manteau supérieur et un
manteau inférieur analogue & la discontinuité & 660 km dans la Terre, mais du fait de la plus faible
gravité martienne, cette transition est attendue & des profondeurs plus importantes. La composition
et le caractére liquide/solide du noyau restent incertains mais un noyau d’une taille indicative proche
de 1300-1700 km semble admise. Il n’y a toutefois pas de consensus général sur la structure interne
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Fi1a. 4.11: Projection stéréographique des anomalies de gravité des régions polaires Nord (a gauche) et
Sud (& droite). La projection s’étend jusqu’a 70° de latitude. Les anomalies sont données en mGal (1 Gal= 1072
m.s~2). Tiré de Smith et al. (1999a).

martienne. Malheureusement, le profil de viscosité est encore moins contraint. Dans ce contexte, nous
avons choisi dans un premier temps une approche plus directe. On cherche & extraire des observa-
tions actuelles du champ de gravité et de la topographie martienne les informations importantes sur
la nature actuelle des processus de compensation des calottes polaires. Finalement, dans un second
temps, la dérive séculaire de 1’obliquité est interprétée de fagon géométrique pour un modéle simplifié
de structure interne dont seule la viscosité mantellique est variable.

Topographie et champ de gravité martien : implications

Si les données topographiques du Laser MOLA embarqué sur la sonde Mars Global Surveyor ont
permis des avancées fondamentales 8 dans la connaissance de 1’extension spatiale, du volume et de la
morphologie des calottes polaires martiennes (Smith et al., 1998 ; Zuber et al., 1998), le couplage avec
la mesure des anomalies du champ de gravité martien peut fournir des contraintes supplémentaires sur
les processus de compensation isostatique locale et la dynamique temporelle des calottes polaires. Les
modéles de gravité développés avant ’arrivée de la sonde Mars Global Surveyor (e.g. Smith et al., 1993)
n’avaient pas une résolution suffisante dans les latitudes polaires pour envisager une telle étude. Les
modéles plus récents qui incluent les données de la sonde MGS fournissent des contraintes importantes
sur la maniére dont Mars a évolué en réponse & des processus géologiques ou climatiques externes mais
aussi 4 la dynamique interne planétaire. Toutefois, l'interprétation des données gravimétriques n’est
pas unique. Les anomalies gravimétriques des régions polaires martiennes sont montrées sur la figure
4.11 d’apres les données de la sonde Mars Global Surveyor (Smith et al., 1999b). La figure 4.12 montre
la topographie de la surface martienne et plus particuliérement des régions polaires issue des données
MOLA.

Les implications importantes sur l'histoire thermique et géologique martienne résultants de ces
données altimétriques et gravimétriques a haute résolution sont discutées par exemple dans Zuber et
al. (1998) et Smith et al.(1999b) et nous ne discuterons ici que les éléments nécessaires a 'étude des
propriétés de l'isostasie martienne. La principale propriété de la topographie martienne est la différence
importante d’élévation (~ 6 km) entre I’hémisphére nord peu élevé et ’hémispheére sud surélevé (cf.
Fig 4.12). Cette dichotomie se retrouve dans l'expression géologique de la surface martienne avec un

8Mars est ainsi & présent la planéte dont la topographie est la mieux connue du Systéme solaire.
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hémisphére sud trés cratérisé et ancien tandis que I’hémisphére nord est jeune et peu cratérisé indiquant
probablement un resurfacage massif par sédimentation, érosion ou volcanisme. La région de Tharsis

Topography [m]

F1a. 4.12: Topographie de la surface martienne a partir des données altimétriques du Mars Orbiter Laser
Altimeter. La résolution est de 1/60° en latitude x1/32° en longitude (~ 1x 2 km? & I’équateur). Les projections
stéréographiques pour les régions polaires s’étendent jusqu’a 70° de latitude. Les noms des principaux reliefs martiens
sont indiqués en blanc. Sur Mars, 1° ~ 59 km. D’aprés Smith et al. (2001).
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(220 a 300°E et de 50°S & 40°N) contient les édifices volcaniques les plus importants de la planéte
(Arsia, Ascreus, Pavonis, Olympus) qui culminent & plus de 10 km d’altitude et interromptent la
transition abrupte entre les plateaux du Sud et les plaines du Nord.

Cette dichotomie se retrouve au premier ordre dans les anomalies de gravité martiennes hors des
régions polaires. Les anomalies dans 'hémisphére sud sont relativement faibles et le champ de gravité
quasi uniforme résultant suggére que la majeure partie de sa topographie est en équilibre isostatique
(Smith et al., 1999b). A l'inverse, les plaines du Nord présentent de fortes anomalies (cf. figure 4.11)
probablement liées & des bassins d’impact météoritiques enfouis et non compensés isostatiquement.
L’inversion des données gravimétriques confirme que 1’épaisseur de la croiite (la partie supérieure de la
lithosphére) décroit systématiquement du sud vers le nord le long de la pente sud-nord en accord avec la
découverte d’anomalies magnétiques rémanentes dans I’hémisphére sud, indiquant une crotite ancienne
ayant laissé le temps a la topographie de I’hémisphére sud de parvenir a 'isostasie. Toutefois, I’inversion
conjointe des données topographiques et altimétriques montre que I'épaisseur de la lithosphére suit la
dépendance inverse avec une augmentation progressive (environ 200 km sous Tharsis) du sud vers
le nord. Bien que cela apparaisse paradoxal, une interpétation possible est que la taille de la couche
élastique lithosphérique refléte son état thermique au moment de la formation de la topographie et de
sa charge a la surface martienne ( pour plus de détails, voir Zuber et al., 2000).

Pour les zones polaires qui nous intéressent ici, la nature et I’évolution temporelle de 1’ajustement
isostatique locale dépendent de la structure visco-élastique sous-jacente mais aussi de la périodicité du
forcage de surface des masses polaires. Malheureusement comme l'illustrent conjointement les figures
4.11 et 4.12, les observations actuelles permettent de nombreuses interprétations.

Les anomalies de gravité de la calotte polaire nord révélent plusieurs anomalies de faible amplitude
qui ne sont pas corrélées avec la topographie de la calotte. Cette non-corrélation limite fortement
Iinterprétation possible du signal gravimétrique car il ne permet pas d’identifier le signal lié & la
géométrie de la calotte. Des variations latérales dans 1’épaisseur de la crotite ou dans la densité de
la calotte ont été proposées pour expliquer ces anomalies (Johnson et al., 2000). Toutefois, les faibles
valeurs des anomalies suggérent que la calotte nord est largement compensée. Cela a de nombreuses
implications. D’aprés le chapitre 2, pour une viscosité mantellique caractéristique de 10%' Pa.s, le
temps de Maxwell et le temps de relaxation visqueuse (2.37) sont de I'ordre de 5 000 ans. Une premiére
possibilité est que la calotte évolue significativement sur des périodes bien supérieures au temps de
Maxwell et donc aux périodes orbitales et axiales (105 & 105 années). Un scénario possible, compatible
avec ces observations, et qui sera étudiée dans les chapitres suivants est que la calotte n’a pas évoluée
significativement sur les derniers millions d’années.

Une seconde possibilité est que la viscosité mantellique et le temps de Maxwell associés soient
bien inférieurs aux valeurs terrestres. Enfin, une troisiéme possibilité est que la calotte repose sur une
lithosphére trés fine. La topographie et la forme des régions en bordure de la calotte dépendent de la
flexion de la lithosphére provoquée par la charge de la calotte. L’analyse des profils MOLA suggére
que la topographie environnante serait compatible avec une lithosphére comprise entre 60 et 120 km
(Zuber et al., 1998 ; Johnson et al., 2000). Toutefois, la courbure de la lithospheére dépend fortement de
la densité de la calotte qui n’est connue qu’a un facteur 2 prés (voir chapitre 5). Les données actuelles
ne permettent pas de trancher entre ces trois hypotheéses.

Inversement, la région polaire sud montre une anomalie importante d’environ 200 mGal centrée sur
le pole. La masse des dépots polaires est de 'ordre de 2 4 6 x10'® kg (Smith et al., 1999b). L’anomalie
de gravité théorique provoquée par une masse de 3.10'® kg distribuée sur une surface d’environ 108
km? étant de I'ordre de 150 mGal (Zuber et al., 1998), il est raisonnable de penser que la majorité
du signal gravimétrique est due a la présence de ces dépdts surfaciques largement non compensés
isostatiquement. Si la calotte permanente de CO9 se formait et se reformait majoritairement au pole
Sud, les observations actuelles pourraient justifier I’hypothése d’une planéte rigide faite dans la section
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Couche Taille (km) p(kg.m™3) Rigidité u (GPa)
1 Lithosphére 200 3500 50
2 Manteau 1520 3600 50
3 Noyau 1670 6600 0

TAB. 4.2: Propriétés mécaniques du modéle stratifié moyen martien a trois couches utilisé.

précédente. Les implications dynamiques sont & 'opposé de celles faites pour la calotte Nord. Soit la
calotte Sud a une variabilité climatique inférieure au temps de Maxwell du manteau, et est donc trés
récente, soit le manteau posséde une viscosité effective trés supérieure aux valeurs terrestres (> 1023
Pa.s), soit enfin, la calotte repose sur une lithosphére épaisse ou un support fortement rigide. Le
fait que la calotte résiduelle Sud repose sur une région étendue (~ 1500 km de diameétre) de dépots
sédimentaires pourrait expliquer ainsi les propriétés paradoxales d’isostasie observées. A nouveau, il
n’est pas possible de privilégier forcément 'une de ces hypothéses.

La conclusion majeure est que, contrairement & la Terre, les processus actuels d’ajustement isosta-
tique des calottes polaires sont fortement dissymétriques entre les deux poéles. Il n’est pas encore clair
si cette dissymétrie provient de la dichotomie martienne ou de processus climatiques assymétriques
(qui peuvent, par ailleurs, étre également liés a la dichotomie martienne).

Les observations suggérent que seule la calotte sud pourrait participer & la friction climatique et
qu’'une modélisation de ’ajustement visco-élastique des charges a la surface martienne doit suivre les
dissymétries imposées par la dichotomie. Cependant, les propriétés actuelles de compensation polaire
n’étant a priori pas forcément caractéristiques des périodes “glaciaires” antérieures, il semble inappro-
prié de les inclure dans la modélisation de I'ajustement isostatique martien.

Stratification visco-élastique martienne

Dans ce contexte, il parait aussi inapproprié d’inclure une structure détaillée de l'intérieur martien.
Comme 1’estimation de la dérive séculaire dépend fortement de la stratification utilisée, le nombre
important d’inconnues tant dans les processus climatiques que dans les processus de relaxation rendent
fortement spéculatives de telles estimations. Nous préférons ici, dans la continuité de ce chapitre, étudier
quelques propriétés de la friction climatique hystérétique, et en particulier insister sur I’interprétation
géométrique de ce phénomeéne, en incluant ici, I’ajustement isostatique dans le cadre d’une modélisation
simplifiée. La structure interne martienne utilisée est un modeéle moyen a trois couches a symétrie radiale
décrit dans Spada et Alphonsi (1998). Il comprend une lithosphére élastique, un manteau de viscosité
variable et un noyau fluide dont les propriétés sont décrites dans le tableau 4.2. Un telle stratification
est globalement compatible avec les contraintes imposées par la mesure du moment d’inertie principal
(Folkner et al., 1997). La masse volumique de la lithosphére est proche des valeurs (3230 & 3350 kg.m~3)
estimées & partir des modeéles minéralogiques de météorites martiennes (SNCs), tandis que la taille du
noyau du modéle est proche de la valeur maximale (~ 1700 km) estimée (e.g. Folkner et al., 1997).

Les sauts de densité étant confondus avec les sauts de viscosité, le nombre de modes normaux de
relaxation visqueuse est égal au nombre de couches, soit trois, ici. Les valeurs des amplitudes r;- et
des temps de relaxation 7']’- =1/ s;- ont été calculés par Spada et Alphonsi pour une grande gamme de
viscosité [1020 — 10?% Pa.s]. Conformément au chapitre 2, les trois modes présents sont notés C0, M0
et LO. L’origine et la force de chacun des modes, qui est ici indépendante de la viscosité, sont données
dans le tableau 4.3.

Il est intéressant de noter que ce sont les trois mémes modes qui dominaient la relaxation vis-
queuse terrestre avec des forces similaires. Le nombre de Love de charge élastique de degré 2 est
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kIQE = —0.405 indiquant qu’environ 40% d’une perturbation inertielle en surface est compensée instan-
tanément. D’aprés Spada et Alphonsi (1998), les temps de relaxation (en années) de ces trois modes
augmentent linéairement avec la viscosité suivant les lois :

Hw)=1/s, = 4.0x10% x 10L20 (4.47)
) =1/sh = 2.5x102 x 10%0 (4.48)
) =1/sy = 4.0x 103 x 10L20’ (4.49)

ol v est la viscosité du manteau en Pa.s. On retrouve bien que les temps de relaxation sont des fonctions
croissantes de la viscosité. Il est instructif de donner un ordre de grandeur de ces temps de relaxation
pour une viscosité caractéristique de 10?! Pa.s, soit :

1 = 4.0 x 10%ans (4.50)
m = 2.5x10%ans (4.51)
5 = 4.0 x 10* ans. (4.52)

Les temps de relaxation des modes principaux sont de ’ordre de 5 000 ans tandis que le mode mi-
noritaire L0 posséde un temps de relaxation de 40 000 ans qui sera bien excité par les périodes de
Milankovitch martiennes. Pour une viscosité dix fois plus grande, on constate que les trois modes au-
ront des temps de relaxation trés semblables aux périodes de Milankovitch, engendrant une sensibilité
tres forte de la réponse visco-élastique (amplitude, phase).

Dérive séculaire de 'obliquité : aspects géométriques

La dissipation visqueuse pour Mars engendre une dérive séculaire de 1’obliquité positive qui s’oppose
a Deffet engendré par la dissipation climatique. En tenant compte & présent de la relaxation visqueuse,
la formulation développée dans la premiére section permet encore une interpétation géométrique simple
de la dérive séculaire lors de cycles d’hystérésis dans le systéme climatique martien. On considére ici
que la calotte permanente de COs effectue un cycle d’hystérésis de taille 10° en obliquité et centré sur
'obliquité actuelle et que la masse maximale de la calotte est de 5.8 x 10'"kg similairement & la section
précédente. D’aprés la relation (4.14), la dérive séculaire totale de ’obliquité est & présent :

de acosE
— = — dJo(e) de, 4.53
dit ~ 2n, f{ 2(e) (4.53)
avec

§Ja(t) = (1 + K4(2)) * 0J5 (8, (4.54)

Numéro Mode Origine  Force (%)

1 MO Saut viscosité Extérieur/Lithosphére 58.1

2 Co Saut viscosité Manteau/Noyau 29.5

3 LO  Saut viscosité Lithosphére/Manteau 124

TAB. 4.3: Propriétés et définitions des modes normaux de relaxation visqueuse pour le modéle a trois
couches employé.
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ou * est ’opération de convolution et ou .J;(t) est la variation temporelle de I’aplatissement planétaire
due uniquement a la redistribution des masses de CO4 & la surface, soit d’aprés (4.18) :

1 —
0J3(8) = 57 (M giace = Mglace(?))- (4.55)

On rappelle que les nombres de Love de charge dépendant du temps s’écrivent :

3
Ky(t) = k20 (t) + > rhe %", (4.56)

i=1

ou d(t) est la fonction de Dirac. Combinant les équations (4.53), (4.54) et (4.53), 'aire engendrée par
la variation du Jo sur un cycle fermé d’obliquité est alors :

de T COSE

@ = "o ar PO R * Mytace(e) de. (4:57)

Sur la figure 4.13, on trace simultanément et pour plusieurs viscosités différentes, les fonctions
Mgiace(e) correspondant & ’histoire de la masse de la calotte glaciaire et (1 4+ kj) * Myaee(€) qui
représente physiquement ’'histoire de la masse “effective”, c’est-a-dire la masse apparente (interne plus
externe) redistribuée lors d’un cycle d’obliquité. On peut l'interpréter comme la partie de la masse de la
calotte permanente qui n’est pas “compensée” par ’ajustement visco-élastique. L’obliquité martienne
est considérée ici comme une simple sinusoide de période ~ 120 000 ans et d’amplitude 10° centrée sur
I'obliquité actuelle, semblable & son comportement sur les 5 derniers millions d’années. Pour simplifier le
calcul de la convolution, on suppose que la distribution de masse & la surface est en équilibre isostatique
au temps initial. La masse effective est calculée sur un nombre de cycles d’obliquité suffisamment
importants pour que sur le dernier cycle sur lequel elle est tracée, la condition initiale soit “effacée”.
Une condition suffisante est que le temps d’intégration soit environ dix fois plus grand que le plus grand
temps de relaxation visqueuse. Bien qu’assez complexe & interpréter, I’ensemble de ces diagrammes
permet de mieux cerner la dynamique et le mécanisme de la friction climatique.

La dérive séculaire de l'obliquité étant proportionnelle & ’aire engendrée par la masse effective
durant un cycle d’obliquité, celles-ci ont été représentées. On constate que pour les quatres diagrammes,
l'aire totale peut se décomposer en trois aires dont deux sont parcourues dans le méme sens. Ces aires
qu’on appelera A; et A3z sont égales et symétriques par rapport & I’obliquité moyenne actuelle, du fait
du choix d’une cellule hystérétique climatique symétrique par rapport & l'obliquité actuelle. Ces aires
sont de signe opposé a l'aire engendrée par la massse de la calotte Myqce(€) et engendreront une dérive
séculaire de 1'obliquité dans la direction opposée, ici positive. On en déduit que ces aires sont associées
a la dissipation liée & I’ajustement isostatique et dont ’effet sur 1’obliquité planétaire est opposé a la
dissipation dans le systéme climatique. En effet, sur le diagramme (b) sur lequel cette propriété est la
plus visible, lorsque la calotte permanente disparait pour €4, 2 = 30.19°, la masse effective augmente
sur une portion de courbe de type exponentielle qui caractérise le rebond post-glaciaire ramenant le
systéme vers I’équilibre isostatique caractérisé, par définition, par une masse effective nulle (on notera
4 nouveau que la masse effective a été ici translatée, par souci de clarté, verticalement d’une valeur
Mgyjce/2 dans la cellule hystérétique climatique).

Inversement, 1’aire centrale notée As est parcourue dans le méme sens que la courbe Mglace(e)
et lui serait confondue si ’ajustement isostatique était négligé. Elle peut étre donc attribuée a la
dissipation dans le systéme climatique. On constate que la taille de cette aire est plus faible que 'aire
engendrée par la courbe seule de la masse glaciaire Mgiqcc(€). Cela est due a la composante élastique
de ’ajustement isostatique qui réduit 1’aire initiale d’un facteur 1 + k’zE ( =~ 0.6 ici) et de la force de
l’ajustement visqueux (sa taille augmente avec la viscosité du manteau).
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F1G. 4.13: Variations de la masse des calottes permanentes de CO; et de la masse effective (qui incorpore
I’ajustement isostatique) en fonction de ’obliquité et pour quatre viscosités du manteau différentes (a)
10%° Pa.s. (b) 10*" Pa.s. (c) 10%? Pa.s. (d) 10%® Pa.s. L’évolution hystérétique de la masse des calottes permanentes
est tracée en trait continu et le parcours du cycle d’hystérésis est indiqué le long des fleches blanches. L’évolution de la
“masse effective” (externe plus interne) redistribuée lors d’un cycle d’obliquité est tracée en trait hachuré et le parcours
correspondant est indiqué le long des fléches noires. Ce parcours délimite deux surfaces parcourues dans le méme sens et
dessinées en traits fins paralléles et une surface centrale parcourue dans le sens opposé et colorée en fond gris continu.

La valeur moyenne de la masse effective est, en théorie, nulle et celle-ci a été pour plus de clarté translatée verticalement
dans la cellule hystérétique climatique.

L’interprétation des quatre diagrammes est & présent possible simplement. Pour une trés basse vis-
cosité (v = 10?° Pa.s), la calotte est quasiment compensée entiérement et rapidement par la relaxation
visco-élastique (diagramme (a)), ce qui réduit au minimum ’aire associée a la dissipation climatique
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(Ag ~ 0). La somme des aires dominantes A; et Ag est négative et provoque une dérive positive de
I'obliquité martienne d’apres (4.57).

Pour la viscosité plus élevée v = 10%! Pa.s, la contribution liée & la dissipation climatique augmente,
mais l'aire Ay reste encore inférieure & la somme des aires A; et As. La friction climatique est encore
dominée par la dissipation visqueuse et la dérive de ’obliquité sera positive.

Pour v = 10?2 Pa.s, I’ajustement isostatique étant moins efficace, ’aire engendrée par la cellule
climatique devient plus importante et domine 1égérement les aires associées a la dissipation visqueuse
tel que Ag > |A; + As|. La dérive séculaire de 'obliquité devient alors négative, conformément a la
section précédente.

Finalement, pour v = 10?3 Pa.s, le manteau est quasiment rigide sur une période de 'obliquité et la
dissipation visqueuse devient négligeable. La dissipation est majoritairement dans le systéme climatique
et on voit bien que 'aire associée est approximativement (1 + k:;E ) f Mgigce de = 0.6 $ Mgigce de. La
dérive séculaire est fortement négative dans ce cas.

L’ensemble de ces diagrammes permet de voir & nouveau l'influence opposée de la dissipation
climatique et visqueuse sur 1’obliquité planétaire. Lorsque les deux se compensent, la dérive séculaire
de l'obliquité devient nulle. D’aprés ces diagrammes, pour une hystérésis climatique de taille 10° en
obliquité et la stratification visco-élastique utilisée, la somme des aires s’annulera pour un viscosité
comprise entre 102! et 10?2 Pa.s mais probablement plus proche de 10?2 Pa.s.

4.4 Evolution dynamique

Dans cette section, on étudie de facon similaire au chapitre 3, certains aspects de la dynamique a
long terme de la friction climatique hystérétique.

Il existe deux différences importantes entre la friction climatique “classique” et hystérétique qui
vont engendrer des comportements dynamiques trés différents sur 'obliquité planétaire :

e Dans la friction climatique classique, les calottes polaires suivent continuement les variations
d’obliquité avec un certain retard qui dépend lui-méme a priori de la fréquence de forcage de
Iobliquité. Il en résultait une dynamique complexe de la variation de l'obliquité moyenne qui
dépendait de la modélisation des processus de dissipation des calottes polaires. Dans la friction
climatique hystérétique, il n’y pas de retard entre les variations d’obliquité et la réponse de calottes
polaires quand celles-ci sont présentes, un retard dans le systéme climatique planétaire apparais-
sant uniquement apres la disparition des calottes. Il en résulte la propriété importante bien visible
dans la formule (4.44) que la dissipation est indépendante de la fréquence de 'obliquité, mais
dépend uniquement des propriétés intrinséques du climat planétaire.

e Dans la friction climatique classique, la redistribution des masses internes et/ou externes avaient
lieu pour n’importe quelle variation d’obliquité. L’annnulation de la dérive séculaire se produi-
sait alors quand les contributions associées a la dissipation climatique et visqueuse se compen-
saient. Inversement, notre modélisation simplifiée du climat martien caractérisé par des transi-
tions abruptes entre deux états implique que des redistributions de masse notables et une dérive
de l'obliquité n’existent que si ’amplitude des variations de l'obliquité permet de franchir a
chaque cycle d’obliquité les valeurs critiques €cit.,1 et €crit. 2 et de parcourir ainsi le cycle d’hys-
térésis. Sinon, le systéme climatique reste bloqué dans I'un des deux états (masse importante de
la calotte permanente de COq et basse pression atmosphérique, ou absence de calottes perma-
nentes et haute pression atmosphérique) lors des variations d’obliquités sans qu’il se produise
alors de dissipation et de dérive séculaire de I'obliquité.

On constate ainsi qu’un effet possible intéressant a long terme de la friction climatique hystérétique
est de faire suffisamment dériver 1'obliquité moyenne planétaire pour que les valeurs maximales et
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minimales de l’obliquité ne permettent plus le parcours du cycle d’hystérésis. La dérive séculaire de
I’obliquité cesse alors. Une grandeur intéressante est donc ’estimation du temps nécessaire pour qu’une
telle condition se vérifie. Par souci de simplification, le calcul est effectué pour une planéte rigide, la
dérive séculaire de ’obliquité étant alors négative.

En reprenant les notations utilisées dans ce chapitre, les variations de ’obliquité planétaire, qui ne
comportent ici qu'une seule fréquence, sont notées d’apres (4.15) :

e(t) = €+ ey sin(v 1),

ol € et €1 sont respectivement la valeur moyenne et ’amplitude de 'obliquité. Pour une planéte rigide,
la dérive temporelle de l'obliquité moyenne peut s’écrire d’apres (4.44) :

dg COS €
— = - 4.58
dt T ( )
ou e
27TJ2 M
r= 2" 4.59
a MggceAe ( )

peut étre considéré comme le temps caractéristique d’évolution de ’obliquité. En prenant les mémes
valeurs numériques de la section précédente, on trouve que 7 ~ 33 x 108, ans que ’on prendra comme
le temps caractéristique de la friction climatique hystérétique. Celui-ci est assez important, illustrant
Ieffet réduit de la friction climatique sur I'obliquité planétaire. Il est en particulier beaucoup plus
grand que le temps de diffusion chaotique (~ 10 Ma) de ’obliquité martienne. Cela confirme qu’une
étude rigoureuse de I'impact de la friction climatique sur ’obliquité martienne doit étre effectuée dans
le cadre d’une obliquité chaotique.

Lorsque l'obliquité moyenne décroit et en supposant que l'amplitude de ses oscillations reste
constante, I’absence de transition climatique intervient pour le temps ¢ telle que la valeur maximale
de 'obliquité devient inférieure ou égale & I'obliquité critique €¢p.,2, SOit :

g(tf) +e1= Ecrit.,2 (460)

soit :

E(tf) = gf = E&crit.,2 — €1- (4.61)
En posant gy la valeur initiale de ’obliquité moyenne, 'intégration de I’équation (4.58) entre 'instant
initial £ = 0 et ¢y donne simplement la valeur du temps %y, soit :

tan (3 + §)

tan (%ﬁ + %) 462

tszxln

En choisisant €p = 25.19°, une amplitude des oscillations €1 = 10°, et en considérant un cycle d’hystéré-
sis d’amplitude maximale 10° centré sur ’obliquité actuelle, caractérisé ainsi par les obliquités critiques
Ecrit.,1 = 20.19° et €¢prip. 2 = 30.19° similairement & la figure 4.13, le systéme climatique martien restera
dans le régime & basse pression avec une calotte permanente importante dés que l’obliquité moyenne
aura diminué ici de 5°. On trouve alors :

tp ~ 180 x 10% ans,

soit un temps important a 1’échelle géologique.
Une étude symétrique peut étre effectuée, en tenant compte de ’ajustement isostatique et, pour
des dérives positives de ’obliquité, en introduisant un facteur correctif dans le temps caractéristique
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7. Toutefois, la dérive séculaire absolue de 1’obliquité étant plus faible que dans le cas d’une planéte
rigide, le nouveau temps 7 sera nécessairement plus important que celui estimé dans le cas rigide. La
valeur 7 ~ 33 Ma peut étre considérée comme le temps minimum caractéristique de l'effet de la friction
climatique hystérétique sur ’obliquité martienne.

Discussion

L’ensemble de la modélisation de la friction climatique hystérétique est basée sur un certain nombre
de simplifications qu’il est possible de discuter. Tout d’abord, I'obliquité planétaire a été réduit dans
cette étude & sa périodicité principale. A ’ordre suivant, il est possible de considérer 1’obliquité mar-
tienne comme une sinusoide de période 120 000 ans modulée par une période de ~ 1.2 ou 2.4 Ma
(voir chapitre 1). Une conséquence est que lorsqu’on se trouve dans des creux de modulation avec
des variations faibles de I'amplitude de 1’obliquité, comme 1'est actuellement 1’obliquité martienne, les
variations de 'amplitude sont probablement trop faibles pour permettre le franchissement des deux
valeurs critiques et entrainer ainsi une dérive séculaire de 1’obliquité.

Comme ’ont indiqué les différentes rétroactions non linéaires, les deux valeurs critiques sont situées
de part et d’autre de l'obliquité actuelle. Il n’y a pas de raison que cela soit théoriquement le cas, et
il est possible que les valeurs critiques soient trés différentes de celles estimées ici. Elles pourraient
étre, par exemple, toutes les deux supérieures a la valeur actuelle. En particulier, si €¢41.2 > 35° ou
Eerit.,1 < 15°, la figure 1.9) indique qu’il n’y pas eu de sauts climatiques durant les quatre derniers
millions d’années.

La principale question réside dans ’effet de la friction climatique sur l’obliquité chaotique mar-
tienne. Aucune étude n’a été a ce jour menée sur ce sujet. Les larges variations possibles de ’obliquité
entre 0 et 60° sur des périodes de temps inférieures & 10 Ma (Laskar et Robutel, 1993) pourraient en-
gendrer de larges fluctuations du climat martien et le franchissement récurrent des valeurs critiques de
I’obliquité. C’est I'un des scénarios possibles. Le caractére chaotique permet aussi & ’obliquité de rester
pendant une période prolongée dans des zones de basse obliquité ou de haute obliquité, empéchant
alors le parcours complet du cycle hystérétique. Le couplage a long terme entre la friction climatique
hystérétique et 'obliquité martienne requiert clairement une étude plus approfondie.

Toutefois, une conclusion de ce chapitre est que son effet sur les dix derniers millions d’années est
probablement négligeable.

4.5 Résumé

La friction climatique classique étudiée dans le chapitre 3 ne permet pas de rendre compte des varia-
tions abruptes climatiques marquées par une redistribution rapide des éléments volatils planétaires. En
réinterprétant le phénomeéne de friction climatique de facon géométrique, la dérive séculaire de [’obli-
quité moyenne devient simplement proportionnelle a la surface engendrée par l’aplatissement planétaire
sur un cycle de l'obliquité dans un diagramme aplatissement-obliquité. Cela permet de calculer la dérive
planétaire méme pour des histoires glaciaires complezes.

Nous avons trouvé ainsi un nouveau mécanisme permettant de modifier les obliquités moyennes
planétaires appelé “friction climatique hystérétique” qui a lieu lorsque un retard en obliquité apparait
apres la disparition des calottes polaires. L’origine physique de la dissipation climatique contraste avec
la friction climatique “classique” dans laquelle le retard climatique €tait attribué a la réponse des calottes
présentes aux variations d’obliquité.

Nous avons appliqué cet effet auz calottes polaires de COy martiennes. En modélisant simplement
et estimant les tailles des hystérésis associées G certaines rétroactions positives (transport méridional
de chaleur, rétroaction poussisére-albédo, conduction de la chaleur), un écart maximal de 10° entre les
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obliquités critiques du cycle d’hystérésis a €té évalué. La nature méme des mécanismes rétroactifs étudiés
ne permet probablement pas d’obtenir une hystérésis de taille plus importante. Toutefois, l’évolution des
calottes de COo, la quantité totale de COy présente dans les différents réservoirs et les mécanismes
climatiques martiens restent fortement inconnues pour d’autres conditions orbitales, limitant ainsi
linterprétation de ces résultats.

En négligeant, dans un premier temps, l'ajustement isostatique, la dérive séculaire de l'obliquité
martienne mazimale est de l'ordre de ~ —0.03° /Ma. La prise en compte de la relazation visqueuse
diminue significativement, comme pour la Terre, Uamplitude de la dérive séculaire, mais la faible
connaissance des processus isostatiques et de la structure interne martienne limite l’intérét d’une telle
estimation. Une interprétation géométrique est toutefois possible et montre que pour des viscosités
mantelliques légérement inférieures a 10?2 Pa.s, une transition se produit entre une dérive séculaire
positive dominée par la dissipation visqueuse et une dérive séculaire négative dominée par la dissipation
climatique.

Une étude compléte et plus rigoureuse de l'impact de la friction climatique sur [’obliquité martienne
nécessiterait la prise en compte du caractére chaotique de l’obliquité martienne. Toutefois, l'intérét de la
théorie générale développée ici est son applicabilité a des planétes ou des satellites ayant une dynamique
climatique similaire.
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Chapitre 5

Forcage orbital des dépo6ts sédimentaires
polaires martiens

Introduction

Dans le chapitre précédent, la possibilité de larges fluctuations climatiques martiennes engendrées,
en particulier par les importantes variations de son obliquité, était illustrée. Si ces fluctuations clima-
tiques ont réellement existé, certaines régions ou figures géologiques martiennes devraient préserver un
enregistrement de ces changements climatiques. Sur Terre, ’enregistrement des variations climatiques
est particuliérement bien illustré dans les sédiments marins et les calottes polaires.

Le passage des premiéres sondes Mariner 9 et Viking ont mis en évidence & travers certaines crevasses
creusées des calottes permanentes martiennes, la présence de couches superposées d’albédo différent,
analogues a des dépots sédimentaires terrestres. Par analogie avec certaines calottes polaires terrestres,
il est largement supposé que ces dépots polaires en couche préservent I'histoire géologique et climatique
de la planéte (composition atmosphérique, activité des tempétes de poussiére, bilan saisonnier des
élements volatils, éruptions volcaniques, etc..) et documentent les modulations astronomiques du climat
martien. Les plus fortes variations de l’obliquité et de ’excentricité martienne en comparaison des
variations terrestres ont été souvent invoquées pour accréditer ’hypothése d’une signature orbitale
dans la formation de ces dépots.

Cependant, la nature, ’origine et I’évolution de ces dépots sédimentaires constituent un mystére
majeur du climat martien. Leurs observations posent ainsi un nombre important de questions non
résolues : se forment-ils encore aujourd’hui? Sont-ils inactifs et méme en train de s’éroder? Sont-
ils réellement un enregistrement physique des changements climatiques passés et si oui, que peut-on
apprendre du décodage de ces enregistrements ?

La résolution limitée de 'imagerie des premiéres sondes associée a la faible connaissance de la
topographie de la calotte nord ne permettaient pas une étude stratigraphique détaillée sur l’ensemble
de la calotte nord, ce qui est rendu possible & partir des données récemment fournies par la sonde Mars
Global Surveyor.

Ce chapitre ne permet évidemment pas de répondre & toutes les questions précédentes. Il est prin-
cipalement consacré a la formation orbitale des dépots en couche polaires martiens. Les mécanismes de
leur formation étant trés peu contraints, nous avons considéré de fagon paradoxale que leur formation
n’était pas nécessairement liée & un forcage orbital. En utilisant des méthodes d’analyse générale-
ment réservées aux dépots sédimentaires terrestres, ’objectif principal est, inversement, de voir quelles
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contraintes temporelles associées & leur formation, il est possible d’extraire, si leur formation est reliée
4 un forgage orbital.

Apres avoir décrit certaines propriétés générales des dépots en couches martiens, une analyse stra-
tigraphique détaillée des dépdts en couche & partir des images & haute résolution de la Mars Orbiter
Camera est effectuée dans un premier temps . Le couplage avec les données altimétriques MOLA a
permis dans un second temps de réaliser la stratigraphie (profil luminosité-altitude) d’une section de
ces dépdts en couche.

Dans les troisiéme et quatriéme parties, le comportement pour d’autres conditions orbitales des
volatils martiens participant potentiellement & la formation de ces dépots (eau, dioxyde de carbone,
poussiére) est tout d’abord discuté. On s’attachera plus particulierement aux différentes estimations ac-
tuelles des taux de déposition associés a chacun de ces volatils, pour constater les trés faibles contraintes
existantes. Certains mécanismes orbitaux potentiels de formation de ces dépots sédimentaires sont alors
décrits. Dans ces parties, on ne cherche pas & dresser un point de vue exhaustif de tous les comporte-
ments et mécanismes possibles mais d’extraire des modéles climatiques récents et des données extraites
de la mission MGS, les informations (ou les questions) pertinentes et nouvelles pouvant participer notre
analyse.

Enfin, dans une derniére partie, 'article publié “Orbital forcing of the martian polar layered depo-
sits” (Laskar, J., Levrard, B. and Mustard, J.F., Nature, 419, 375-377, 2002) est décrit et reproduit.
Dans celui-ci, nous comparons la stratigraphie réalisée avec les solutions récentes des variations des
éléments orbitaux et axiaux martiens dans le domaine temporel et spectral pour contraindre 1’age de
formation de la section étudiée. Nous proposons principalement que les 250 premiers métres de ces
dépots ont pu se former avec un taux de déposition moyen de 0.05 cm/an durant les derniers 500 000
ans et que le passage prolongé de la planéte & haute obliquité durant l’intervalle 5-10 Ma aurait pu
conduire a une réduction importante voire une disparition de la calotte polaire nord. Cette derniére
hypothése permettrait de supporter le caractére récent des dépots polaires.

5.1 Les dépodts polaires Nord

Pendant la premiére année aprés son arrivée sur Mars le 12 Septembre 1997, l'instrument Mars
Orbiter Laser Altimeter (MOLA) embarqué sur la sonde Mars Global Surveyor a collecté environ 2.6
millions de mesures topographiques dans I’hémisphére nord martien, qui ont considérablement amé-
lioré et modifié la connaissance de la morphologie polaire. Les précédentes estimations topographiques
régionales de la calotte polaire nord étaient basées sur les données des occultations radio de la sonde
Mariner 9. Celles-ci suggéraient que la calotte résiduelle Nord avaient une altitude maximale comprise
entre 4 et 6 km par rapport aux plaines environnantes. Toutefois, la résolution de ces données était
environ deux ordres de grandeur inférieurs a celles des mesures MOLA (la résolution verticale maxi-
male est de l'ordre de ~ 1 m). Conjointement, les images de la Mars Orbiter Camera embarquée sur la
méme sonde possédent une résolution maximale d’environ ~ 1.5 m/pixel, & peu prés 20 fois supérieure
a celle des sondes Viking (Malin et Edgett, 2001).

Dans ce contexte, le couplage entre les images MOC et la topographie MOLA fournit un outil
d’investigation unique pour mener des études stratigraphiques dans les régions polaires martiennes.

Les dépots polaires martiens sont constitués généralement de deux unités géologiques distinctes
qui sont la calotte résiduelle définie comme la région d’albédo élevé et qui s’appuie sur des dépots
sédimentaires d’albédo plus faible. Dans I’hémisphére nord, la calotte résiduelle constitue la majeure
partie des dépdts polaires et s’étend sur une surface proche de 10 km?. Inversement, dans la zone
polaire sud, la taille de la calotte résiduelle est réduite, mais les dépo6ts polaires environnants occupent
quasiment une surface deux fois plus grande que celle du nord.
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F1Gg. 5.1: Carte en relief de la topographie polaire de la région nord de Mars et un exemple de profil
topographique de la calotte Nord vue par MOLA. La figure supérieure est une projection polaire depuis la
latitude 72° N jusqu’au poéle. Les contours rouges indiquent I’étendue approximative de la calotte résiduelle nord tandis
que les contours bleus tracent les limites des terrains sédimentaires polaires. La calotte résiduelle apparait centrée sur
le pole Nord. Le trait sombre indique le chemin 404 suivi par la sonde MGS passant directement au-dessus du poéle
nord et dont la topographie est représentée sur la figure inférieure. Il montre ’élévation maximale de la calotte polaire.
L’éxagération verticale (V.E) est de 100 : 1. Tiré en partie de Zuber et al. (1998) et Smith et al. (2001b).

La région polaire nord et une limite approchée des dép6ts polaires martiens sont représentées sur la
figure 5.1 ainsi qu’un des profils topographiques du lidar altimétrique MOLA qui passe par le sommet
de la calotte Nord. Les dépots polaires occupent la plupart de la surface se trouvant & des latitudes
supérieures 3 80°N. Le diamétre de la calotte polaire est de 'ordre de 1100 km et le profil topographique
de la figure 5.1 indique une hauteur maximale de ~ 3 km. La grande exagération verticale de ce profil
masque la topographie relative plane de la calotte Nord qui posséde a sa surface de larges zones planes
s’étendant sur des dizaines de kilomeétres et marquées par des pentes inférieures & 0.2°. A certains
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endroits, la précision sub-métrique de MOLA n’a méme pas permis parfois de détecter la présence de
pentes (Zuber et al., 1998).

L’estimation du volume global de volatils présents reste assez incertaine du fait de la méconnaissance
a la fois de leur composition exacte, de la flexion de la lithosphére sous-jacente due & la charge des
dépots, et de la topographie a la base de la calotte. Une estimation minimale basée sur ’hypothése
d’une base rigide (lithosphére de taille infinie) et de dépots constitués d’eau pure (p = 1000 kg.m3)
est proche de 1.1 x 10 km3. Inversement, en considérant une isostasie compléte de la calotte (ce qui
représente ~ 1/3 de volume “enfoui” supplémentaire) et une concentration importante de poussiére
(p = 2000 kg.m3), le volume total pourrait atteindre 2.3 x 10% km?® (Smith et al., 2001). Pour une
surface équivalente, cela représente environ la moitié de la calotte du Groenland. Si toute la calotte
se liquéfiait, cela correspondrait & une couche d’environ 10 m d’eau qui recouvrirait la planéte Mars
(une méme quantité est ~ disponible dans la calotte sud), indiquant que les calottes polaires sont
probablement avec le régolite, les principaux réservoirs actuels de volatils martiens.

La caractéristique principale des calottes polaires est la présence de crevasses curvilignes qui s’en-
roulent vers l'extérieur du poéle dans le sens inverse des aiguilles d’'une montre. Leur présence est aussi
bien visible dans la vue en coupe de la calotte de la figure 5.1. De telles figures sont absentes des ter-
rains polaires et glaciaires terrestres. Les crevasses individuelles peuvent atteindre quelques centaines
de kilométres de long, des largeurs de 5 & 15 km et des profondeurs de 0.1 & 1 km. Les pentes sont
généralement plus importantes sur les flancs tournés vers ’équateur mais sont toutefois majoritaire-
ment inférieures & 10°. Pour la calotte Nord, sont aussi visibles de larges vallées ou “réentrées” érosives
dont la principale est Chasma Boreale (85°N, 0°0) qui intersecte la calotte sur une distance de plus
de 500 km. Il n’y a pas de consensus sur la possibilité de fluage de la calotte polaire, similairement aux
calottes terrestres. La topographie de la calotte Sud présente sensiblement les mémes propriétés.

Une présentation plus étendue de la morphologie des zones polaires pourra étre trouvée dans (Tho-
mas et al., 1992; Zuber et al., 1998) et (Clifford et al., 2000).

5.1.1 Observations des dépots en couches martiens

Une des figures les plus énigmatiques des paysages polaires martiens est la présence de nombreuses
couches horizontales superposées d’épaisseur et d’albédo différentes qu’on appelera par la suite dépdts
en couches. Cette stratification est majoritairement visible sur les flancs exposés vers I’équateur des cre-
vasses curvilignes de la calotte résiduelle dont la présence permet d’obtenir une “section” de ces dépots.
Les flancs opposés pointés vers le pole et peu éclairés paraissent ne pas présenter de tels empilements.
Ces strates sont aussi exposées sous forme d’escarpements & la jonction entre deux terrasses dans les
dépots sédimentaires a la base de la calotte permanente. Des exemples de ces dépots en couches sont
représentés sur les figures 5.2 et 5.3 avec leurs positions dans la calotte Nord.

Les premiéres images des sondes Mariner 9 et Viking avaient déja permis ’observation de ces dépots
en couches alternées. Une taille caractéristique des couches comprises entre 20 et 60 m était estimée
(Blaisius et al., 1982), mais la taille minimale était proche de la limite de résolution des sondes. Une
information importante déduite des observations de la caméra MOC est la présence de couches de
taille plus réduite (< 10 m) dont certaines apparaissent inférieures aussi & la limite de résolution de la
MOC (~ 1.5 m). Ces observations récentes, visibles sur la figure 5.3 suggérent que certains processus
climatiques (ou non) agissent soit sur des échelles de temps trés différentes, soit de fagon non uniforme
sur I’ensemble de la calotte. Il est possible que ces deux hypothéses soient vérifiées.

Les tailles des couches apparaissent généralement plus réguliéres que celles fournies par un pro-
cessus aléatoire, mais le nombre assez faible de couches alternées observables ne permet pas de tester
statistiquement la nature réguliére ou non des couches.
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F1G. 5.2: Dépots en couches polaires martiens observées sur le flanc d’un crevasse de la calotte nord.
La figure combine une photo de calotte polaire nord en été (image MOC2-231 de Mars Orbiter Camera) et une photo
détaillée du bord de la crevasse située a la latitude 86.48°N et a la longitude 279.54°0. Celle-ci est prise au début de
Pété (L, = 123.86°).

Fic. 5.3: Dépodts en couches polaires a la base de la calotte Nord. (a) La photomosaique de la calotte en
haut & droite montre la localisation de l'image plus importante Viking Orbiter (560b60) d’un escarpement dirigé vers
Péquateur. L'image Viking fournit le contexte géologique et indique la localisation de 'image (b) prise par la MOC (image
SP0-2-461/03) montrant une stratification & la limite de la résolution de la MOC.

Suite & l'observation de ces stratifications (mieux visible sur la figure 5.2) et de l'alternance de
bandes claires et sombres, il a été naturellement supposé qu’elles représentaient un enregistrement
géologique de la déposition sédimentaire des volatils martiens (Murray et al., 1972 ; Toon et al., 1980,
Thomas et al., 1992). Les variations d’albédo correspondraient alors & des modulations dans les pro-
portions de poussiére et d’eau déposées, engendrées par les variations séculaires des éléments orbitaux

181



CHAPITRE 5. FORCAGE ORBITAL DES DEPOTS SEDIMENTAIRES POLAIRES MARTIENS

et axiaux martiens. Si c’est le cas, elles doivent probablement représenter les effets combinés de trans-
port, de déposition ou d’érosion des volatils qui ont lieu sur une saison ou une année et intégrés sur de
longues périodes temporelles.

Les mécanismes de formation de ces dépots sont toutefois trés peu connus et certains seront exposés
dans la derniére section de ce chapitre. La possibilité que les dépdts polaires martiens préservent les
variations climatiques de la planéte sur des échelles de temps bien supérieures aux échelles orbitales
suggeére de nombreuses analogies avec les propriétés de certaines calottes polaires terrestres, comme
une partie du Groenland et de I’Antarctique.

Toutefois, il est nécessaire de constater que les problémes posés par le “décodage” des données
géologiques martiennes sont aujourd’hui similaires & ceux posés lors des premiéres études sur la théorie
astronomique des glaciations terrestres, c’est & dire la faiblesse des enregistrements géologiques et
I’absence d’une échelle de temps.

Cutts et Lewis (1982) ont proposé des modéles climatiques orbitaux permettant d’expliquer la
formation de ces couches alternées mais une comparaison directe n’était alors pas possible avec la
résolution insuffisante des images de Mariner 9 et de Viking. La résolution des images MOC couplée
avec les données altimétriques MOLA permet d’obtenir & présent une stratigraphie a haute résolution
de certains dépdts en couches polaires.

Une telle réalisation nécessite d’une part ’extraction du signal de luminosité des dépots et d’autre
part, la convolution de ce signal par les données altimétriques. On obtient ainsi un profil luminosité-
hauteur similaire & certains enregistrements géologiques terrestres.

Nous ne décrivons dans la prochaine section que les étapes nécessaires a la sélection, ’analyse et
Iinterprétation des images MOC utilisées. Nous avons essayé d’extraire le maximum d’informations
possible sur les propriétés des dépdts en couches & partir de ’ensemble des images MOC disponibles.
Le couplage avec les données altimétriques est décrit dans I’article situé a la fin du chapitre.

5.2 Analyse et propriétés des dépots en couche

La sonde Mars Global Surveyor a complété le 31 janvier 2001, la premiére phase de sa mission de
cartographie martienne consistant a observer Mars pendant une année entiére (669 jours). Du fait du
succes de cette premiére phase, la mission de MGS a été étendue permettant ’acquisition de plus de
120 000 images dont la plupart sont disponibles (Site Web : http ://www.msss.com/). Malgré cette
importante contribution, trés peu d’images des dép6ts polaires martiens présentent un contraste, une
longueur de section ou une clarté permettant une utilisation et une interprétation claire du profil de
luminosité. Dans toute cette étude, les données brutes et non traitées de la sonde MGS ont été utilisées.
La majorité des images utilisables concerne les couches affleurant la crevasse dont est extraite 'image
de la figure 5.2. Cette crevasse est I'une des plus longues de la calotte nord et s’enroule autour du pole
autour d’une latitude proche de 86°N. Les données MOLA ont été fournies par J.F. Mustard de la
Brown University. La topographie de la crevasse perpendiculairement & I'un de ses flancs est donnée le
long de I'image MOC M00-01754 depuis le bord de la crevasse sur la figure 5.4.

La profondeur maximale de cette crevasse est de 'ordre de 400 m. La pente moyenne, d’environ
5° & 15°, sur les flancs exposés (face a 1’équateur) apparait plus importante que sur la face opposée
(face au pole). Cette assymétrie a été confirmée par les données MOLA dans les autres crevasses de
la calotte nord (Zuber et al., 1998). Elle parait compatible avec certains modeéles de formation des
crevasses indiquant une plus forte sublimation sur les flancs pointant vers I’équateur et plus exposés a
I'insolation. Toutefois, ’ensemble des images disponibles dans cette crevasse ne permet de distinguer
clairement qu’une section sédimentaire maximale de ~ 350 m.
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F1G. 5.4: Profil altimétrique MOLA perpendiculairement & la crevasse étudiée. Les points altimétriques sont
indiqués le long de I'image M00-01754 (86.5°N, 281.5°0). La longeur de I'image est de 13.90 km et sa largeur est de
830 m. 48 points altimétriques ont été mesurés le long de I'image indiquant une distance d’échantillonnage horizontale
moyenne d’environ 290 m. L’abcisse donne le temps relatif de passage de la sonde MGS au dessus de la crevasse.
L’altimétrie relative est indiquée par rapport a altitude origine de référence du géoide moyen martien.

5.2.1 Continuité des dépots en couche

Les dépots en couches présentent des caractéristiques géologiques proches de certaines “roches”
sédimentaires terrestres. Une sélection des images disponibles montrent, en particulier sur la figure
5.5, une stratification continue sur ’ensemble de la crevasse, soit sur plus de 100 km. La direction des
couches est paralléle & I’aréte de la crevasse. Cela suggére que chaque couche a été déposée autour de
ces latitudes & un taux quasiment uniforme. Dans ce cas, les études comparatives avec les crevasses
voisines devraient montrer des stratigraphies similaires. Cependant, cela peut aussi indiquer que les
processus de formation et d’érosion des couches sont simplement identiques le long d’une méme crevasse
et dépendent uniquement de la fagon dont la crevasse s’est formée et/ou a évolué. Cette propriété de
continuité est aussi présente dans des crevasses de taille moins importante (voir Howard et al., 1982).
Toutefois, la forme et I’étendue des couches sous la calotte sont inconnues. L’expression réguliére des
couches visibles sur la figure et leur continuité suggérent que leur formation s’est probablement faite
sans période érosive majeure ou arrét notable de la déposition.

5.2.2 Analyse du profil de luminosité

La propriété importante de continuité des dépdts permet d’effectuer pour cette crevasse, un repérage
et un séquencage des couches observées similairement aux enregistrements sédimentaires terrestres. Un
tel séquengage pourra servir de base de départ lors de la future datation de ces dépdts mais surtout
pour étudier les possibles corrélations stratigraphiques avec des dépots observés dans d’autres crevasses
ou d’autres régions de la calotte nord.

Le séquencage a été effectué a partir de 'image M00-02100 et est représenté sur la figure 5.6 pour
la partie la plus visible de la section, depuis le bord de la calotte. L’alternance de couches brillantes et
sombres a été repérée par les lettres D (dark) pour les franges sombres et B (bright) pour les franges
claires. L’identification et le choix des couches ont été réalisés par comparaison avec les minima et
maxima du signal de luminosité extrait et représenté sur la figure 1 de l'article final.
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F1a. 5.5: Continuité de la stratigraphie des dépéts polaires sur des distances supérieures & 100 km le long
du flanc d’une méme crevasse polaire. La figure rassemble successivement de gauche & droite, les images M00-01754
(86.5°N, 281.9°0), M00-02100 (86.4°N, 278.7°0) et M00-02072 (85.9°N, 257.9°0). Les trois images ont été prises
durant ’été de ’hémisphére nord (L, ~ 123.5°). L’illumination solaire provient du nord-est des images. On notera le
trés bon contraste des franges et leur apparente régularité.

Ce signal indique la présence de trois bandes sombres dominantes appelées ici D1A, D2A et D3A.
Bien que la véritable stratigraphie (profil luminosité-hauteur) nécessite dans un second temps, la convo-
lution altimétrique, une propriété frappante est la présence de trois cycles similaires compris entre les
bandes D1A, D2A, D3A et appelés par la suite N1, N2 et N3. Ces cycles contiennent chacun trois
bandes sombres de luminosité croissante (par exemple D1A, D1B et D1C pour le premier cycle N1) et
trois bandes claires (B1A, B1B et B1C pour ce méme cycle N1). Ces notations sont étendues pour les
autres cycles. Hors de ces trois cycles, les couches les plus nettes D4A et B4A ont été repérées. Une
couche dont les propriétés apparaissent singuliéres a été dénommeée ici, couche H et apparait clairement
en bas de la figure 5.5. Il est en général plus facile d’observer ’ensemble de ces propriétés sur le profil
de luminosité de 'article.

C’est la premiére fois que de telles périodicités réguliéres sont mise en évidence pour les dépots en
couches martiens. Cela pourrait renforcer a priori 'idée d’une origine astronomique dans la formation
ou I’évolution de ces dépots. Toutefois, la figure 5.6 indique la présence de variations d’albédo sur des
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échelles de distance inférieures suggérant que des processus climatiques pourraient alors agir sur des
échelles de temps sub-orbitales.

F1G. 5.6: Séquencgage et analyse du profil de luminosité des dépéts polaires martiens. Le profil est extrait
des données brutes de 'image MOC MO00-2100. Seule la portion la mieux visible de la section étudiée a été séquencée.
Le dessus de la couche D1A correspond au bord de la crevasse. Les bandes D4A et B4A n’apartiennent pas a des cycles
similaires & N1, N2 et N3. La taille des couches est comprise typiquement entre 10 et 30 m.
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Comme indiqué dans les chapitres 1 et 4, les forages dans les calottes terrestres ont récemment
mis en évidence une importante variabilité climatique terrestre & 1’échelle du millénaire, n’excluant
pas, de maniére encore trés spéculative, la présence de telles fréquences dans la variabilité climatique
martienne.

5.2.3 Interprétation du profil de luminosité des images

L’intensité lumineuse réfléchie par les dépdts en couches a plusieurs origines distinctes qui rendent
I'interpétation du signal délicate et qu’il convient de discuter.

Cette intensité dépend en premier lieu de ’albédo de la surface et de la pente locale, cette derniére
contribution pouvant étre prédominante lorsque la topographie comporte des marches d’escalier. La
présence de terrasses est importante dans un nombre important de dépots en couches (e.g. Howard et
al., 1982 ; Blasius et al., 1982) et peut a priori considérablement géner une étude stratigraphique. Les
données altimétriques MOLA fournissent des mesures espacées d’environ ~ 160 m qui ne permettent
pas de détecter des marches d’escalier abruptes sur des échelles inférieures.

En été, une partie des dépdots saisonniers (COg, HoO) ne se sublime pas, entrainant un phénomeéne
de rétention différentielle. Cette rétention est encore mal comprise et dépend probablement de la pente
locale, de la direction solaire, mais aussi de l'inertie thermique de la surface sous-jacente (qui dépend
a son tour de la proportion glace/poussiére).

L’effet de la topographie locale sur le profil de luminosité peut étre alors en partie étudié a travers
les inversions de contraste présentes entre les images prises en hiver et en été. Ce mécanisme est
résumé sur la figure 5.7. En hiver ou au début du printemps, les régions polaires sont recouvertes
d’une couche saisonniére de COq d’épaisseur supérieure & 1 m. Il est alors raisonnable de considérer
que les variations d’albédo des dépdts sédimentaires sont cachées par une couche de COo d’albédo
constant. Les variations d’albédo observées peuvent étre alors attribuées uniquement & des variations
de la pente locale. Une surface quasiment horizontale recoit moins de lumiére qu’une pente tournée
vers le Soleil et cette derniére apparaitra brillante tandis que la surface horizontale apparaitra sombre.
Inversement, durant 1’été, les pentes exposées vers le Soleil se sublimeront plus facilement, révélant
I'albédo plus sombre des dépots sédimentaires. Les surfaces de niveau subissent moins de sublimation
et peuvent devenir des lieux de rétention de givre qui apparaitront brillantes durant 1’été, conduisant a
une inversion du contraste entre les franges. L’analyse et la comparaison des images Viking ont montré
que cette inversion est trés marquée et bien observable lors de changements topographiques importants
(Voir Blasius et al., 1982 ; Fenton et Herkenhoff, 2000).

Une seule image M18-00804 a été trouvée dans la méme crevasse au début du printemps (Ls =
35.17°). Sa position est distante de moins de 3° en latitude (~ 10 km) de I'image M00-02100. La
luminosité naturelle de M18-00804 est assez faible mais apparait quasiment uniforme sur la section
étudiée. Cela indique au premier ordre, I’absence probable de marches d’escalier abruptes. Pour com-
parer plus finement les propriétés de luminosité entre les images, le contraste de M18-00804 a été trés
fortement augmenté et la figure 5.8 illustre la comparaison entre la luminosité des images M00-02100
et M18-00804. La luminosité est quasi uniforme sur la premiére partie de la section étudiée, confirmant
I’absence de marches dans cette zone. Inversement, une légére inversion du contraste se produit au
niveau de la couche D3A. Sous cette couche, une analyse approfondie et comparative de la luminosité
ne permet pas de mettre en évidence de correspondance entre les zones de variations de contraste
de M18-00804 et les couches visibles de M00-02100. Cette absence de corrélation et d’inversion de
contraste suggére que la luminosité des couches observées en été n’est pas au premier ordre dirigée par
de fortes variations de la topographie locale. Elle peut s’interpréter comme la présence de variations
faibles de la pente ou “d’ondulations topographiques” dans cette zone. Dans ce contexte, les contrastes
observés en été dépendent alors principalement soit de la rétention différentielle (qui dépend de la pente
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A Faible sublimation:
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Hiver et début printemps Fin du printemps et été

F1G. 5.7: Mécanisme d’inversion de contraste de l’albédo des dépots exposés en présence de variations
topographiques importantes suivant la saison.

locale et des propriétés thermiques des couches), soit directement des variations dans la composition
des dépots sédimentaires s’ils sont exposés.

Blasius et al. (1982) suggérent qu’une couche sédimentaire enrichie en glace augmente inertie
thermique et ’albédo de la couche, favorisant la rétention des dépots saisonniers. Ainsi, si une couche
“brillante” favorise la rétention d’une couche supérieure “brillante”’, une conséquence importante est que
la “couleur” apparente d’une couche en été est probablement de méme nature que celle de son support.
La figure 5.8 montre, en outre, un signal particulier relié a la couche H. Elle indique la présence
probable de micro-reliefs complexes (trous, ondulations latérales) associés aux propriétés spécifiques
de cette couche. Elle seront seront évoquées plus loin. Un point important est que la nature et ’origine
du signal global de luminosité ne peut étre résolue en détails.

A cause du fort contraste de luminosité entre les franges et leur meilleure résolution, les images
prises en été (ici I'image M00-02100) sont plus aptes a I’étude de la stratigraphie des dépéts en couches.

5.2.4 Variabilité interannuelle

L’extension de la mission MGS & la fin de sa premiére année de couverture martienne permet de
tester les variations interannuelles des dépots en couches polaires. La comparaison de 1’évolution du
profil de luminosité d’année en année donne des informations importantes sur la variabilité méme des
processus climatiques polaires saisonniers mais aussi & long terme.

Une seule image utilisable E03-02206 (Ls = 151.39°), prise durant 1’été suivant, a été trouvée dans
la méme crevasse. Elle est située & moins de 2° en longitude de 'image M00-2100. Sa résolution est
toutefois inférieure a 'image M00-2100. La comparaison entre les profils de luminosité est montrée sur
la figure 5.9. La luminosité et le contraste entre les franges semblent quasiment identiques sur toute la
section étudiée. Des différences apparaissent uniquement sur le premier cycle N1 de la section étudiée.
Ces différences proviennent essentiellement des variations dans la rétention des dépots saisonniers. La
premiére couche D1A parait réduite a cause d’une rétention de givre hivernal plus importante sur le
bord de la calotte. Il en est de méme pour la couche D2A qui est quasiment entiérement dégivrée
I’année précédente sur 'image M00-2100.

On constate que ces différences n’affectent que les régions trés proches du bord de la crevasse,
tandis que les autres zones y sont quasiment insensibles. Il est intéressant de constater que l’ensemble
de 'image E03-02206 (non visible sur la figure 5.9) montre en fait des variations locales de rétention dans
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Fi1a. 5.8: Comparaison du profil de luminosité entre les images M18-00804 et M00-02100 prises dans la
méme crevasse a des saisons différentes. L’'image MOC M18-00804 (& gauche) a été prise au début du printemps
(Ls = 85.17°) autour des coordonnées (282.40°W, 86.72°N). Son contraste et sa luminosité ont été trés fortement
augmentés. L’image M00-02100 est prise au début de I’été (L, = 123.86°). Les échelles des images sont différentes. Les
fleches indiquent la correspondance entre certaines mémes zones (frontiéres entre deux couches, singularités ou couches)
des deux images, excepté pour la fléche supérieure qui indique le bord de la crevasse.

les premiéres couches. Une conséquence est que, du fait de la différence d’emplacement observé entre
les images E03-02206 et M00-2100, il n’est pas exclu que les couches visibles durant le méme été, sur le
lieu de 'image M00-2100 soient ainsi différentes de 'image E03-02206. Du fait de la grande sensibilité
de la rétention différentielle aux conditions locales (pente, composition, azimut, inertie thermique, ...)
les différences observées sur 'image 5.9 pourraient alors provenir uniquement des conditions locales
au bord de la crevasse et non d’une variabilité climatique globale au niveau de la calotte Nord. Les
variations interannuelles attendues de la quantité de poussiéres et de nuages de glace dans ’atmosphére
polaire martienne pourraient aussi expliquer des différences dans la condensation et/ou la sublimation
des calottes saisonniéres de COq (e.g. Paige et Wood, 1992). La longitude solaire de l'image E03-02206
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F1a. 5.9: Comparaison du profil de luminosité entre les images E03-02206 et M00-02100 prises dans la
méme crevasse approximativement 4 une année martienne d’intervalle. L’image MOC E03-02206 (4 gauche) a
été prise a la fin de I’été (Ls = 151.89°) autour des coordonnées (277.43°W, 86.44°N). Sa luminosité et son contraste
par rapport aux données brutes ont été augmentés. L’'image M00-02100 est prise au début de l'été (L, = 123.86°).
Les échelles des images sont aussi différentes. Les fleches indiquent la correspondance entre la stratigraphie originelle de
MO00-2100 et les mémes zones sur 'image E03-02206.

(Ls = 151.39°) étant de ~ 30° supérieure a celle de 'image M00-02100, correspondant presque a la fin
de I’été, une sublimation des couches plus importante était pourtant attendue sur I'image E03-02206.

On en déduit ainsi que, soit les différences de retention observées entre deux sites proches sont
uniquement dues aux conditions locales au bord de la crevasse, soit les effets directs ou indirects causés
par la variabilité interannuelle naturelle des processus polaires ! permettent d’expliquer ces différences.
Dans ce dernier cas, on constate que seules les couches au bord de la calotte semblent affectées, ne
modifiant que sensiblement le profil global de I’image M00-02100.

1Cela inclut la possible accumulation ou disparition d'une couche d’eau ou de poussiére sur la calotte résiduelle Nord.
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Cette variabilité dans la rétention est en fait aussi observable durant la méme année que 'image
MO00-02100. Bien qu’assez peu résolue, la figure 5.10 montre I'image MOC MO03-03410 prise & la fin de
I’été dans la méme crevasse & moins de 1.5° de longitude de M00-02100. Une partie de la stratigraphie
originelle est bien observable. Il apparait des variations latérales importantes dans la rétention des
dépots saisonniers uniquement & nouveau dans le premier cycle N1. Pour ces couches, les zones claires
correspondent & des zones d’albédo plus importants probablement recouverts de COs, tandis que les
zones plus foncées ont perdu une partie significative du givre saisonnier. En outre, cette image illustre,
de facon fondamentale, que la “couleur” des franges est similaire sur les zones givrées et sur les zones
dégivrées (entiérement ?), confirmant les propriétés qualitatives de rétention différentielle évoquées pré-
cédemment par Blasius et al. (1982). Le signal de luminosité peut ainsi bien en premiére approximation
étre considéré comme une fonction indirecte de la composition des dépdts sédimentaires, confortant
notre analyse. Les mémes propriétés sont aussi visibles sur 'image M03-03164 (L = 171.94°).

D1A

D1B
D1C

Fi1G. 5.10: Variation dans la sublimation des dépéts saisonniers sur les couches supérieures des dépéts
sédimentaires martiens. L'image MOC M03-03140 est prise & la fin de ’été martien (L, = 172.62°) autour des
coordonnées (281.03°W, 86.58°N). Sa luminosité et son contraste par rapport aux données brutes ont été augmentés,
mais la résolution est “faible” (6.45 m/pixel). La largeur de I'image est de I'ordre de 6 km. Les labels affectés aux couches
sombres D1A, D1B et D1C du cycle N1 sont indiqués. La couche H permet de repérer les autres couches supérieures.

Meéme si les variations observées sur I'image M03-03140 sont latérales a la différence de 'image E03-
02206, on en conclut que 'origine de la rétention supplémentaire observée dans les premiéres couches
de I'image E03-02206 n’est pas encore discernable (variabilité interannuelle ou variations latérales et
locales de rétention). Les prochaines images fournies par la mission MGS devraient permettre d’étudier
plus finement ces propriétés.

1l est aussi possible que des dépots saisonniers soient redistribués localement par les vents présents
a la surface de la calotte, ou qui s’engouffrent dans les crevasses (e.g. Howard et al., 1982).

5.2.5 Composition des couches : implications stratigraphiques

La composition des dépo6ts sédimentaires en couches est peu contrainte & cause, d’une part de la
méconnaissance de la masse volumique de la calotte résiduelle et, d’autre part a cause des multiples
interprétations résultant des mesures d’albédo ou de “couleur” des dépots en couche (e.g. Thomas
et al., 1992). Ces derniéres suggeérent que la présence de poussiére similaire & celle présente dans
les tempétes de poussiére est probable. Une fraction supplémentaire pourrait provenir d’un matériau
plus “sombre” similaire & celui présent majoritairement dans les champs de dune entourant la calotte
polaire, et probablement transporté par les vents. Les variations d’albédo observées entre les couches
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sont toutefois communément attribuées a un mélange glace/poussiére dans des proportions différentes.
La présence supplémentaire de silicates ou de COs9 sous forme hydratées n’est pas & exclure.

La bonne résolution des images MOC permet de discuter qualitativement la nature des couches
visibles. Les couches du cycle N1 étant probablement encore recouvertes partiellement de COo, la
nature exacte des dépots sédimentaires sous-jacents est difficilement observable. Le sommet de la
couche sombre D2A montre clairement des dépots hétérogeénes résiduels de COs. Pour obtenir un profil
de luminosité peu bruité et s’affranchir de ces variations latérales et locales de brillance, nous avons
considéré un profil de luminosité moyenné horizontalemement. Inversement, les couches des cycles N2
et N3 semblent quasiment entiérement dégivrées sur les figures 5.5 et 5.6.

Le séquencage réalisé montre toutefois une certaine variabilité dans la texture des couches. La plu-
part des couches claires exposées B2A, B2B, B2C, B3A, B3C et B4A ont des textures trés proches.
On constate la présence de stries quasiment paralléles de trés faibles tailles. Des ondulations et des
irrégularités latérales sont aussi observables. Il est intéressant de constater que les couches sombres
D2A, D3B et D4A (les autres couches sombres D2B, D2C et D3C sont trop fines pour observer leur
texture) présentent aussi des textures semblables entre elles avec cette série de stries quasiment paral-
léles, marquée aussi par des légéres hétérogénéités latérales. Une partie de ces hétérogénéités provient
probablement d’une variabilité locale & trés courte échelle dans la rétention résiduelle de CQOs.

La couche sombre D3A apparait plus singuliére avec de plus fortes hétérogénéités latérales et verti-
cales & courte échelle lui donnant un aspect “granulaire”. Cet aspect suggére la présence de “trous”; ou
de dépressions irréguliérement répartis & sa surface. Leur formation pourrait, entre autres, s’interpré-
ter comme la présence de clathrates (complexes d’hydrates de dioxide de carbone) dans les dépots en
couches et la calotte résiduelle. Bien que leur présence soit probable dans les calottes résiduelles sous
certaines conditions de température et de pression, ils ne sont toutefois pas stables dans les conditions
atmosphériques courantes. L’érosion et la propagation des couches dans la crevasse pourrait exposer
des “poches” de clathrates instables qui se sublimeraient rapidement et se propageraient dans la couche.

La couche H apparait comme la plus singuliére de la section étudiée et ne peut étre au sens strict
classée comme une bande sombre ou brillante. Son aspect est marquée par de fortes irrégularités
topographiques latérales (dépressions et excroissances?) qui apparaissent plus réguliéres mais plus
importantes que sur la couche D3A. Le fait que cette couche soit visible sur 'image de la section au
début du printemps M18-00804 alors qu’elle est probablement recouverte d’une couche de givre de CO9
(~ 1 m) suggere que I'amplitude spatiale de ces irrégularités topographiques est supérieure a ’ordre
du metre. Cet argument pourrait étre aussi valable dans une certaine mesure pour la couche D3A qui
est aussi identifiable au début du printemps.

1l est possible que la composition de cette couche H soit significativement différente des autres. Il est
aussi difficile a dire si sa présence enregistre un événement singulier de I’histoire martienne (climatique,
volcanique, ...) ou si elle correspond & une période d’arrét des dépositions ou d’érosion majeur. Une
question fondamentale est de savoir si ces différences de textures obervées dans certaines couches
sont caractéristiques de la couche au moment de sa formation ou si elles relatent leurs différences de
résistance a 1’érosion lors (ou avant) leurs exposition dans les crevasses. Ces différences ou similarités
dans les textures sont bien visibles sur la figure 5.11. Celle-ci représente ’image MOC MO02-2994
montrant une portion bien résolue de la section étudiée et enregistrée vers la fin de 1’été. Les textures
singuliéres des couches D3A et H apparaissent plus nettement.

Bien que les différences observées dans la nature ou la texture de certaines couches apparaissent
problématiques dans ’interprétation et ’origine de ces dépots, la présence de couches singuliéres permet
d’effectuer des corrélations stratigraphiques entre différentes régions de la calotte nord.

La recherche de corrélations stratigraphiques est fondamentale pour déterminer la nature globale ou
locale des mécanismes de déposition et de formation des dépots en couche. A priori, une telle recherche
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Fia. 5.11: Dépéts en couches polaires (M02-2994) dans la méme crevasse que I'image MO00-02100 prise
autour des coordonnées 282.27°0, 86.61°N et 4 la fin de I’été (L, = 158.23°). La plupart des couches apparaissent
quasiment entiérement dégivrées. Elle ne comprend qu’une partie de la section stratigraphique totale de 'image MO0O0-
02100. La résolution est de 3.23 m/pixel et la largeur de I'image est proche de 500 m. Les données brutes ont été traitées
pour augmenter la luminosité et les contrastes. Les couches et leur nomenclature, conformément a la figure 5.5 sont
indiquées sur la gauche. Les deux traits horizontaux blancs qui apparaissent dans la couche D3A sont des défauts de
Pimage.

est rendue difficile par la trés grande sensibilité de la rétention des dépots saisonniers aux conditions
locales.

Edgett et Malin (2000) puis Kolb et Tanaka (2001) ont noté des similarités entre certaines séquences
stratigraphiques de crevasses adjacentes. Une illustration est donnée sur la figure 5.12 ot une section
des dépdts sédimentaires exposés dans la crevasse adjacente au dessus de celle précédemment étudiée,
est montrée. La distance entre ces crevasses est de 'ordre de 50 km. La couche caractéristique H est
bien identifiable et permet de constater visuellement une stratigraphie trés similaire & celle décrite
précédemment (Figure 5.5). La continuité des couches couplée a la présence de telles corrélations
stratigraphiques est fondamentale. Elle implique que la formation et ’évolution de ces dépots ne sont
pas reliées principalement aux conditions climatiques locales & chaque crevasse individuelle, mais a des
variations climatiques au moins régionales (voire globales) au niveau de la calotte résiduelle.

Une recherche plus générale de corrélations stratigraphiques entre crevasses non adjacentes a été
entreprise. Des résultats encore préliminaires indiquent que certaines mémes couches exposées sont
aussi identifiables dans la crevasse encore au-dessus de celle présentée a la figure 5.12. Une analyse
d’une partie de I'image M03-06358 indique sur la figure 5.13 la présence probable de la couche de
réference H. Une comparaison trés fine avec notre stratigraphie & partir du bord supérieur de la crevasse
permet de distinguer la plupart des couches référencées, bien que certaines présentent des contrastes
différents. Toutefois, la faible résolution de 'image et le contraste réduit des franges ne permet pas
une identification clairement indiscutable. La section de I'image M03-06358 est située dans une zone
de renfoncement de la crevasse modifiant considérablement ’exposition solaire, la pente locale et par
conséquent “la couleur” apparente des couches (ainsi que le contraste entre elles). Les couches identifiées
comme probablement étant D2A, D2B et D3A sont indiquées. Dans ce cas, ce serait la premiére fois
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J

F1G. 5.12: Extrait d’une section des dépéts polaires exposés dans une crevasse adjacente. La figure de droite
représente I'image & grand angle E01-01093 prise durant la mission étendue de MGS, donnant le contexte géographique
de I’étude. L’'image de gauche est une portion de 'image E01-01092 (87.03°N, 264.36°O, L,=118.28°) correspondant au
rectangle blanc incrusté dans I'image E01-01093. On ne présente ici que la portion supérieure des dépots exposés. Ces
dépots sont situés dans la crevasse juste au dessus de celle étudiée précédemment et bien reconnaissable par la présence
d’un renfoncement curviligne (au bas a droite de I'image E01-01092) (voir la figure 5.2). La résolution est faible (13
m/pixel) rendant la section peu visible.

qu’une corrélation peut étre faite entre trois crevasses adjacentes renforcant le caractére global des
meécanismes de formation et d’évolution des dépots en couches.

Toutefois, les crevasses sur les bords extérieurs de la calotte résiduelle ont une longueur plus réduite
et présentent souvent des discordances (croisement entre couches) qui rendent délicates la réalisation
et l'obtention d’une stratigraphie globale de la calotte nord. La donnée des altitudes des couches
permettra de valider les corrélations stratigraphiques entre crevasses. Les variations de l'altitude d'une
couche de référence & travers différentes crevasses adjacentes permet de fagon plus générale d’étudier
la dynamique glaciaire et les contraintes mécaniques & l'intérieur de la calotte résiduelle Nord.

5.2.6 Compaction des dépo6ts polaires

La détermination ultérieure d’une chronologie glaciaire doit en théorie tenir compte des processsus
de compaction des couches inférieures sous la contrainte et 1’accumulation des couches supérieures.
Le rétrécissement des couches suit en premiére approximation une loi exponentiellement croissante du
temps et de la profondeur. Toutefois, les chronologies réalisées pour les carottages glaciaires de Vostok
en Antarctique indiquent que cet effet est négligeable sur les 500 premiers métres de glace depuis la
surface (e.g. Lorius et al., 1985). La plus faible gravité a la surface de Mars et la taille inférieure de la
section étudiée (~ 350 m) permet de négliger en trés bonne approximation ces phénoménes, méme si
la composition exacte des couches est inconnue.
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H

F1G. 5.13: Extrait d’une section des dépots polaires exposés dans une autre crevasse adjacente. L'image du
haut représente 'image M03-06358 (image non brute et traitée par la Malin Space Science System) donnant le contexte
géographique de l'étude. L’'image du bas est un extrait redressé des données brutes de I'image M03-06358 (87.13°N,
228.56°0, L;=181.10°) et correspondant & une section des dépots exposés dans la crevasse au dessus de la crevasse de
la figure 5.12 (voir aussi la figure 5.5). Les contrastes et la luminosité ont été renforcés. La résolution de 6.45 m/pixel et
la faible luminosité de I'image rendent la section assez peu visible. Les numéros des couches sont situés sur les couches
auxquelles elles référent.

5.3 Variations des éléments orbitaux et cycles des volatile martiens

Si les dépots en couches polaires ont été formés par 'accumulation (et/ou I’érosion) de glace d’eau
et de poussiére dont les proportions et les taux de déposition ont été modulés par les variations astro-
nomiques martiennes, les deux principales inconnues sont d’une part la connaissance des mécanismes
climatiques par lesquels les variations d’insolation incidente sont converties en signal géologique et
d’autre part ’estimation du temps caractéristique de formation des couches individuelles.
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Malgré la découverte de ces stratifications par les premiéres sondes martiennes, ces deux aspects
restent encore trés mal connus. Une des principales raisons est la connaissance encore partielle des
mécanismes de transport et des bilans saisonniers relatifs aux volatils martiens (eau, poussiére, dioxyde
de carbone) dans les conditions orbitales actuelles, rendant toute extrapolation largement spéculative.
Dans les paragraphes suivants sont résumés les estimations des bilans polaires annuels ainsi que les
comportements possibles des volatils martiens pour d’autres conditions orbitales et axiales. Cela nous
permet, dans une derniére section, de décrire certains mécanismes orbitaux potentiels de formation
des dépdts en couches. Une difficulté majeure de cette étude est 'interdépendance trés forte supposée
entre les cycles saisonniers des différents volatils.

5.3.1 Cycle de I’eau

Le cycle de I’eau martien est étudié de fagon plus détaillée dans le chapitre 6. Les dépots en couche
faisant probablement partie intégrante de la calotte résiduelle, I’évolution et la formation des dépots
apparaissent intimement liées & ’histoire de la calotte polaire Nord. Toutefois, le bilan annuel en eau
de la calotte polaire Nord actuelle est encore trés peu connu, ainsi que la nature des réservoirs qui vont
intervenir dans ces échanges, en particulier pour d’autres configurations orbitales.

En analysant les données de vapeur d’eau atmosphérique MAWD de la sonde Viking, Haberle et
Jakosky (1990) estiment que la calotte nord perd actuellement annuellement entre 0.01 et 0.08 cm/an
d’eau qui sont captés par la calotte de COq résiduelle sud agissant comme un “piége froid” pour I’eau
transportée pendant 1’été de ’hémisphére nord vers I’hémisphére sud. Il est intéressant de constater
que des valeurs assez proches sont effectivement obtenues dans les Modéles de Circulation Générale
(Richardson et Wilson, 2002 ; Montmessin, 2002 et voir chapitre 6) dans ces conditions actuelles. Il
est toutefois peu probable que ce comportement soit caractéristique d’autres conditions orbitales. De
fagon plus générale, la plus faible élévation du pole Nord favorise une plus grande condensation & la fois
du CO; et de ’eau a ce pole par rapport au pole Sud. S’il existe des configurations orbitales, comme
actuellement, pour laquelle une calotte de CO2 est stable au pole Sud et “attire” ’eau, ’ensemble
des configurations orbitales devrait favoriser en moyenne le pole Nord comme lieu de “stabilité” d'une
calotte de COq9 et donc d’accumulation de I’eau. Une illustration est donnée par Jakosky et al.(1993)
qui utilise un modéle thermique tenant compte indirectement de cette dissymétrie et inclut uniquement
les deux calottes polaires comme réservoirs d’eau. L’échange net d’eau entre les calottes est calculée par
la différence de sublimation estivale en eau entre les deux calottes (quand 'absence de COg résiduelle
le permet). Balayant ainsi un ensemble de configurations orbitales au cours du temps et bien que la
calotte Nord perde alors certaines années de 1’eau au profit de la calotte Sud, la tendance moyenne
correspond ainsi & une accumulation d’eau sur le pdle Nord au profit de la calotte Sud avec un taux
positif de l'ordre de 0.08 cm/an. Cela illustrerait alors la taille réduite de la calotte Sud.

Un autre réservoir qui peut interagir sur les échelles de temps orbitales (mais trés peu a l’échelle
saisonniére) avec la calotte nord est ’eau contenue actuellement dans le régolite martien ou dans la
proche subsurface. Cependant, la quantité présente ainsi que les processus de diffusion sont encore peu
connus, rendant toute estimation d’échange annuel délicate (e.g. Kieffer et Zent, 1992).

Enfin, un troisiéme “réservoir” d’échange trés peu évoqué est la calotte polaire Nord elle-méme. 11
n’est pas exclu que de la redistribution locale de glace d’eau s’effectue aussi bien & ’échelle saisonniére
que sur des échelles de temps orbitales. Cette hypothése peut étre supportée par les analyses des images
de la calotte durant 1’été. Bass et al. (2000) ont réinterprété les images prises par les sondes Mariner 9
et Viking et constaté que ’albédo de la calotte résiduelle Nord croissait entre le début et la fin de 1’été,
sans observer de variations interannuelles. Si ce phénoméne peut étre expliqué par la redéposition locale
d’une fine couche de glace sublimée aprés le pic de vapeur d’eau au début de 'été (vers Ly, = 103°)
pour une grande partie de la calotte polaire, le centre de la calotte garde un albédo toujours élévé
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par rapport aux zones environnantes. Cela suggére que le centre de la calotte pourrait étre un lieu
d’accumulation net annuel, ce qui est aussi favorisé par son altitude plus élevée (Bass et al., 2000).
Dans ce contexte, les taux de formation et d’accumulation des dépots devraient étre considérés comme
locaux. Des estimations grossiéres de cette accumulation centrale sont de 1'ordre de 2 4 4 x1073 cm/an
(Kieffer, 1990 ; Bass et al. , 2000) soit un ordre de grandeur plus faible que les taux précédents.

Toutefois ce mécanisme pourrait perdurer pour d’autres conditions orbitales : pour des augmenta-
tions modérées de ’obliquité, le centre de la calotte agirait alors comme un “piége froid” et accumulerait
une grande partie de l’eau sublimée sur ses bords. Seules les frontiéres de la calotte varieraient avec les
changements d’obliquité.

Les estimations précédentes montrent les larges incertitudes régnant sur le bilan & la fois global
et/ou local en eau de la calotte polaire Nord. Celles-ci existent aussi pour d’autres conditions orbitales.
Jakosky et al. (1993, 1995) estiment qu’a haute obliquité (supérieure a 45°), ’augmentation significative
de l'insolation polaire estivale pourrait conduire & des taux de sublimation trés importants, de 'ordre
de 10 cm/an, ce qui conduirait a la disparition totale de la calotte Nord en moins de 30 000 ans.
Toutefois, ces taux ne tiennent pas compte de ’eau retransportée vers la calotte en hiver et des autres
réservoirs possibles d’échange. Ils ne correspondent donc pas au véritable bilan annuel de la calotte.

En outre, si la calotte est recouverte par une couche de poussiére suffisamment épaisse, il est possible
que la glace soit isolée thermiquement et ne subisse plus de sublimation ultérieure, conservant ainsi sa
stabilité (e.g. Toon et al., 1980). Inversement, & basse obliquité, les plus faibles températures polaires
devraient favoriser en moyenne une accumulation de glace et une extension de la calotte résiduelle
nord, favorisées par la diffusion vers les poles de I’eau en subsurface des basses ou moyennes latitudes
(e.g. Kieffer et Zent, 1992).

Malgré ces faibles contraintes, il apparait que l'insolation polaire estivale joue, & travers la quantité
d’eau sublimée et injectée dans le cycle saisonnier, probablement un role prépondérant dans la stabilité
et I’évolution de la calotte polaire Nord. Comme indiqué au chapitre 1, ces variations temporelles
dépendent principalement de la précession climatique et de ’obliquité.

5.3.2 Cycle des poussiéres

Les estimations de la quantité de poussiére accumulée ou déplacée dans les zones polaires sont aussi
trés peu contraintes.

Observations actuelles

Depuis les premieres missions Mariner 9, de nombreuses observations montrent le soulévement de
grains de poussiére depuis la surface martienne vers I’atmosphére lui donnant une teinte caractéris-
tique rouge/orange. Le déplacement de poussiéres de taille micrométrique (~ 10-100 pm) requiert
généralement des vents de surface importants de I'ordre de 25-30 m.s~!, en bon accord avec certaines
simulations expérimentales (Greeley et al., 1980). Ces vents peuvent étre créés soit par la circulation
générale, soit par des vents locaux générés par des changements régionaux des propriétés thermo-
physiques de la surface (albédo, inertie thermique), des variations topographiques ou les contrastes
thermiques a la frontiére des calottes saisonniéres de CO,. D’autres structures tourbillonnaires de
faibles échelles, similaires aux cyclones terrestres et appelées “dust devils” sont aussi susceptibles de
soulever ces poussiéres.

La conjonction de plusieurs tempétes régionales peut amener dans certains cas & la formation de
tempétes globales recouvrant alors rapidement le globe d’une brume trés épaisse. La derniére tempéte
globale date de 2001 et a été largement observée par la mission MGS. Une illustration est donnée sur
la figure 5.16.
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June 10, 2001 July 31, 2001

F1G. 5.14: Evolution et propagation de la tempéte globale de poussiére martienne de 2001. La caméra MOC
et Hubble ont pu suivre l'initiation et la globalisation d’une tempéte de poussiére & partir d’un ensemble de tempétes
régionales. La comparaison entre les deux clichés pris respectivement en juin et juillet 2001 (& gauche : avant la tempéte,
a droite : tempéte en pleine activité) illustre l'intensité du phénoméne créant une atmosphére opaque sur toute la surface
martienne. En septembre 2001, la tempéte était largement amoindrie. Source : Image MOC2-314 de la caméra a grand
angle MOC.

La fréquence de ces tempétes globales semble assez aléatoire et assujettie & une large variabilité
interannuelle qui est peu comprise. L’ensemble des observations relatives a la distribution temporelle et
géographique des tempétes montre que la plupart d’entre elles se déroulent durant le printemps et 1’été
de I’hémisphére Sud, le solstice d’été dans cet hémispheére (Ls = 270°) ayant lieu trés prés du périhélie
martien (Lg; = 250°). La trés forte insolation regue alors autour de cette période dans les latitudes
moyennes (~ 30°) de ’hémisphére Sud provoque un important gradient thermique entre ces latitudes
et les latitudes correspondantes de I’hémisphére Nord. Cela renforce I'intensité de la circulation générale
qui est maximale au solstice, ainsi que la vitesse des vents zonaux associés. Contrairement & la Terre,
la circulation moyenne zonale martienne au solstice est marquée par une unique cellule convective de
Hadley, qui s’installe entre les moyennes latitudes des deux hémisphéres. Dans les moyennes latitudes
estivales, l'air chaud s’éleve vers les couches supérieures de ’atmosphére, se dirige vers les latitudes
froides avant de plonger dans les zones tropicales de I'hémisphére Nord (~ 30°N) (e.g. Haberle et al.,
1993). Ces points correspondent aussi a des latitudes proches des points subsolaires aux solstices. Cela
permet un transport de matiere et d’énergie vers I’hémisphére Nord. Durant la méme période, la calotte
saisonniére de CO9 se forme dans ’hémisphére Nord et finit de se retirer dans I’hémisphére Sud. Les
contrastes thermiques sur les frontiéres de ces calottes entrainent la formation de tempétes locales.
Ainsi, la période comprise entre Ly = 161° (fin de I’hiver dans I’hémisphére Sud) et Ly = 326° (milieu
de I’été dans ’hémispheére Sud) est appelé communément la “saison” des tempétes de poussiéres pendant
laquelle ~ 78% d’entre elles ont été enregistrées (Martin et Zurek, 1993). Toutefois, la quasi-totalité des
tempétes globales observées durant le siécle dernier ont débuté principalement durant cette période,
dans les basses ou moyennes latitudes de I’hémisphére Sud. Une illustration globale est montrée sur la
figure 5.15 tiré de Cantor et al.(2001) qui indique la distribution latitudinale des tempétes de poussiéres
enregistrées par les sondes Viking, les observations terrestres depuis un siécle et la sonde MGS durant
une grande partie de I’année 1999 ou aucune tempéte globale n’a été observée.
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Fi1a. 5.15: Distribution en latitude des sources des tempétes de poussiére observées en fonction de la
longitude solaire L, (tiré de Cantor et al., 2001). Les ronds noirs désignent les observations de la Mars Orbiter
Camera sur l'intervalle L, = 107-274° (Cantor et al., 2001), les losanges blancs, celle de Viking dans le visible, les
triangles blancs, celles de Viking dans 'infrarouge et les carrés blancs, celles des observations depuis les stations terrestres.
La courbe pleine correspond & la latitude du point subsolaire.

On constate que durant ’année 1999, la plupart des tempétes suivent, d’une part, la formation et
I’'extension de la calotte saisonniére Nord et, d’autre part, la récession de la calotte saisonniére Sud en
suivant I’évolution de la latitude du point subsolaire. Sa position change le lieu d’initiation des tempétes
en augmentant le contraste thermique entre le bord de la calotte saisonniére et la latitude subsolaire.
Les autres observations qui contiennent les tempétes globales, bien qu’assez disparates, montrent une
concentration importante de tempétes autour du solstice d’été dans les moyennes latitudes de ’hémi-
spheére sud, situées a proximité du point subsolaire (dont la latitude est strictement égale & plus ou
moins 'obliquité aux solstices suivant ’hémisphére).

Estimation des taux de déposition

Si la formation de la calotte saisonniére Nord coincide, comme dans les conditions orbitales actuelles,
avec la naissance fréquente des tempétes les plus importantes dans le sud et si une quantité significative
de poussiéres peut étre transportée et déposée dans les hautes latitudes de 'hémisphére Nord, cela
pourrait amener & la formation actuelle d’une couche plus sombre sur la calotte Nord. Cette idée
pourrait étre supportée par le plus faible albédo estimé de la calotte saisonniére Nord par rapport
a celle du Sud (Paige et Ingersoll, 1985) 2. Pollack et al. (1979) ont estimé la quantité de poussiére
transportée dans les hautes latitudes de ’hémipshére Nord durant ’année 1977, pendant laquelle une

2D’ autres mécanismes microphysiques ont toutefois été proposés pour expliquer cette différence, comme indiqué dans
le chapitre 4.
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tempéte globale a été observée par Viking. En considérant que la moitié de la poussiére injectée dans
I’atmosphere est déposée dans les latitudes supérieures a 60°N, ils proposent une sédimentation polaire
importante de ’ordre de 0.01 cm/an. En se basant sur des hypothéses trés proches, Cantor et al. (2001)
estiment que, durant I’année 1999, année sans tempéte globale, la quantité de poussiére transportée
depuis ’hémisphére Sud et déposée dans les hautes latitudes Nord est comprise entre 6 x10™* et 1073
cm/an soit un ordre de grandeur inférieur & Pollack et al. (1979). Il faut signaler que ces estimations
restent encore tres approximatives.

Un point important est que les images MOC ont montré récemment qu’une quantité non négligeable
de poussiéres provenant des tempétes régionales ou locales au bord de la calotte nord se déposait dans
les régions polaires (e.g. Cantor et al., 2001). Toutefois, une estimation de cette quantité n’est pas encore
connue. Ces tempétes paraissant considérablement plus fréquentes (et beaucoup moins sensibles aux
valeurs orbitales) que les tempétes globales, cette quantité semble fondamentale dans la compréhension
des mécanismes de formation des dépots en couches.

Cycle des poussiéres dans d’autres conditions orbitales

Les observations liées aux tempétes de poussiere suggérent que la treés grande proximité entre le
solstice d’été et le périhélie martien est & l'origine de la forte dissymétrie entre les hémisphéres. Du
fait de la forte excentricité martienne (~ 0.093), I'insolation au solstice d’été dans I’hémisphére Sud
est environ 40% plus grande que l'insolation correspondante dans I’hémisphére Nord. Cela pourrait
favoriser & priori dans les conditions orbitales actuelles, la déposition de poussiére dans la calotte
saisonniére et résiduelle Nord.

Si tel est le cas, cette propriété devrait se reproduire avec la principale périodicité de la préces-
sion climatique, soit environ tous les 51 000 ans. Une question alors importante est de savoir si la
propriété inverse est valable lorsque la précession s’inverse, c’est-a-dire si des tempétes de poussiéres
importantes se produisent dans les moyennes latitudes de I’hémisphére Nord quand le périhélie martien
coincide avec le solstice d’été de I’hémisphére Nord. Certains modéles climatiques suggérent que cela
est possible pour des obliquités proches de la valeur actuelle (Haberle et al., 1993, 2003). La dichotomie
martienne a, toutefois, un effet assymétrique important sur les circulations moyennes dans les deux
hémisphéres, n’impliquant probablement pas les mémes propriétés (quantité de poussiére soulevée,
quantité transportée vers le pole, sources des tempétes de poussiéres, etc...) avec le changement de
précession climatique (Haberle et al., 1993). Il est ainsi possible que tant que l’excentricité est supé-
rieure & une valeur minimale, permettant ainsi une forte insolation estivale, des périodes de déposition
importante de poussiéres aient lieu dans ’hémisphére Nord avec une périodicité de 51 000 ans pour
des obliquités actuelles.

Nous proposons ici de prolonger cette étude. La figure 5.15 indique que le point subsolaire au
solstice d’été pourrait étre un point de référence théorique important dans I’étude du forgage orbital
des tempétes de poussiéres. La taille de la cellule de Hadley au solstice d’été est en partie reliée a la
position du point subsolaire tandis que l’insolation recue alors en ce point influe sur l'intensité de la
circulation. L’insolation journaliére au point subsolaire au solstice d’été (Ls = 270°) de I’hémisphére
Sud a été calculée sur les 4 derniers millions d’années avant le saut d’obliquité, et sa transformée
de Fourier est donnée sur la figure 5.16. La latitude de ce point étant toujours égale & 'opposé de
I’obliquité, celle-ci varie entre 15°S et 35°S sur les 4 derniers millions d’années. A ces latitudes, le
signal de précession climatique est prédominant. Toutefois, lorsque I'obliquité augmente, la latitude
du point subsolaire augmente et I'insolation au solstice d’été devient plus importante. Il apparait dans
le spectre une importante composante supplémentaire dans la bande de 'obliquité qui pourrait étre
présent dans la périodicité de la déposition des poussiére sur la calotte Nord. Dans ce contexte, il est
intéressant de constater que dans le domaine fréquentiel, le spectre obtenu est trés proche de celui de
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Fi1a. 5.16: Analyse spectrale de ’insolation journaliére martienne au solstice d’été de 1’hémisphére sud
au point subsolaire sur les 4 derniers millions d’années. Le pic d’amplitude autour de la fréquence 25.4” /an
correspond A la précession climatique tandis que celui centré autour de 11” /an correspond a l'obliquité.

I'insolation polaire au solstice d’été qui contient les deux mémes fréquences avec des poids similaires
(voir article final).

Toutefois, le cycle des poussiéres pourrait étre fortement affecté pour des changements impor-
tants d’obliquité. D’une part, les modéles de circulation générale suggérent qu’a partir d’une certaine
obliquité (supérieure a ~ 30°), lintensification de la circulation au solstice d’été, marquée par une
extension importante de la cellule de Hadley, permet la génération de fortes tempétes de poussiéres
aux deux solstices et cela indépendamment de la valeur de la précession climatique (Haberle et al,
2003). Inversement, & trés basse obliquité, 'affaiblissement de la circulation générale tend a réduire
considérablement la formation des tempétes de poussiéres, & nouveau indépendamment de la préces-
sion climatique. D’autre part, comme suggéré au chapitre 4, la possible augmentation de la pression
atmosphérique avec l'obliquité tend & réduire les vitesses critiques de soulévement des poussiéres.

Ces propriétés suggérent qu’a haute obliquité, 'intensité et la fréquence des tempétes augmentent
significativement tout au long de I’année martienne, entrainant probablement une déposition massive
de poussiére aux poéles. Inversement, & basse obliquité, ’absence de tempétes de grande amplitude
favorise la déposition de volatils “clairs” et non contaminés aux pdles. A nouveau, les taux de déposition
associées sont inconnus.

5.3.3 Cycle du CO,

Le role du CO2 dans le climat martien a en partie été discuté dans le chapitre 4. Bien qu’une
quantité non négligeable de CO, pourrait étre présente sous forme de clathrates dans la calotte polaire
Nord, le CO9 n’apparait pas comme un constituant important des dépots en couche de la calotte Nord
et le cycle du COy n’a pas ainsi un role direct dans la formation de ces dépdts. Toutefois, son role
indirect & travers ses interactions avec le cycle des poussiéres et de I’eau est fondamental. Les principaux
aspects qui reprennent certains aspects précédemment évoqués sont les suivants :

e Si le cycle du COs et la calotte permanente controlent la pression atmosphérique, le chapitre
4 illustre les possibles larges variations de cette pression en particulier avec les changements
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d’obliquité. Ces variations modifient probablement significativement l'intensité et la fréquence
des tempétes de poussiéres.

e La calotte permanente de CO2 peut agir comme un piége froid pour ’eau et favoriser une accumu-
lation d’eau dans I’ une des deux calottes. La position et la stabilité de cette calotte permanente
apparait comme reliée aux cycles de poussiéres (voir chapitre 4).

e Les contrastes thermiques aux frontiéres des calottes saisonniéres engendrent des vents suffisam-
ment importants pour créer des tempétes de poussiéres locales ou régionales et ainsi participer a
la déposition de poussiéres dans les calottes permanentes.

e La condensation des grains de CO4 durant la nuit polaire est susceptible d’entrainer par nucléation
des grains de poussiéres et de la glace d’eau sur les calottes permanentes et ainsi participer & la
formation d’une couche sédimentaire.

L’importance et le role de la plupart de ces aspects sont toutefois peu contraints pour d’autres condi-
tions orbitales.

5.3.4 Taux de resurfacage et bilan des échelles de temps de formation des dép6ts

Un autre moyen indirect d’estimer la déposition moyenne de volatils dans les régions polaires Nord
est le taux de resurfacage estimé & partir du nombre et du diameétre des cratéres résiduels. Celui-ci a été
réestimé par Herkenhoff et Plaut (2000) & partir des images Viking & haute résolution. Ils n’ont trouvé
aucun cratére de diamétre supérieur & 300 m dans la zone (~ 108 km ?) couverte par les dépots polaires
nord. Ils en déduisent que cela illustre la déposition (et/ou I’érosion) ou la redistribution continue de
matériel martien avec un taux moyen compris entre 0.1 et 0.2 cm/yr. L’absence de cratéres de larges
diameétres illustre en outre la jeunesse de la surface des dépots polaires nord. Herkenhoff et Plaut (2000)
estime ’age de la surface exposée inférieur & 10° années, faisant de la surface de la calotte résiduelle,
une des surfaces martiennes les plus jeunes.

Le taux de resurfacage estimé est environ un & deux ordres de grandeur plus grand que les taux
de déposition “individuels” estimés pour les volatiles martiens. La trés large incertitude régnant sur
les taux de déposition rend trés imprécis le temps de formation de la section des dép6ts en couches
étudiée. En prenant les valeurs extrémes rencontrées dans la littérature, nous pouvons estimer que le
temps de formation de notre section de 350m est comprise entre 100 000 et 35 000 000 ans, soit un
intervalle supérieur a plus de deux ordres de grandeur.

5.4 Meécanismes orbitaux de formation des dépo6ts polaires en couches

Ayant analysé dans les sections précédentes, les comportements possibles des volatils martiens dans
d’autres conditions orbitales, nous proposons ici quelques mécanismes orbitaux pouvant conduire & la
formation de sédiments polaires d’albédo variable et qui permettent de relier les variations d’insola-
tion incidente & la nature des couches déposées. Deux mécanismes potentiels et certaines implications
associées sont décrits ici :

e Nous nous placons tout d’abord dans le cas ol les variations d’obliquités sont importantes et
dominent les variations de l’insolation polaire incidente. Dans une période de basse obliquité,
I’absence de tempétes de poussiéres et la stabilité de la glace d’eau au pole pourrait permettre
la déposition d’une couche d’albédo élévé. Lorsque l'obliquité devient élevée, la présence d'une
atmosphére trés riche en poussiéres permet la déposition d’une couche importante de poussiéres
recouvrant la couche de glace. Une partie de cette glace pourrait fortement se sublimer & haute
obliquité jusqu’a ce qu’elle soit isolée thermiquement par la couche de poussiére supérieure, la
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stabilisant alors. Ce cycle peut se reproduire de nombreuses fois et permettre I’accumulation
alternée de glace et de poussiére & travers les cycles d’obliquité. Dans ce cas, une période de
forte insolation devrait étre corrélée temporellement avec un dépo6t plus sombre et inversement.
Toutefois, ce scénario nécessite forcément le passage par des obliquités basses permettant une
étape de déposition de glace stable au pole Nord.

e Nous nous placons ensuite dans le cas ou ’amplitude des variations de 1’obliquité est faible,
comme sur les derniers 500 000 ans, correspondant aux nceuds de la modulation de ’obliquité et
& des obliquités proches de la valeur actuelle. Dans ce contexte, si l’excentricité est significative,
les variations temporelles de l'insolation polaire en été sont dominées par les variations de la
précession climatique. Dans le cas des conditions orbitales actuelles, une forte insolation dans
les latitudes moyennes de I’hémisphére Sud en été correspond & de faibles insolations en été
au pole Nord. Une couche sombre de poussiéres pourrait alors se déposer sur la calotte Nord.
Inversement, lorsque la précession climatique s’inverse et que le périhélie martien coincide avec le
solstice d’été dans I’hémisphére Nord, les calottes saisonniére et résiduelle de I’hémisphére Nord
ne sont pas contaminées par des tempétes de poussiéres formées simultanément dans ’hémispheére
Sud, pouvant entrainer la déposition d’une couche d’albédo élévé sur la calotte Nord. On constate
que dans ce scénario, une forte insolation polaire estivale nord correspond temporellement & une
couche claire, & 'inverse du scénario précédent.

La transition entre les deux scénarios serait alors probablement complexe et pourrait correspondre
& des périodes de non-déposition ou de discordances observées dans certaines autres sections des
dépots polaires.

D’autres mécanismes sont clairement possibles incluant plus particuliérement les variations possibles de
I’excentricité, peu évoquées ici. On notera que les deux mécanismes décrits précédemment pourraient
étre aussi interprétés dans le sens opposé.

5.5 Article : “Orbital forcing of the martian polar layered deposits”.

Dans larticle suivant déja publié (Laskar, J., Levrard, B. and Mustard, J.F., 2002), nous avons
essayé de trouver les contraintes associées au temps de déposition d’'une section des dépdts polaires
nord dans I’hypothése ol sa formation serait reliée & un forgage orbital. Cette étude est réalisée en
appliquant, pour la premiére fois, des méthodes généralement utilisées dans le cadre des paléoclimats
terrestres.

Dans un premier temps, une stratigraphie de la section (profil luminosité-altitude) est réalisée en
convoluant le signal de luminosité extrait des images MOC avec les données altimétriques MOLA.

Dans un second temps, une comparaison entre les variations temporelles des éléments orbitaux et
axiaux martiens et les cycles observés dans la stratigraphie est effectuée pour exclure certaines échelles
de temps. Les mécanismes orbitaux de formation des dépdts étant peu contraints, aucun mécanisme
spécifique n’est alors présupposé. De facon analogue & certaines études paléoclimatiques terrestres et
en ’absence de mécanisme temporel précis, la stratigraphie est étudiée dans le domaine des fréquences
spatiales. Le taux moyen de déposition qui permet de convertir ces fréquences spatiales en fréquences
temporelles orbitales est alors cherché. La présence de deux pics d’amplitude dans les fréquences spa-
tiales et orbitales (obliquité+excentricité et précession climatique) contraint cette conversion, si le taux
de déposition est supposé relativement constant. Nous obtenons un taux moyen d’environ 0.05 cm/an,
dans la gamme supérieure des valeurs estimées, pour la section la plus visible englobant les cycles N1,
N2 et N3, conférant un age de formation de ’ordre de 500 000 ans.

Dans ce contexte, I'insolation polaire au solstice d’été dont le spectre contient les mémes fréquences
avec des amplitudes relatives similaires est choisie comme fonction de forgage, par analogie avec les
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paléoclimats terrestres (bien qu’une autre fonction et pu étre choisie) et montre alors une bonne
corrélation avec le signal de luminosité sur les cycles N1, N2 et N3 du début de l'enregistrement.
Nous proposons que l'alternance des franges sombres et brillantes alors reliée aux cycles de précession
climatique pourrait étre expliquée par le deuxiéme mécanisme décrit dans la section précédente.

Indépendamment, nous constatons que si un tel taux de déposition relativement important était par
exemple extrapolé pour toute la calotte, cela impliquerait un age relativement jeune pour la calotte
polaire Nord (de l'ordre de 5 Ma). Nous suggérons que le passage continu de l’obliquité martienne
autour de valeurs élevées entre 5 et 10 Ma, a pu significativement altérer la stabilité de la calotte
et conduire & sa disparition compléte et pourrait ainsi supporter 1’idée d’une formation récente de la
calotte nord.
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Chapitre 6

Modélisation paléoclimatique du cycle de
I’eau martien

Introduction

La confrontation entre la stratigraphie des dépots polaires et les variations des éléments orbitaux
martiens nous a conduit & émetttre ’hypothése que la calotte polaire Nord aurait pu se former princi-
palement aprés la transition entre un régime de haute obliquité moyenne (~ 35°) vers un régime de plus
basse obliquité moyenne (~ 25°). Toutefois, de nombreuses incertitudes (age réel du début de la sec-
tion étudiée, caractére local ou global de la déposition, variations importantes du taux d’accumulation,
mécanismes de formation) apparaissent dans cette analyse.

Pour tester de facon indépendante cette hypothése, nous avons étudié I’évolution de la stabilité de la
calotte Nord gréice & des Modéles de Circulation Générale martiens pour des obliquités supérieures & la
valeur actuelle. Comme pour la Terre, les larges variations de 1’obliquité martienne ont probablement
modulé les zones de stabilité de 1’eau en surface et en subsurface, modifiant ainsi sa distribution
géographique (Jakosky et Carr, 1985; Jakosky et al., 1995; Mellon et Jakosky, 1995).

La calotte polaire Nord n’est qu’un des multiples réservoirs qui participent au cycle saisonnier de
I’eau martien. Les différentes observations et modélisations réalisées depuis les premiéres données des
sondes Viking ont mis en avant 'extréme activité du cycle hydrologique saisonnier martien, impliquant
de vastes échanges d’eau entre différents réservoirs. Pour d’autres conditions orbitales, nous considérons
que la compréhension de 1’évolution de la calotte polaire passe par la connaissance des processus et des
mécanismes majeurs qui relient la calotte nord au reste du cycle global hydrologique. Bien que de tres
nombreux processus soient encore inconnus, l'utilisation récente de modéles de circulation générale a
permis une avancée importante dans la compréhension de ce cycle (Haberle et Jakosky, 1990, Houben
et al., 1997 ; Richardson et Wilson, 2002a, Richardson et Wilson, 2002b).

Notre étude est basée sur I'utilisation du MCG du Laboratoire de Météorologie Dynamique (e.g.
Forget et al., 1999) qui a récemment bénéficié de apport de la modélisation des nuages de glace d’eau
comme traceurs de la circulation. Le bon accord entre les prédictions de ces modéles et un grand
nombre d’observations donne la possibilité de tester et d’étudier les propriétés du cycle de 1’eau lorque
les conditions aux limites ou de forcage étaient différentes de celles trouvées aujourd’hui. De telles
études similaires sont couramment menées pour modéliser I’évolution des paléoclimats terrestres (e.g.
Donnadieu et al., 2002).

Apreés avoir rappelé briévement les différentes observations et mécanismes majeurs liés au cycle de
I'eau, le MCG du LMD est succinctement décrit. Une simulation de référence du cycle de 1’eau actuel
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est présentée pour illustrer la validité des prédictions associées et les principaux mécanismes. Dans une
quatriéme partie, nous examinons la nature du cycle de 'eau pour les obliquités 30°, 35°, 40°, 45°,
en précisant les hypothéses effectuées pour ces simulations. Nous étudions alors plus précisément la
question de la stabilité de la calotte polaire Nord & haute obliquité et la possibilité d’autres zones de
stabilité pour ’eau a la surface de la planéte. Si d’autres zones de stabilité et d’attraction existent, nous
cherchons & savoir quels sont les temps caractéristiques d’échange entre les différents réservoirs alors
présents. Par ce biais, nous tentons de reconstruire et de comprendre ’histoire de la calotte polaire
nord principalement sur les dix derniers millions d’années.

6.1 Le cycle de I’eau martien : observations et caractéristiques géné-
rales

Bien que ’eau ne soit qu'un constituant mineur de ’atmosphére martienne, les observations spa-
tiales et terrestres ont révélé depuis une vingtaine d’années, I'importance et la forte intensité de son
cycle saisonnier. Cette intensité est caractérisée par des échanges de grande amplitude entre les diffé-
rents réservoirs suspectés de participer & sa dynamique annuelle. Ces principaux réservoirs sont :

e Les réservoirs atmosphériques constitués de la vapeur d’eau et des nuages de glace d’eau.

e Les calottes saisonniéres en surface situées dans les moyennes et hautes latitudes des deux hémi-
sphéres.

e La calotte polaire permanente nord dont la masse est probablement environ 106 fois plus impor-
tante que les deux précédents réservoirs.

e La calotte permanente sud qui contient probablement une quantité importante d’eau, mais celle-ci
apparait “séche” en raison de la présence probable d'une couverture permanente de CO4. Sa tem-
pérature trés basse et quasiment constante (~ 145 K) durant ’année correspond a une pression
de vapeur saturante négligeable pour la vapeur d’eau. Dans ces conditions observées actuel-
lement, la calotte résiduelle de CO4 agit ainsi probablement comme un piége froid capturant
irréversiblement le contenu humide de toute masse d’air la surplombant.

e Lerégolite proche et profond pouvant adsorber et désorber une partie de la vapeur atmosphérique.
Le régolite profond parait ne pas avoir de role a ’échelle annuelle, ainsi que I'important réservoir
de glace situé a la subsurface proche (le premier métre) et révélé par la spectroscopie neutron de
Mars Odyssey (Boyton al., 2002 ; Mitrofanov et al., 2002). Toutefois, sur des échelles de temps
orbitales, sa contribution pourrait étre plus importante mais reste indéterminée.

Les observations directes de I’évolution annuelle de ces réservoirs restent peu contraintes en raison des
interactions avec les autres éléments volatils. Par exemple, I’évolution du givre saisonnier de glace d’eau
est couplée avec le givre contemporain de COs et leur séparation observationnelle reste trés délicate.
La premiére observation marquant les débuts de 1’étude théorique du cycle de ’eau sont les mesures
de ’abondance zonale de vapeur d’eau par l'instrument MAWD embarqué sur la sonde Viking. Grace
4 sa résolution géographique et son suivi sur deux années martiennes, ces mesures ont donné une vision
précise et fiable de ce cycle, malgré le biais introduit dans les données par la diffusion supplémentaire
due a la poussiére en suspension a la longueur d’onde de l'instrument (1.4 pm) (Jakosky and Farmer,
1982). Les mesures similaires du spectrométre TES & bord de la sonde MGS ont confirmé une grande
partie des données de MAWD, sans étre perturbées par la poussiére dans la bande spectrale utilisée
(28-42 pm). Conjointement, un suivi spatial de la glace d’eau atmopshérique a pu étre réalisé pendant
les deux années d’observations de TES, basé sur la raie d’absorption & 12 um de la glace d’eau. Les
profils latitudinaux de vapeur d’eau et de glace atmosphérique sont montrés sur la figure 6.1. Les
observations terrestres entre ces deux enregistrements ont montré une faible variabilité interannuelle,
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indiquant que les principaux mécanismes qui régissent 1’évolution du cycle de I'eau se répétent chaque
année. Bien que I’atmosphére ne représente qu'une partie infime du contenu global en eau martien, elle
joue en tant que “convoyeur”, un role prépondérant dans I’évolution géographique de 1’eau.
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F1a. 6.1: Distribution latitudinale et temporelle de la vapeur d’eau atmosphérique et des nuages de glace
observée par le spectrométre TES (tiré en partie de Smith, 2002). Les données sont moyennées en longitude.
La vapeur d’eau est exprimée en pm précipitables, tandis que la concentration nuageuse est donnée par la mesure de
l'opacité atmosphérique dans linfrarouge. On rappelle que 1 pm pr. est équivalent & ~ 1.44 x10'* g de vapeur répartie
uniformément sur ’ensemble de la planéte. La coordonnée temporelle est la longitude aréocentrique solaire, notée Ly,
mesurée depuis ’équinoxe vernal. Ly = 0° correspond & ’équinoxe de printemps pour I’hémisphére Nord.

La caractéristique dominante des observations TES est une concentration importante de vapeur
d’eau dans les moyennes et hautes latitudes de I’hémisphére Nord durant I’été (Ls ~ 90 — 130°). Tou-
tefois, cette augmentation de concentration démarre dés le milieu du printemps (Lg ~ 45°). Un pic
similaire mais de moindre amplitude est observé durant 1’été de I’hémisphére Sud, alors qu’il n’y a pas
de source d’eau active au pole Sud. Les données montrent la persistence d’une concentration signifi-
cative de vapeur d’eau dans les tropiques nord durant ’automme, qui n’a pas de correspondant dans
I’hémisphére Sud. Ceci fait de I’hémisphére Nord, ’hémisphére le plus humide en moyenne annuelle.
Enfin, les saisons d’automne et d’hiver paraissent relativement séches dans les deux hémisphéres. La
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forte variabilité spatio-temporelle de la vapeur d’eau suggére bien un échange important continu avec
d’autres réservoirs.

L’évolution latitudinale de la glace d’eau atmosphérique fait apparaitre deux structures nuageuses
majeures. Tout d’abord, la formation d’une ceinture intertropicale entre le printemps et 1’été de 1’hé-
misphére Nord : elle provient en partie du refroidissement des masses d’eau de ’hémisphére Nord
transportées sous les tropiques et entrainée sen altitude sur la branche ascendante de la cellule de
Hadley. Des nuages de relief se forment aussi sur les sommets volcaniques martiens (Tharsis, Olympus,
Elysium) lors de 'ascension et du refroidissement adiabatique des masses d’air humide sur leurs flancs.
La ceinture nuageuse martienne, bien visible depuis la Terre, est ’équivalent de la ceinture de nuages
intertropicales terrestres & l'origine de la saison des pluies.

Enfin, durant "automne et I’hiver, le dépot saisonnier de givre de COo aux hautes latitudes hiver-
nales crée des zones froides propices a la condensation de la vapeur d’eau provenant des régions de plus
basses latitudes. Des nuages appelés “capuches polaires”, sortes de coiffes brumeuses trés épaisses qui
recouvrent le pole jusqu’en bordure de la calotte saisonniére, se forment. Celles-ci sont surtout visibles
dans I’hémisphére Nord et apparaissent plus diffuses dans ’hémisphére Sud. La taille des particules de
glace sont de 'ordre de quelques micromeétres (données TES).

6.2 Principaux processus et mécanismes

Depuis les observations de MAWD, un certain nombre de modéles théoriques et numériques ont été
développés pour déterminer les processus physiques dominants mis en jeu et permettant la stabilisation
(ou non!) du cycle et de ses réservoirs. (Davis, 1981 ; Jakosky, 1983a-b; James, 1985; Houben et al.,
1997 ; Richardson et Wilson, 2002). La compréhension du cycle de ’eau actuel est une étape indispen-
sable & une extrapolation paléoclimatique pour d’autres conditions orbitales. Comme notre principal
intérét est ici I’évolution de la calotte Nord, nous résumons briévement les principaux mécanismes
proposés qui déterminent 1’évolution du cycle annuel de ’eau en nous centrant plus particuliérement
sur ceux qui interviennent dans le bilan annuel de la calotte Nord.

Bien que certains modeéles conférent un réle important au régolite martien (Jakosky, 1983 ; Houben
et al., 1997), les simulations récentes du cycle de I’eau avec un modéle de circulation générale indiquent
que celui-ci n’est probablement pas fondamental (Richardson et Wilson, 2002). Les seuls réservoirs qui
interviennent dans le modéle utilisé sont ici les calottes saisonniéres, les calottes permanentes, la vapeur
d’eau et la glace d’eau atmosphérique. Ces processus sont résumés en paralléle sur la figure 6.2.

Au début du printemps (Ls = 0°), 'augmentation de ’insolation incidente provoque la récession
de la calotte saisonniére de CO4 qui incorpore le givre saisonnier de glace d’eau. Lorsque le bord de la
calotte de CO2 se sublime, la glace d’eau exposée se sublime aussi. Cet eau est transférée en direction
du péle sous 'action des ondes baroclines (c’est la direction des vents associés au front chaud) et se
recondense un peu plus haut sur les bords froids de la calotte saisonniére de COs. De cette maniére,
la rétraction de la calotte de CO9 entraine avec elle le givre déposé pendant ’automne et I'hiver. La
répétition continue de ce cycle de sublimation/condensation permet & l'eau d’étre transférée jusqu’au
pole par ce mécanisme qu’on appellera par la suite transport quasi solide (ou TQS). Ce transport est
résumé sur la figure 6.3. Il permet ainsi de retarder la sublimation finale du dépot de givre saisonnier
en le confinant progressivement vers le pdle. La sublimation temporaire du givre et son accumulation
dans les hautes latitudes permettent ainsi d’expliquer ’augmentation de ’abondance de vapeur d’eau
dans ces zones. C’est le méme mécanisme qui permet d’expliquer le pic de vapeur enregistré dans
I’hémispheére Sud preés du solstice.

Les mesures observationnelles (température, albédo) semblent confirmer ce mécanisme pour la
calotte Nord (Bass et Paige, 2000). Celui-ci prend fin quand la calotte de CO2 expire au pdle avant le
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F1G. 6.2: Schéma global simplifié du cycle annuel de ’eau (tiré de Montmessin, 2002). Les fléches indiquent
la direction du transport de ’eau. Les abréviations sont RCS : récession de la calotte saisonniére ; SCP : sublimation de
la calotte permanente.

solstice d’été, ayant ainsi “transporté” sur la calotte permanente Nord une grande partie de I’eau perdue
par celle-ci I'été précédent. En effet, lorsque la calotte Nord devient alors exposée, sa température de
surface passe trés rapidement de ~ 150 K (température de condensation du COsz) & plus de 200
K. La sublimation de la calotte permanente devient alors importante mais n’atteint probablement son
maximum que lorsque le centre de la calotte a une température supérieure a 200 K vers Ly ~ 104° (Bass
et al., 2000). Un point important est que la quantité de vapeur injectée dans ’atmosphére par la calotte
permanente dépend alors essentiellement de sa température de surface et donc de I'insolation. Durant
cette période, la vapeur d’eau sublimée depuis la calotte permanente et ses environs est majoritairement
diffusée vers les basses latitudes & cause du gradient de vapeur important entre les régions polaires et
les tropiques. A cette époque, la circulation polaire est, en effet, trés faible. La branche méridienne
ascendante de la cellule unique de Hadley prés du solstice d’été permet alors un transport de matiére
vers ’hémisphére Sud. On peut donc discerner les deux variables indépendantes forcant le gradient et
le transport méridien en été : la température de surface et la concentration de vapeur d’eau des régions
tropicales. Si, pour une raison quelconque, cette concentration varie, la quantité d’eau soustraite au
pole s’ajustera en réponse au changement de gradient.

A la fin de 1’été, le refroidissement de l’atmosphére polaire piége sur place la vapeur présente
et dépose une fine couche de glace fraiche sur la calotte. L’augmentation de 1’albédo de la calotte
permanente observée a cette période semble aussi confirmer ce scénario (Bass et al., 2000).
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Fi1G. 6.3: Mécanisme du transport quasi solide (TQS) de I’eau lors de la récession de la calotte saisonniére
de COx2. La récession de la calotte saisonniére démarre en hiver et se poursuit jusqu'a la fin du printemps. Ce processus
continu de sublimation/recondensation permet de confiner le dépot saisonnier de givre d’eau au pole.

La calotte Nord exporte seulement ainsi durant une partie de 1’été (environ 1/6 du cycle annuel)
une certaine quantité d’eau dans le cycle global. Durant durant le reste de ’année (soit les 5/6), la
figure 6.1 montre que le gradient de vapeur s’inverse entre les régions polaires Nord et les autres zones
du globe et favorise un retour de 1’eau vers les moyennes et hautes latitudes. Au premier ordre, ce
gradient ne dépend que la quantité d’eau présente dans ’atmosphére tropicale et dans ’hémisphére
Sud. Ce retour peut s’opérer par plusieurs mécanismes. Durant 'automne de I’hémipshére Nord (soit
autour du solstice d’été de I’hémisphére Sud), une partie de ’eau est transportée par la cellule de
Hadley de I’hémisphére Sud vers les tropiques de I’hémisphére Nord.

Lors de la formation des capuches polaires saisonniéres, il se produit une advection des nuages de
glace de basses altitudes jusqu’au pole Nord qui s’accompagne de précipitations tout au long de leur
trajet. Qualitativement, ’eau ramenée dans les régions polaires par ce biais apparait étre du méme
ordre de grandeur que la contribution du TQS.

Il apparait que le bilan annuel en eau des régions polaires Nord résulte d’un bilan complexe, rendant
difficile & priori la possibilité de prévisions qualitatives dans d’autres conditions orbitales. Richardson
et Wilson (2002) notent finalement, qu’au premier ordre, les seuls processus controlant ’amplitude
des échanges et le bilan en eau sont les gradients de vapeur entre les zones polaires et les autres
zones. Comme décrit précédemment, le gradient de vapeur en été ne dépend principalement que de
la température de surface de la calotte. Durant les autres périodes de 'année, le gradient inverse ne
dépend que de la quantité de vapeur dans les tropiques nord et dans I’hémisphére Sud. Cette derniére
quantité dépend de 'histoire passée du cycle de I'eau (quantité initiale de vapeur dans ces régions ou
extraite précédemment de la calotte).

6.3 Le MCG martien du LMD

Dans ce contexte, 'utilisation d’un Modéle de Circulation Générale permet, de facon unique, une
étude approfondie des processus et des mécanismes pouvant affecter I’évolution du cycle de I’eau dans
d’autres conditions orbitales.

6.3.1 Description générale

Le Modéle de Circulation Générale du Laboratoire de Météorologie Dynamique a été développé
durant la thése de Frédéric Hourdin (Hourdin, 1992a, Hourdin et al., 1992b, 1993, 1995) en adaptant
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la version initialement congue et largement utilisée pour ’étude des climats terrestres aux conditions
spécifiques martiennes. L’évolution du modéle a été récemment assurée par Frangois Forget (Forget,
1998b; Forget et al., 1998, 1999). Nous ne décrivons ici que les propriétés trés générales du MCG
martien et des informations plus précises des différentes composantes pourront étre trouvées dans la
theése de Frédéric Hourdin, Forget et al.(2001) ou Montmessin (2002).

Les Modéles de Circulation Générale sont des modéles globaux qui calculent sur toute la planéte
I’évolution de certaines variables caractéristiques de I’atmospheére et de la surface (température, vents,
pression,...) & partir d’un état initial donné et des lois physiques fondamentales (équations de la ther-
modynamique, de la dynamique des fluides, du transfert radiatif, ...). Les équations primitives de la
dynamique atmosphérique sont résolues en différences finies sur une grille longitude-latitude, en ap-
pliquant ’approximation hydrostatique. Le modéle fonctionne avec une résolution spatiale standard
de 64 x 48 x 32 (64 points en longitude, 48 en latitude et 32 en verticale) mais & cause des temps
d’intégration (supérieurs a 30 années martiennes) et de la mémoire nécessaire pour stocker ’ensemble
des données physiques de sortie, nous avons utilisé une résolution inférieure (48 x 32 x 25). Comme
il est brievement décrit plus loin, cette contrainte a une incidence importante sur un certain nombre
de processus physiques et sur la qualité de certains résultats. Cette résolution donne a I’équateur des
mailles d’environ 450 kmx300 km (soit 7.5° en longitude et 5.625° en latitude) et une altitude de
plafond de modéle supérieure & 120 km.

Le modéle est en pratique structuré en deux parties. Une partie dynamique qui consiste en la discré-
tisation spatiale et temporelle des équations hydrodynamiques régissant 1’écoulement de I’atmosphére
autour d’une planéte en rotation. Une partie physique qui simule les échanges de deux types : d'une
part les échanges physiques “réels” entre I’atmosphére et le monde extérieur (interaction atmosphére-
rayonnement, échanges thermiques avec le sol, processus de sublimation et condensation des volatils,
etc, ...) et d’autre part, les échanges entre les échelles effectivement traitées par les équations discréti-
sées et les échelles inférieures (principalement la diffusion verticale turbulente dans la couche limite et
la convection).

Les calculs de transfert radiatif (chauffage et refroidissement radiatif dans I’atmosphére et au sol)
prennent en compte les contributions prépondérantes de I'absorption de la poussiére dans le visible
et de la raie d’absorption du COg2 vers 15 ym. Le modéle standard comprend en outre un scénario
spatio-temporel de poussiére appelé “MGS” qui permet de reproduire ’essentiel des profils thermiques
issues de la mission MGS (Forget et al., 2001).

Le relief est basé sur les mesures altimétriques MOLA (voir chapitre 4). Les propriétés du sol martien
proviennent des observations IRTM de Viking. Bien qu’anciennes, les données sur l'inertie thermique
utilisées sont sensiblement les mémes que les relevés récents du spectromeétre TES embarqué sur la sonde
MGS. La carte d’albédo est basée sur les données de Pleskot et Miner (1981) et Paige et al.(1994) pour
les régions polaires. Néanmoins, lorsque le modéle diagnostique un dépot de givre de COy (celui de la
calotte saisonniére), 1’albédo est prescrit a une valeur plutot arbitraire de 0.4. Cette valeur est celle
que nous prescrivons aussi lorsque le modéle diagnostique une épaisseur de glace d’eau supérieure a
5 pm et inférieure a 3000 pum, cette derniére valeur étant proche de ’épaisseur maximale des dépots
saisonniers observés a haute obliquité. Cette gamme de valeurs permet d’introduire la rétroaction
positive liée & 1’albédo des glaces pour les dépdts saisonniers mais aussi pour les zones ou de la glace
fraiche commencerait & s’accumuler de fagon stable. Dans ce dernier cas, cela revient & considérer que
si I’épaisseur de glace devient supérieure a 3000 um avec le temps, elle devient contaminée. De facon
générale, nous avons constaté au cours de notre étude que la rétroaction positive liée a 1’albédo de la
glace en surface jouait role important dans 1’évolution du cycle de I’eau.
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6.3.2 Modélisation du cycle de 1’eau

Dans la version préexistante du MCG martien, certains aménagements avaient été réalisés pour
simuler le cycle de I'eau martien, en particulier, les processus de sublimation en surface et une pa-
ramétrisation de la condensation et de la sublimation atmosphérique. La nouvelle version utilisée ici
bénéficie de la modélisation microphysique des nuages de glace réalisée pendant la thése de Franck
Montmessin (Montmessin, 2002) qui permet d’introduire la glace d’eau atmosphérique en tant que
traceur transporté par les vents de la dynamique. Elles incluent un traitement plus complet de la
condensation/sublimation et de la sédimentation (chute verticale des grains & la vitesse constante cor-
respondant & 1’équilibre des forces de gravité et de viscosité) des cristaux de glace atmosphérique.
L’évolution spatio-temporelle des nuages sur une année montre un bon accord avec les observations du
spectromeétre TES (Montmessin, 2002). Les premiéres simulations réalisées ont montré que l’absence
de cette modélisation ne permettait pas une reproduction satisfaisante de certains aspects du cycle de
I’eau actuel, mais surtout une sensibilité trés forte et probablement irréaliste du modéle pour de faibles
variations des paramétres orbitaux martiens. Toutefois, ’effet radiatif des nuages, qui est encore mal
compris, n’est pas considéré ici.

Schématiquement, la vapeur d’eau et la glace d’eau sont considérées comme des traceurs atmosphé-
riques distincts et sont advectés par les vents résolus de la dynamique. En plus de ’advection associée
a la dynamique, les traceurs sont mélangés verticalement. Les échanges de traceurs entre couches se
raménent & une équation de diffusion oul le coefficient de diffusion est calculé en fonction de ’énergie
cinétique turbulente locale. C’est grace & ce diagnostic que I’échange d’eau entre la surface et I’atmo-
sphére est explicitement déterminé. Si une couche de glace existe en surface, le flux transmis a travers
I’atmosphére est obtenu selon le gradient de concentration de vapeur entre le milieu de la premiére
couche (& ~ 3 m du sol) et la surface elle-méme (o0 la concentration est donnée par 1’équilibre des
phases solide-vapeur & la température du sol). L’échange entre le sol (ou la calotte, quand de la glace
d’eau en surface est présente) et 'atmosphére étant une étape fondamentale dans 1’évolution du cycle
de l'eau, sa modélisation est importante. Le modéle ne permet pas d’échange entre le régolite martien
et atmosphére, donnant & ’eau la possibilité de ne se retrouver que dans trois “phases” distinctes : la
glace d’eau en surface et dans I’atmosphére et sous forme de vapeur d’eau atmosphérique.

6.3.3 Simulation de référence

Pour illustrer la capacité du MCG a reproduire les observations actuelles de la distribution zonale
de vapeur d’eau, celui-ci a été intégré dans les conditions orbitales actuelles (¢ = 25.19°, e = 0.093
et périhélie pour Ly = 251°) jusqu’a l'obtention d’un état quasi-stationnaire. Cette simulation de
référence n’inclut pas le scénario “MGS” de poussiére mais une épaisseur optique constante au cours de
I’'année de 0.15. Cette modification a trés peu d’incidence sur le cycle de I'eau. La seule source initiale
d’eau est une calotte polaire Nord réaliste qui forme “un disque” de glace d’eau au deld de la latitude
84°N. L’atmosphére initiale est supposée entiérement séche. L’humidification du cycle se fait grace a
la sublimation et au transport de ’eau depuis la CPN lors du premier été.

Contrairement aux simulations paléoclimatiques & haute obliquité, notre simulation de référence
contient une calotte de CO9 permanente “fictive” au po6le Sud. Elle n’intervient pas dans le cycle du
CO2 mais fixe la température locale a 1’équilibre solide/vapeur du COs. Lorsque celle-ci est présente,
elle agit comme un piége froid capturant irréversiblement le contenu humide de toute masse d’air la
surplombant. Le bilan global annuel du cycle de 1’eau est alors un transfert de masse d’eau depuis la
calotte Nord vers la calotte Sud. Bien que cette derniére calotte ne soit pas présente par la suite, cette
simulation sert & illustrer les principaux mécanismes décrits précédemment et la comparaison avec les
observations.
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La figure 6.4 montre la distribution zonale de vapeur d’eau et de glace en surface tandis que la figure
6.5 illustre ’évolution de 1’épaisseur de la calotte nord dans la onzieme année d’intégration numérique.
Les fluctuations interannuelles de la concentration totale en vapeur d’eau n’excédent alors pas 2% et
I’état obtenu est trés proche de 1’état d’équilibre.
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F1Gg. 6.4: Distribution saisonniére et latitudinale de la vapeur d’eau et de la glace de surface pour la
simulation de référence (voir texte) en fonction du jour martien (ou sol) depuis I’équinoxe de printemps.
La calotte polaire Nord a été coupée sur la figure du bas. La vapeur d’eau et la glace d’eau sont moyennées en longitude

et sont données en um précipitables.
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Fic. 6.5: Bilan annuel de la calotte polaire Nord pour la simulation de référence dans la 11° année
d’intégration. Le bilan de la calotte polaire est exprimé en mm. L’origine des temps est situé a I’équinoxe de printemps.

Sol | 0| 50 | 100 | 150 | 200 | 250 | 300 | 350 400 | 450 | 500 550 600 | 650
L, |0]25| 48 | 704 | 93 | 116 | 140 | 167.5 | 196.6 | 228 | 260.4 | 292.4 | 322.5 | 360

TaB. 6.1: Tableau de conversion entre les jours martiens (sol) et la longitude solaire L, a partir de
I’équinoxe de printemps.

Ces courbes sont données en fonction du jour martien (ou sol) depuis ’équinoxe de printemps.
L’année martienne comprend 669 jours et une table de conversion succincte entre le jour martien (sol)
et la longitude aréocentrique solaire Ly, plus communément employée, est donnée dans le tableau 6.1.

Le cycle de vapeur simulé est en bon accord avec les observations TES et les tendances fortes de son
évolution dans chaque hémisphére paraissent bien reproduites. Le pic estival dans I’hémisphére Nord
est proche de 60 pym pr., une valeur légérement inférieur aux valeurs maximales observées proche de 75
pm pr. Le cycle apparait ainsi un peu trop sec mais il s’humidifie encore 1légérement au cours du temps
et une intégration numérique prolongée donnerait des valeurs trés proches des données TES. Vers la
fin du printemps boréal et austral (Ls = 70° et Ly = 250° soient respectivement 7" ~ 150 et ~ 485
sols), les régions de fortes concentrations sont bien situées vers les poles. Cela résulte directement du
processus de TQS qui force le dépdt de glace saisonnier des régions subpolaires & venir se concentrer
prés du pole. La distribution de la glace de surface illustre bien ce processus. A partir de Ly ~ 150°
(soit T ~ 320 sols, a fin de I’hiver austral), le bord de la couche saisonniére de glace d’eau s’épaissit
au fur et & mesure qu’elle se rétracte vers le pole (le méme procédé s’applique a la fin de ’hiver dans
I’hémisphére Nord vers Lg ~ 300°). Aprés la disparition totale de la calotte saisonniére de COa, la
glace d’eau se sublime en réponse a ’augmentation rapide de température (on passe d'une température
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du sol contrdlée par I’équilibre des phases du CO4 & une température contrdlée par 1’équilibre radiatif).
Cela donne l'illusion d’une source d’eau dans I’hémisphére Sud.

La bande sombre prés du pole Sud correspond & ’accumulation d’eau sur la calotte sud. Cela était
attendu, la calotte de COs y joue son réle de piége froid. On constate une légére extension de la calotte
Nord jusqu’a 75°N. La circulation polaire provoque une zone de convergence hors de la calotte Nord, de
sorte que I’humidité vient stagner en périphérie de la calotte et les masses d’air se retrouvent localement
saturées (voir Haberle et Jakosky, 1990 et Montmessin, 2002 pour plus de détails). La persistance de
cette glace est assurée par la rétroaction positive de 1’albédo de la glace, simulée dans notre modéle.

Les précédents processus sont bien observables sur le bilan annuel de la calotte polaire nord. Celle-ci
échange de I’eau avec le cycle global tout au long de I’année. A 1’équinoxe de printemps, la calotte étant
encore recouverte par le COq saisonnier, I’apport d’eau vient des précipitations des nuages advectés
vers le pole (voir Montmessin, 2002) et seulement & partir du milieu du printemps (7' ~ 125 sols), le
TQS permet une augmentation supplémentaire de son épaisseur. La couche de CO4 ayant disparu, une
période intense de sublimation démarre durant laquelle la calotte va perdre ici 0.25 mm (soit 250 pm).
A la fin de I'été, la diminution de l’insolation refroidit I’atmosphére et celle-ci se saturant rapidement
permet & nouveau la condensation et I’apport d’une quantité significative d’eau sur la calotte. La
formation de la calotte saisonniére de CO9 en automme est reliée & ’apparition de la capuche polaire
qui précipite progressivement une partie de son eau durant ’automne et I’hiver. Au final, environ 0.3
mm (ou 30 ym) d’eau est finalement perdue par la calotte Nord au profit de la calotte Sud dans cette
simulation.

En l'absence de calotte froide au pole Sud, comme cela sera le cas par la suite, les mécanismes
déterminant le bilan de la calotte Nord seront toutefois les mémes.

6.4 Simulations paléoclimatiques pour des hautes obliquités

L’influence importante de la valeur de ’obliquité sur 'insolation polaire estivale et par conséquent
sur les maxima de température des calottes résiduelles fait de 1’obliquité le principal parameétre astro-
nomique déterminant I’humidité globale et l'intensité du cycle de ’eau martien.

L’influence de ’obliquité sur le cycle de I'eau a été étudiée pour quatre obliquités croissantes : 30°,
35°, 40°, 45°. Celles-ci sont caractéristiques du régime de haute obliquité moyenne dans 'intervalle
5-10 Ma. La derniére obliquité est trés proche de sa valeur maximale sur les 10 derniers Ma.

De nombreuses hypothéses et simplifications importantes relativement au modéle standard ont
été effectuées dans ces simulations. Pour minimiser les assymétries climatiques entre les hémisphéres,
I’excentricité a été choisie nulle. Dans toutes les expériences, la quantité totale de COy disponible dans
le systéme atmosphére/calotte a été fixée a la valeur actuelle et aucune calotte permanente de COg n’est
présente ou imposée. Les propriétés thermiques et optiques de la glace n’ont pas été modifiés et les effets
radiatifs de la vapeur d’eau et des nuages de glace ont été négligés. Si cette derniére hypothése semble
correcte dans les conditions orbitales actuelles du fait de sa faible concentration atmosphérique, de plus
fortes obliquités générent des humidités importantes pour lesquelles 'effet radiatif n’est probablement
pas négligeable. Le scénario standard “MGS” de poussiére a été remplacé, par souci de simplicité, par
un scénario ol ’épaisseur optique associée est constante au cours de ’année et vaut a nouveau 0.15.
Aucune hypothése concernant une augmentation de 'intensité ou de la fréquence des tempétes de
poussiéres n’a donc été faite.

La modification majeure concerne les sources d’eau initiales. Pour simplifier notre étude et la
restreindre & la CPN, cette derniére a été choisie ponctuelle. L’idée est de s’affranchir des possibles
redistributions d’eau & l'intérieur méme de la calotte et de n’extraire que les tendances générales de
son évolution & d’autres obliquités. Ces redistributions internes jouent un réle probablement important

217



CHAPITRE 6. MODELISATION PALEOCLIMATIQUE DU CYCLE DE L'EAU MARTIEN

45

40

35

30

25

20

i oL . . . .
Lo / . 4

S s po Obligiité=30° o 7

10 [

Vapeur d’eau totale a I’équinoxe (en microns pr.)

Année Martienne

F1G. 6.6: Evolution de la pression totale de vapeur d’eau atmosphérique calculée a I’équinoxe de printemps
en fonction de ’année martienne correspondante pour les quatre obliquités choisies. Chaque année martienne
démarre 3 I’équinoxe de printemps (Ls = 0°). La valeur de la pression totale initiale est nulle au départ de la premiére
année d’intégration. Celle-ci est donnée en micrométres précipitables (1 um pr. est équivalent & ~ 1.44 X 10'* g d’eau
sur 'ensemble du globe). Pour chaque obliquité, les trente points ont été directement reliés, la pression totale de vapeur
d’eau variant entre ces points au cours de I’année.

dans I’histoire et ’évolution de la calotte. Une conséquence notable est que la taille réduite de la CPN
entraine une diminution de la quantité de glace pouvant étre sublimée et transportée hors de la calotte
durant 1’été, rendant notre cycle global moins humide. Cet effet est partiellement compensé par le choix
d’une excentricité nulle qui induit une insolation estivale sur la CPN plus importante qu’actuellement,
celui-ci étant trés proche de I’aphélie (Ls; ~ 70°). Il se peut toutefois que certaines tendances soient
ainsi sous-estimées. Des simulations préliminaires, effectuées & plus basse résolution avec une CPN non
ponctuelle et formant un disque au-dela de 84°N, suggérent toutefois que pour les mémes obliquités,
les tendances et les temps d’évolution associés sont similaires. Aucun réservoir d’eau au poéle Sud n’a
été introduit. Toutes les simulations sont initialisées avec une atmosphere séche et un réservoir de glace
d’eau atmosphérique vide.

6.4.1 Temps de mise a “I’équilibre” du MCG

De fagon générale, lorsque la répartition et le contenu des différents réservoirs d’eau (calotte, at-
mosphére, nuages, autres dépots glaciaires de surface ...) sont choisis initialement, comme ici, de fagon
arbitraire, correspondant & une situation “hors équilibre” du cycle de ’eau, un paramétre fondamental
est le temps nécessaire mis par le cycle pour atteindre son état d’équilibre. Il est important de signaler
qu’on sous-entend qu’il existe & priori un tel état pour le cycle de ’eau. Le mot “équilibre” doit étre
ici compris dans le sens d’état stationnaire, c’est-a-dire 1’état pour lequel chaque réservoir présente les
méme bilan annuel en eau. Dans un premier temps, le MCG a été intégré sur 31 années martiennes pour
les quatre obliquités, et une extension (involontaire!) a été effectuée jusqu’a 39 années pour l'obliquité
40°. Ceci nécessite, a la résolution considérée, plus d’un mois et demi d’intégration CPU pour chaque
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obliquité. Pour estimer le temps d’obtention de 1’état stationnaire pour chaque obliquité, nous avons
choisi d’étudier plus spécifiquement 1’évolution annuelle de la pression totale de vapeur d’eau dans
le systéme. Seule sa valeur a chaque équinoxe de printemps a été tracée sur la figure 6.6 en fonction
de ’année martienne d’intégration. L’évolution de la pression suit approximativement une courbe de
type “relaxation exponentielle” pour chacune des obliquités mais certaines différences apparaissent. Des
courbes similaires auraient été obtenues si la vapeur totale moyenne annuelle avait été tracée.

Le cycle de ’eau parait quasiment a 1’équilibre au bout de 30 ans pour une obliquité égale & 30°.
Une extrapolation rapide suggére que pour 35° d’obliquité, ’état stationnaire pourrait étre atteint
au bout de 35-40 ans. Pour les obliquité supérieures 40° et 45°, I’état stationnaire semble rapidement
atteint au bout de ~10-15 années. Il n’y ainsi pas de relation simple entre le temps de mise & 1’équilibre
et I'obliquité. Comme nous le verrons dans les sections suivantes, la rapidité de mise & 1’équilibre du
systéme pour ces obliquités est reliée & la présence d’autres réservoirs stables pour la glace en surface.
Dans ce cas, I’échange important de glace entre la calotte et ces réservoirs va dominer et “forcer” le
cycle de I'eau martien.

De fagon plus générale, il est toutefois possible de déduire que le temps de mise & 1’équilibre du
MCG pour des conditions initiales proches de celles considérées, est probablement de ’ordre de 35 &
40 années martiennes. Il devra toutefois étre discuté si, au bout de 30 ans et pour les obliquités 30° et
35°, le cycle obtenu et les tendances associées correspondent bien & 1’état stationnaire réel du systéme.

6.4.2 Evolution de la vapeur d’eau

La figure précédente 6.6 illustre, qu’en partant d’une atmosphére séche, la quantité globale de
vapeur d’eau atmosphérique présente dans le cycle de ’eau augmente chaque année juqu’a ’obtention
d’un état stationnaire. Sur la figure 6.7, ’évolution de la distribution latitudinale et saisonniére de la
vapeur d’eau est montrée pour les quatre obliquités dans la 31¢ année d’intégration numérique. Comme
indiqué précédemment, pour l'obliquité 40°, c’est ici la 39° année qui est montrée et cette différence
sera présente dans de nombreuses analyses ultérieures. Comme 'indique la figure 6.6, cette différence
a ici peu d’importance car le temps de mise & 1’équilibre du cycle de ’eau a cette obliquité étant de
I’ordre de 10 ans, le cycle de la vapeur d’eau et les tendances du systéme climatique durant les années
31 et 39 sont identiques.

Le choix d’une calotte polaire ponctuelle permet de mettre en évidence un certain nombre de
propriétés fondamentales pour lesquelles une étude plus détaillée est en cours. Il permet en particulier
d’isoler certains mécanismes liés au retour quasi-solide de I’eau vers le péle et a la calotte ponctuelle
elle-méme. La figure la plus visible lorsque 'obliquité augmente est la variation de la distribution
spatio-temporelle de la vapeur d’eau dans les zones polaires. Pour € = 30°, la distribution de vapeur
d’eau est similaire a I’obliquité actuelle. Le maximum de vapeur est de l'ordre de 100 ym pr. et apparait
vers Lg ~ 70°. Cette longitude étant légérement inférieure & la longitude de disparition compléte de
la calotte saisonniére de CO2 (Ls ~ 80°), ce pic peut étre attribué a la sublimation de la calotte
saisonniére d’eau. Ce maximum se prolonge vers un deuxiéme maximum local vers Ly = 85°, avec
une valeur proche de 80 pm pr., et qui se prolonge vers le péle Nord. Interprétant les mécanismes
proposés pour 'obliquité actuelle, ce deuxiéme pic provient probablement & la fois de la sublimation
finale de la calotte saisonniére d’eau et du pic de sublimation de la calotte permanente polaire lorqu’elle
devient exposée et que sa température atteint son maximum prés du solstice d’été. Cela est confirmé
par I’évolution de la distribution de la glace de surface.

Toutefois, I’évolution de la vapeur d’eau pour les autres obliquités, suggére probablement la présence
d’autres mécanismes. L’effet du TQS sur la calotte saisonniére Sud fournit un pic d’amplitude similaire
bien visible prés du pole Sud vers Ly = 240 — 250°. Enfin, on notera la persistance a cette obliquité de
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F1G. 6.7: Distribution saisonniére et latitudinale de vapeur d’eau pour les quatre obliquités croissantes
de 30° a 45° dans la 31° année de simulation. La vapeur d’eau est moyennée en longitude et est donnée en pym

précipitables. On notera que les échelles sont différentes pour chaque obliquité.
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la bande de vapeur intertropicale nord qui fait de 'hémisphére Nord, & nouveau ’hémisphére le plus
humide.

Pour € = 35°, la plus importante quantité de glace d’eau en surface (voir section suivante) conduit
ici & une augmentation notable du pic de vapeur autour de 450 ym pr. prés de Ly = 70° et produit par
la sublimation de la glace d’eau accumulée vers le pole par le TQS. Ce pic se prolonge ici contintiment
vers le pole Nord autour du solstice d’été (Ls = 90°). Ce dernier peut étre associé & nouveau a la
sublimation terminale de la calotte saisonniére et au pic de sublimation de la calotte permanente.
Dans 'hémisphére Sud, le TQS engendre un premier pic de vapeur autour du Ly = 240° & des valeurs
proches de 200 pym. Une particularité importante est I’apparition d’un second pic autour de Ly = 290°
de méme amplitude alors qu’il n’y a pas de calotte résiduelle Sud. Cela pourrait impliquer que la vapeur
d’eau produite reste confinée dans la zone polaire pendant un certain temps. La comparaison avec les
obliquités supérieures montre que ce n’est probablement pas la seule origine.

Les propriétés précédentes sont accentuées pour les obliquités supérieures. Pour € = 40°, on constate
I’affirmation du maximum secondaire au pole Nord aprés Ly = 90°, qui devient dominant pour € = 45°.
Celui-ci a lieu pourtant bien aprés la sublimation terminale de la calotte saisonniére de CO,. Le
maximum de vapeur d’eau atteint alors plus de 1000 ym. En comparaison, cette valeur est trois fois
inférieure & celle obtenue pour la méme obliquité par le MCG de Richardson et Wilson (2002) avec une
calotte polaire étalée, illustrant le caractére moins humide de notre cycle. Le pic de vapeur d’eau est
ainsi multiplié par dix entre € = 30° et ¢ = 45° et illustre 'augmentation notable de la température
de la calotte et de la sublimation résultante estivale. L'injection de cette vapeur dans le cycle global
rend alors celui-ci beaucoup plus humide. Dans I’hémisphére Sud, le maximum de vapeur est & présent
situé pres du solstice d’été bien aprés la sublimation terminale de CO2 (Ls ~ 242°, non montré ici). La
continuité de ce maximum avec une “langue” s’étendant vers les plus basses latitudes tropicales suggére
que D'origine de cette vapeur ne provient qu’en partie de la vapeur émise par ’eau issue du TQS et
qu’un autre mécanisme participe a ce pic. Pour € = 45°, le maximum de vapeur dans 'hémispheére sud
est confiné autour du solstice d’été et atteint 400 pm.

L’augmentation de ’obliquité illustre la prédominance progressive de la sublimation intense de la
calotte permanente aux maxima de vapeur d’eau prés du solstice d’été. Ces maxima semblent corrélées
aux maxima de la température moyenne journaliére. Toutefois, la présence d’un tel maximum dans
I’hémisphére Sud en ’absence de calotte résiduelle indique que d’autres mécanismes sont présents.

Nous suspectons que ’ensemble des changements observés provient principalement des variations
importantes de la nature et des propriétés de la circulation générale atmosphérique. En particulier,
I’augmentation de l'obliquité renforce considérablement la taille et 'intensité de la cellule unique de
Hadley, permettant un transport méridional saisonnier trés important. La modification des propriétés
du transport de ’eau par les nuages peut avoir, dans une moindre mesure, contribué a ces observations.
Leur compréhension et leur analyse sont actuellement en cours.

6.4.3 Stabilité de la calotte polaire Nord a haute obliquité

Notre étude portant principalement sur I’évolution et la stabilité de la calotte nord pour des hautes
obliquités, une évolution et une étude plus détaillée de la distribution de glace d’eau en surface, des
autres réservoirs, ainsi que des processus contribuant a la mise en équilibre du cycle de 1’eau, sont
ici analysés. Ceci permet de voir si d’autres zones de stabilité de l'eau existent et & quelle vitesse ces
différents réservoirs échangent alors de I’eau.

Evolution globale de la glace d’eau en surface

Similairement & la figure 6.7, I’évolution de la distribution saisonniére et latitudinale de glace d’eau
en surface est montrée sur la figure 6.8 pour les quatre mémes obliquités. De facon générale, la longitude
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Fi1G. 6.8: Distribution saisonniére et latitudinale de la glace d’eau en surface pour les quatre obliquités
croissantes de 30° a 45° dans la 31° année de simulation. La glace d’eau est moyennée en longitude et est donnée
en pm. On notera que les échelles sont différentes pour chaque obliquité. La calotte polaire ponctuelle nord a été coupée.
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aréocentrique de disparition des calottes saisonniéres de COo et d’eau décroit significativement avec
I’augmentation de ’obliquité et de l'insolation incidente au milieu du printemps, provoquant un retrait
de plus en plus abrupt.

A nouveau, des différences importantes apparaissent. Pour ¢ = 30°, la distribution globale est trés
proche de l'obliquité actuelle. Le processsus de TQS est bien visible dans les deux hémisphéres pour
les calottes saisonniéres, conduisant & un maximum d’accumulation de glace dans les hautes latitudes
proche de 300 pum vers respectivement Ly = 65° et Ly = 240°, juste avant le pic de vapeur correspondant
(voir figure 6.6). On notera qu'il reste de la glace en surface dans les hautes latitudes prés de Ly, = 90°
bien que la calotte de COy se soit depuis longtemps retirée. La sublimation terminale de cette eau
résiduelle contribue probablement de fagon importante au pic de vapeur observé sur la figure 6.7 et
précédemment discuté. Pour € = 35°, le comportement des dépdts saisonniers est qualitativement
le méme, excepté ’extension latitudinale plus importante des calottes saisonniéres, qui atteignent
I’équateur. La durée plus importante de la nuit polaire permet une accumulation plus importante de
glace d’eau saisonniére, qui peut alors atteindre plus de 1200 gm (soit 1.2 mm), comparativement &
e = 30°. Toutefois, les deux calottes ne se “recouvrent” pas et toutes les bandes de latitudes repassent
par un minimum nul au cours de ’année. Cela illustre I’absence de zones d’accumulation de glace
d’eau.

Pour € = 40°, de la glace d’eau persiste tout au long de ’année dans certaines “bandes” équatoriales
comprises entre 10°S et 0° et entre ~ 5° et 20°N. Ceci implique que de ’eau s’est accumulé et s’accumule
dans ces régions. Ces bandes étant moyennées en longitude, cela ne nous indique pas pour l'instant la
localisation précise (latitude, longitude) d’accumulation. Ainsi, plus de 3 mm de glace sont déja présents
au bout de 31 ans d’intégration dans la bande latitudinale au-dessous de ’équateur. Ces propriétés sont
encore plus significatives a 45° d’obliquité ot deux bandes d’accumulation apparaissent dans les zones
équatoriales. Plus de 1 cm de glace s’est alors déja accumulé dans la bande sub-équatoriale conduisant
a la formation attendue de “glaciers” dans ces latitudes, tandis que ’accumulation a atteint plus de 1.5
mm dans la bande autour de ~ 15°N. Entre ces deux bandes, une accumulation existe aussi, mais avec
une amplitude beaucoup plus faible. Aucune autre latitude ne parait étre une zone d’accumulation.

Evolution annuelle de la calotte Nord

Les résultats précédent suggerent un comportement dynamique différent pour le cycle de ’eau de
part et d’autre d’une obliquité critique comprise entre 35° et 40°. Pour comprendre la différence entre
ces deux régimes, une étude plus détaillée de I’évolution des différents réservoirs a été étendue entre les
32° et 37° années d’intégration numérique pour les obliquités charniéres 35° et 40°. La glace d’eau en
surface hors du pole Nord est indiquée sur la figure 6.9. Elle est a rapprocher de la figure précédente
6.7. Les calottes saisonniéres qui s’étendent jusqu’a 1’équateur sont bien visibles. Toutefois, toutes
les latitudes repassent chaque année par une valeur minimale nulle signifiant, & nouveau, qu’aucune
zone d’accumulation annuelle n’existe ou ne se forme & la surface de Mars. On constate toutefois une
augmentation réguliére de la quantité de glace déposée dans les calottes saisonniéres. Sur ces mémes
années, le bilan de la calotte polaire Nord, de la glace totale en surface hors de la calotte résiduelle et
de la vapeur d’eau totale est montré sur la figure 6.10 et 6.11.

La calotte polaire perd réguliérement environ 0.75 cm/an de glace, mais cela ne correspond pas a
un taux de perte dans le régime stationnaire. Cette eau est transmise aux autres réservoirs martiens.
La figure 6.11 montre qu’une partie de cette eau sert bien a augmenter réguliérement ’amplitude des
calottes saisonniéres, aussi bien dans les moyennes latitudes que dans les régions équatoriales. Cela se
traduit par une augmentation correspondante des pics de vapeur atmosphérique lors de leur sublimation
terminale & la fin du printemps bien visible sur la figure 6.11.b. Les mémes tendances sont observables
pour les nuages de glace (non montré). Malgré la longueur de la fenétre temporelle d’intégration, les
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Fia. 6.9: Distribution latitudinale de glace d’eau 4 35° d’obliquité entre les 32° et 37° années d’intégration

numérique. Chaque année débute & 1’équinoxe de printemps. Les latitudes supérieures & 85°N ont été retirées pour
préserver la dynamique dans les autres latitudes. La couleur indique I'épaisseur de glace accumulée en mm.
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F1c. 6.10: Bilan annuel de I’épaisseur de la calotte polaire Nord 4 35° d’obliquité entre les 32° et 37° années
d’intégration numérique. Seule la variation annuelle nous intéressant, la masse de la calotte a été volontairement
translatée & une origine fictive nulle au début de la 32° année.

figures précédentes montrent que ’état stationnaire du cycle de I’eau n’est pas atteint. Sa détermination
reste ici encore incertaine. Un point important est, toutefois, que la perte réguliére d’eau ne signifie pas

forcément son “instabilité” & cette obliquité. Puisqu’elle est la seule source d’eau initiale, c’est elle seule
qui permet jusqu’a ’établissement de 1’état stationnaire, '’humidification des autres réservoirs d’eau
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Fic. 6.11: Bilan annuel de la glace en surface totale hors de la calotte Nord (a gauche) et de la vapeur d’eau
totale (a droite) a4 35° d’obliquité entre les 32° et 37° années d’intégration numérique.

(calottes saisonniéres, vapeur d’eau, nuages de glace). Conformément a la description des principaux
meécanismes mis en jeu dans la section 6.2, cela refléte simplement la sécheresse initiale de la quantité
de vapeur dans les zones extra-polaires. La vapeur exportée dans le cycle global durant 1’été ne peut,
durant les premiéres années d’intégration, étre compensée par le flux de vapeur inverse qui ne dépend
que de la quantité totale de vapeur dans les zones extra-polaires.

Deux scénarios sont donc possibles. Dans le premier, la calotte polaire Nord se vide, dans un premier
temps, pour remplir les autres réservoirs martiens. L’augmentation de la quantité de givre présente
dans les calottes saisonniéres permet alors une augmentation de la quantité d’eau ramenée par TQS
sur la calotte nord et tendrait ainsi & équilibrer progressivement son bilan. Ceci pourrait étre validé
par la diminution observée de la masse d’eau perdue chaque année par la calotte (non montré). La
conséquence serait la stabilité dynamique de la calotte a 35°. Toutefois, I’augmentation corrélée de la
vapeur d’eau ne peut se faire indéfiniment et dans un deuxiéme scénario, il n’est pas exclu que la valeur
atteinte sature l’atmosphére, provoquant ainsi une accumulation réguliére de glace a certains endroits
de la surface martienne. Cette question n’est pas encore ici résolue et des études complémentaires sont

nécessaires.

Pour T'obliquité 40°, la nature du cycle de ’eau est profondément différente. La glace d’eau en
surface hors du poéle Nord est indiquée sur la figure 6.12. On note l'extension importante des calottes
saisonniéres. Il apparait bien, & nouveau, une bande latitudinale stable d’eau dans les tropiques qui
perdure chaque année. La quantité maximale de glace accumulée augmente d’année en année dans
ces régions, tandis que les calottes saisonniéres des moyennes et hautes latitudes présentent chaque
année les mémes caractéristiques. Ces propriétés sont aussi bien visibles dans les bilans des différents
réservoirs.

Sur ces mémes années, le bilan de la calotte polaire Nord, de la vapeur d’eau et des nuages de glace
est montré sur la figure 6.13 et 6.14. La calotte polaire Nord perd environ 2.7 cm/an de glace et ce
taux peut étre considéré, a 'inverse de 35° d’obliquité, comme la perte en eau de la calotte dans le
régime stationnaire. En effet, la figure 6.14 montre que la vapeur d’eau et les nuages reproduisent ici
chaque année le méme bilan, correspondant a leur état d’équilibre. Une fois que ’atmosphére a atteint
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Fi1a. 6.12: Distribution latitudinale de glace d’eau 4 40° d’obliquité entre les 32° et 37° années d’intégration

numérique. Chaque année débute & 1’équinoxe de printemps. Les latitudes supérieures & 85°N ont été retirées pour
préserver la dynamique dans les autres latitudes. La couleur indique ’épaisseur de glace accumulée en mm.
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FIG. 6.13: Bilan annuel de I’épaisseur de la calotte polaire Nord 4 40° d’obliquité entre les 32° et 37° années
d’intégration numérique. Seule la variation annuelle nous intéressant, la masse de la calotte a été volontairement
translatée & une origine fictive nulle au début de la 32° année.

sa limite de saturation, il ne peut plus contréler le cycle de l’eau et ne sert ici que de “transporteur”
entre le pole (la source) et les tropiques (le puits). Dés que le régime stationnaire s’établit (au bout
de ~ 10 ans), il apparait au-dela de 40° un échange régulier et de méme amplitude annuelle entre la
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FiG. 6.14: Bilan annuel de la vapeur d’eau totale (a gauche) et de la concentration totale en glace atmo-
sphérique (a droite) 4 40° d’obliquité entre les 32° et 37° années d’intégration numérique.

calotte Nord et certaines zones tropicales. Les mémes simulations & 45° d’obliquité indiquent une perte
réguliére d’eau plus importante depuis la calotte Nord d’environ 6.9 cm/an.

Un point important est que ’observation sur la figure 6.13 d’une perte annuelle d’eau pour la calotte
Nord pour chaque obliquité ne doit pas étre reliée & un caractére instable intrinséque de la calotte.
Elle cache ici des comportements dynamiques probablement différents pour chacune de ces obliquités.
Si la calotte parait dynamiquement instable pour les obliquités élevées 40° et 45°, le bilan annuel
négatif observé pour les obliquités plus basses 30° et 35° ne pourrait étre que l'illustration naturelle
des conditions initiales (contenu des différents réservoirs) choisies. Le choix d’une calotte non ponctuelle
ou d'une atmosphére initiale humide aurait probablement permis d’atteindre plus rapidement 1’état
stationnaire.

6.4.4 Zones de stabilité de la glace, interprétations et implications paléoclima-
tiques

Les précédentes sections suggérent une instabilité de la calotte Nord pour des obliquités supérieures
4 40° et 'apparition de zones de stabilité équatoriales pour la glace d’eau. Nous cherchons & décrire
plus précisément ici la position de ces zones, et certaines implications paléoclimatiques.

Pour détecter la localisation de ces zones de stabilité annuelle, la quantité minimale de glace d’eau
a la surface de Mars a été tracée sur la figure 6.15 pour les obliquités 40° et 45° durant la derniére
année d’intégration numeérique disponible. Pour ces obliquités, la glace ne forme pas un anneau continu
en longitude dans les régions équatoriales mais seulement certaines régions sont privilégiées. Ces zones
apparaissent trés proches pour ces deux obliquités et deux zones d’accumulation majeure semblent
exister. La premiére zone d’accumulation majeure est constituée des quatres sommets volcaniques de
la région de Tharsis comprenant Arsia, Pavonis, Ascraeus et Olympus Mons. L’autre zone est située
autour du bassin du cratére d’impact Schiaparelli (~ 2.5°S, ~ 15°E) au sud-ouest d’Arabia.

Pour € = 40°, plus de 30 mm de glace se sont au minimum accumulés sur Pavonis Mons et un
peu plus d’1 mm sur Ascraeus Mons et la zone du cratére Schiaparelli. Sur Olympus Mons, cette
accumulation est plus faible et atteint ~ 0.1 mm. Ces taux significatifs d’accumulation, en particulier
sur Pavonis Mons, suggérent que de véritables glaciers pourraient apparaitre dans ces régions, laissant
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FiG. 6.15: Quantité minimum annuelle de glace d’eau en surface pour les obliquités 40 et 45° durant
respectivement la 35° et 31° année de simulation. Celle-ci est donnée en mm. Pour € = 45°, les contours dénotent
la pression atmosphérique a la surface martienne en Pa. Cette pression suit les principaux contours topographiques,
celle-ci étant au premier ordre une fonction décroissante de “l’altitude”.

probablement certaines figures géologiques caractéristiques. Pour ¢ = 45°, I"'accumulation se fait prin-
cipalement sur Arsia Mons qui a recueilli plus de 500 mm de glace en 30 ans. Dans le méme temps, au
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moins 10 mm se sont accumulées sur Olympus Mons et environ 5 mm de glace sur Ascraeus Mons et
le bassin d’impact Schiaparelli.

Ceci souléve deux interrogations majeures : Pourquoi ces zones sont-elles favorisées et ces paléo-
glaciers sont-ils compatibles avec certaines observations? Nous n’aborderons ici que briévement ces
questions, certaines études complémentaires étant actuellement en cours.

Dans un premier temps, nous avons comparé les régions d’accumulation avec la topographie mar-
tienne trés fortement marquée, en particulier, par la dichotomie nord/sud. Celle-ci est représentée sur la
figure 6.15 & travers les variations de la pression atmosphérique a la surface. On pourra aussi reprendre
la figure 4.12 du chapitre 4. Si les sommets de Tharsis sont naturellement les régions les plus élevées
de Mars, la zone du bassin d’impact du cratére Schiaparelli est située sur les flancs de la séparation
dichotomique entre ’hémisphére Nord et I’hémisphére Sud. En outre, la figure 6.15 ne montre pas qu’il
existe aussi une trés fine langue d’accumulation située le long de ces flancs mais dont ’accumulation
inférieure & 0.001 mm au bout de 35 ans, n’a pas été signalée. Ces corrélations suggérent que le forcage
topographique joue un roéle majeur dans ces processus d’accumulation. Une possible explication est le
freinage topographique des vents zonaux. Prés du solstice d’été, la cellule de Hadley unique force un
transport méridien & basse altitude orienté vers le nord. La friction générée par la topographie peut
freiner considérablement la circulation méridienne de la basse atmosphére (Haberle et al., 1993). Les
quatre volcans pourraient agir alors comme une barriére topographique. [’ascension et le refroidisse-
ment adiabatique de ces masses d’air humides sur la face des volcans pourraient étre a l'origine du
dépdt de givre. L’augmentation importante de la vapeur d’eau atmosphérique avec I'obliquité engendre
une trés forte concentration de nuages autour des reliefs lors de la formation de la ceinture intertro-
picale. Il est probable que la glace d’eau provienne de cette importante concentration. Cette question
requiert clairement un certain nombre d’investigations supplémentaires (carte de ’albédo, des vents,
de 'inertie thermique..) pour déterminer l'origine réelle de leur singularité.

F1G. 6.16: Carte géographique des sommets de Tharsis montrant les formations lobées sur leurs flancs
Ouest (a gauche), tiré de Scott, D. et Tanaka, K., USGS Misc. Inv. Map I-1802-A. Sur la figure de droite
est indiquée une carte géologique d’Arsia Mons et des dépéts environnants (tiré de Zimbelman, J. et

Edgett, K, 1992).
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Une inspection des propriétés des montagnes de Tharsis est, & ce titre, trés instructive et étonnante.
Une carte géologique des trois sommets (Arsia, Pavonis, et Ascraeus) est illustrée sur la figure 6.16.a.
Les trois sommets exhibent sur leurs flancs ouest, une extension singuliére sous forme de dépdts en
forme de lobe, dont I'unité géologique semble distincte de la formation volcanique méme. Ces “dépots”
couvrent une surface maximale d’environ 180 000 km? sur Arsia Mons et la taille de ces formations
décroit sur Pavonis et Ascraeus.

Gréce a une nouvelle caractérisation de ces dépdts a travers les données MGS, Head et Marchand
(2003) suggerent que ces dépdts présentent des figures géologiques (moraines, indication morphologique
de fluage de glacier rocheux,...) pouvant étre interprétées comme la trace d’anciens glaciers froids
analogues a certains glaciers terrestres de I’Antarctique. Les mémes structures sembleraient apparaitre
sur les flancs de Pavonis (Shean et Head, 2002).

En outre, les simulations numériques montrent ici la possible accumulation de glace dans les zones
environnants le cratére Schiaparelli. Il est important de noter qu’a la résolution utilisée, le MCG ne
“voit” pas la structure du cratére. Certaines propriétés régionales du cratére sont indiquées sur la
figure 6.17. Ce site est un cratére de 470 km de diamétre qui a été récemment proposé comme un site
priviligié d’étude pour les futures missions martiennes en raison de certaines observations (convergence
de vallées fluviales, indicateurs morphologiques de paléo-lacs, présence possible d’évaporites, etc...) qui
suggeérent la possibilité d'une intense activité fluviale passée. Toutefois, ces observations sont communes
4 un nombre important de bassins d’impacts des zones équatoriales. Une singularité importante est
I’observation complémentaire par la camera MOC de polygdnes de dessication dans le lit de la vallée
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Fi1a. 6.17: Carte régionale topographique du bassin d’impact Schiaparelli obtenu par MOLA (i gauche).
La figure de droite indique le contexte géologique d’une vallée de convergence fluviale au sud-est du
cratére (Image Viking Orbiter a 240 m/pixel). La résolution spatiale des données MOLA est ici d’environ 1/16°
sur 1/32° (ot 1° sur Mars est environ 59 km) et la précision verticale est d’environ 1 métre.
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de convergence au sud-est du cratére qui pourraient illustrer soit I’asséchement “récent” (7) d’'un lac,
soit la trace de gel et de regel du permafrost.

Récemment, les données des spectrométres gamma et neutron embarqués sur la sonde Mars Odyssey
montrent qu’une quantité importante d’hydrogéne (plus de 50% en volume) est présente dans le premier
metre de la subsurface des régions avoisinant le cratére (Mitrofanov et al., 2002). Si ’hydrogéne a été
initialement relié & la présence d’eau, on pense, & présent que dans les régions équatoriales, celui-ci
existe plutét sous forme de minéraux hydratés.

Les corrélations entre les modéles climatiques et certaines observations géologiques apparaissent ici
assez délicates, mais elles illustrent les grandes possibilités promises par leurs futures interactions.

6.5 Comment reconstruire une calotte polaire ?

Les analyses précédentes suggérent que pour des obliquités supérieures & la valeur actuelle, une
partie importante de la glace d’eau polaire pourrait étre transférée vers les zones équatoriales. Une
conséquence directe est que lorsque 1’obliquité varie, cela produira un échange continu de glace entre
les zones polaires et équatoriales dont la direction et le taux de transfert dépendent de la valeur
de I'obliquité. L’idéal serait de pouvoir suivre I’évolution de la glace d’eau martienne conjointement
avec les variations temporelles des élements orbitaux et axiaux martiens. Toutefois, les contraintes
imposées par les capacités des calculateurs utilisés ne permettent pas actuellement une telle opération.
Sachant que l'intégration d’une année martienne cofite environ 22 heures CPU & la résolution choisie,
suivre ’évolution du cycle de 1’eau, ne serait-ce que sur une période de ’obliquité soit ~ 120 000 ans,
nécessiterait environ 300 années d’intégrations numériques continues.

Dans ce contexte, nous menons toutefois actuellement un certain nombre de simulations pour cerner
les ordres de grandeur de ces transferts pour différentes obliquités bien choisies et suivant plusieurs
configurations initiales. Cela permettra de construire une histoire possible des calottes martiennes sur
les dix derniers millions d’années.

Nous avons choisi ici d’illustrer simplement un exemple significatif. Si & haute obliquité, la calotte
polaire se sublime rapidement au profit des calottes équatoriales, une question intéressante est de
savoir & quelle vitesse la calotte polaire nord se reforme lorsque ’obliquité redevient plus basse. La
configuration initiale utilisée est proche de la “carte” d’accumulation obtenue sur la figure 6.15 & haute
obliquité, la seule source de glace d’eau étant ici une calotte équatoriale rectangulaire qui encadre Arsia
et Pavonis Mons. Cette calotte relativement large est comprise entre les coordonnées 90° et 130°W
et 25°S et 5°N, lui conférant une extention latitudinale et longitudinale respectivement de 30° et 40°.
Aucune autre source polaire n’a été introduite et ’atmospheére initiale est supposée séche. Les valeurs
des albédos et des inerties thermiques dans les zones polaires ont été inchangées. L’obliquité initiale
est l'obliquité actuelle, ~ 25.19°, correspondant approximativement & la fois & 1’obliquité moyenne
martienne sur les derniers 4 Ma et & sa valeur minimale dans le régime de haute obliquité. Il est
attendu a cette obliquité, une instabilité de la glace équatoriale au profit des zones polaires. Cette
expérience permet ainsi d’estimer le taux maximal de reformation de la calotte nord dans le régime de
haute obliquité moyenne (5-10 Ma). Dans une moindre mesure, cette étude permet aussi de tester la
possibilité d’hystérésis dans le systéme climatique martien sur des périodes orbitales.

Pour identifier les zones d’accumulation, la figure 6.18 montre la quantité minimale de glace a la
surface atteinte au bout de la 11° année d’intégration numérique. L’état stationnaire n’est probablement
pas atteint pour cette année mais cela suffit & observer les tendances générales.

Le constat principal est que la glace d’eau apparait répartie sur une trés grande partie de la surface
planétaire. La principale zone d’accumulation est en fait une partie de la région de Tharsis qui est &
I'intérieur de la calotte initiale, et engendrée par la trés forte redistribution locale & 'intérieur méme
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Fic. 6.18: Quantité minimum annuelle de glace d’eau en surface durant la 11° année de simulation. La
calotte initiale est située autour d’Arsia et Pavonis Mons (voir texte) mais n’est pas visible sur la figure. Aucune autre
source de glace d’eau n’existe initialement.

de la calotte. De facon inattendue, ’eau s’est accumulée depuis les moyennes latitudes de I’hémisphére
Sud jusqu’au po6le Sud de fagon croissante permettant la formation d’une calotte permanente Sud
stable. Dans I’hémisphére Nord, I’eau s’est principalement accumulée dans les zones de hautes latitudes
(supérieures a 60°). Il est clair que la taille importante de la calotte initiale tend & surhumidifier
fortement le cycle de I'eau et accentuer certaines tendances qui ne seraient pas visibles avec un cycle
moins humide.

L’accumulation annuelle au péle Nord est de l'ordre de 3 mm/an tandis qu’elle est seulement de 1
mm /an prés du pole Sud. Cette différence provient probablement de la dissymétrie des propriétés de
la circulation générale entre les deux hémisphéres reliée & la dichotomie martienne et qui favorise en
moyenne un transfert de matiére vers I’hémisphére Nord par rapport a ’hémisphére Sud (Richardson
et Wilson, 2001). 11 serait, & ce titre, intéressant d’étudier 1’évolution de la calotte sud ainsi formée si
la source équatoriale était retirée.

Le taux de transfert d’eau des zones équatoriales vers le pole nord apparait ainsi presque un ordre
de grandeur inférieur & celui estimé pour le transfert inverse & haute obliquité. Toutefois, & cause
de la forte redistribution locale dans, ou & proximité de la calotte équatoriale source, le taux réel
est probablement sous-évalué. Méme si on s’affranchit de cette redistribution en adaptant la calotte
initiale, le transfert important et inattendu d’eau vers le Sud, ne permettra probablement pas le retour
de I'eau vers le Nord avec le méme taux que I’expérience inverse a haute obliquité. Cela illustre bien la
dissymétrie possible sur ’histoire de la calotte Nord entre le régime de haute obliquité moyenne (5-10
Ma) et le régime de basse obliquité moyenne (0-5 Ma).

Toutetois, une compréhension plus approfondie d’une part des mécanismes régissant cette déposi-
tion aux deux poles et d’autre part d’une possible assymétrie entre les taux de déposition pour les deux
configurations initiales opposées (calotte polaire nord & haute obliquité ou calotte équatoriale & basse
obliquité) est encore nécessaire. Finalement, il est intéressant de constater que le taux d’accumulation
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moyen de 3 mm/an (soit 0.3 cm/an) est seulement supérieur d’un facteur six par rapport au taux
proposé dans le chapitre 4.

6.6 Conséquences

Bien que la nature exacte de 1’évolution de la calotte Nord aux obliquités 30° et 35° reste encore
incertaine, les sections précédentes suggérent qu’il existe une obliquité critique comprise entre 35° et
40° au-dela de laquelle la calotte polaire Nord perd sa stabilité. Ceci a des conséquences importantes
sur son histoire récente. En particulier, ’obliquité martienne passe réguliérement au-dessus de 40° dans
le régime de haute obliquité moyenne entre 5 et 10 Ma. Le lecteur pourra se ici référer a la figure 1.9
du chapitre 1 ou a l’article final du chapitre 5.

Sur cet intervalle de temps, 1’obliquité martienne peut étre relativement bien approximée par une
simple sinusoide de période 120 000 ans, d’amplitude 10° et centrée sur la valeur 35°. Cela signifie que
sur une période de ’obliquité, elle passe environ 30 000 années au dessus de 40°. En prenant un taux
moyen de perte d’environ 5 cm/an, intermédiaire entre les taux de perte a 40° et 45°, cela implique
que la calotte Nord pourrait perdre environ 1.5 km de glace a chacun de ses passages dans cette zone.
La simulation précédente indique que les taux maximals de réaccumulation durant cet intervalle sont
un ordre de grandeur inférieur aux taux de perte de la calotte au dessus de l'obliquité critique. Une
conséquence fondamentale est qu’une calotte actuelle de 3 km d’épaisseur disparaitrait probablement
en seulement quelques périodes de ’obliquité. Il n’est donc pas exclu, comme nous le proposions au
chapitre 5, qu'une partie trés importante de la calotte Nord se soit sublimée durant le régime de haute
obliquité, conférant un age récent a la calotte actuelle. Le régime de basse obliquité moyenne centré sur
25° durant la période 0-5 Ma et le régime de haute obliquité moyenne (5-10 Ma) ont ainsi pu avoir des
effets dissymétriques sur I'histoire de la calotte polaire, favorisant dans le premier cas, I’accumulation
moyenne et la formation d’une calotte polaire Nord, et dans le deuxiéme cas, une période d’instabilité
et de réduction importante de la calotte polaire.

6.7 Résumé

Dans ce chapitre, des modéles climatiques de circulation générale ont €té utilisés pour étudier le
cycle de leau martien et la stabilité de la calotte polaire Nord pour des obliquités supérieures a la
valeur actuelle. Bien que certaines analyses complémentaires soient encore nécessaires a ce stade, la
calotte Nord parait instable pour des obliguités supérieures a 40° conduisant & ’accumulation rapide
de glace, d’une part sur les massifs volcaniques de Tharsis (Arsia, Pavonis, Ascraeus et Olympus
Montes), et d’autre part sur la région du cratére de Schiaparelli (~ 3°S, 15°E). De fagon remarquable,
ces régions semblent coincider avec certaines zones d’observations de paléo-glaciers. Les estimations de
tauz de perte de glace du pole Nord conduisent & des valeurs proches de 5 cm/an a ces obliquités, ce qui
pourrait impliguer la disparition rapide d’une calotte actuelle de ~ 3 km de hauteur durant l’intervalle 5-
10 Ma. Comme proposé au chapitre 5, la calotte actuelle pourrait s’étre alors majoritairement formée
durant la période d’obliquité moyenne plus basse, caractéristique de la période récente 0-5 Ma. Ce
scénario conférerait alors un dge récent pour les dépdts en couches de la partie supérieure de la calotte
précédemment étudiés.

Toutefois, il existe un nombre important de limitations dans la modélisation paléoclimatique utili-
sée. L’évolution de la pression atmosphérique et de l’albédo des calottes polaires n’est pas connue pour
d’autres conditions orbitales, tout comme l'intensité du cycle des poussiéres. Le role des échanges avec
les nombreuz autres réservoirs d’eau (régolite, subsurface, calotte polaire Sud) ainsi que linfluence des
autres parameétres orbitauz (précession climatique, excentricité) nécessitent des analyses plus appro-
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fondies dans l'optique de reconstruire une histoire de la calotte polaire Nord. Malgré ces limitations,
les récentes améliorations du MGC martien du LMD fournissent & présent un outil d’analyse pertinent
pour tester la nature et les propriétés du cycle de l’eau pour d’autres conditions orbitales. De telles ana-
lyses sont et seront largement enrichies par les données complémentaires provenant des observations
spatiales (MGS et plus récemment Mars Odyssey).
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Conclusion et perspectives

Le travail réalisé au cours de cette thése et présenté dans ce document est principalement consacré
a I’étude de certains aspects de la réponse climatique terrestre et martienne au forgage astronomique.
L’évolution des calottes polaires terrestres et martiennes avec les variations d’obliquité et la possibilité
de certaines rétroactions climat/obliquité ont été plus particuliérement au centre de cette étude. La
richesse mais aussi la difficulté d’un tel sujet réside dans son caractére interdisciplinaire, associant
mécanique céleste, paléoclimatologie et géophysique interne.

Les thémes abordés ont nécessité a la fois 'utilisation et ’analyse des solutions orbitales plané-
taires développés par I’équipe “Astronomie et Systémes Dynamiques” et la confrontation continue avec
les données géologiques disponibles. Celle-ci concernent principalement la paléotopographie glaciaire,
I’amplitude des glaciations et I'analyse des cyclicités observées pour les différentes périodes glaciaires
terrestres étudiées. Les informations recueillies par la mission Mars Global Surveyor ont profondément
renouvelé notre connaissance des processus climatiques et géophysiques martiens et malgré ’absence
d’échantillons martiens, ces données peuvent étre aussi considérées comme des “archives géologiques”
de la planéte Mars.

La réponse climatique planétaire dans d’autres conditions orbitales étant trés peu contrainte, des
outils trés variés ont été utilisés pour modéliser cette réponse (modélisation théorique, Energy Balance
Model et Modeéle de Circulation Générale). Dans chaque cas, le choix de 1'outil reflete le degré d’ap-
proximation nécessaire et la connaissance actuelle des processus climatiques mis en jeu. Ces méthodes
sont apparues les plus adaptées dans les différentes études menées.

Tout au long de cette thése, par les méthodes et ’approche utilisées, nous avons toujours cherché
a mettre en avant le plus possible les analogies et les différences entre la nature du forcage orbital
terrestre et martien, d’une part, et, d’autre part, certains aspects de leur réponse climatique. Cette
thése ne prend son sens que dans le cadre de ce dénominateur commum.

Friction climatique classique et hystérétique

Dans un premier temps, nous avons étudié en détail un phénoméne dissipatif rétroactif appelée “fric-
tion climatique”. La particularité de ce phénoméne est d’agir & l'inverse de la théorie de Milankovitch et
de provoquer une dérive de ’obliquité planétaire. Malgré la complexité des phénomeénes physiques mis
en jeu, le mécanisme de la friction climatique a été modélisé grace & un nombre restreint de parameétres
pour mettre en évidence ses propriétés principales. En reformulant entiérement la dérive engendrée sur
I’obliquité, nous avons identifié un certain nombre de simplifications présentes dans plusieurs études
précédentes qui avaient conduit & une surestimation importante de I'impact de ce phénomeéne.

Nous avons cherché & réestimer I'impact de cet effet durant les principaux épisodes glaciaires ter-
restres du dernier milliard d’années pour tenter de donner une contrainte plus globale sur la variation
de 'obliquité moyenne terrestre sur cet intervalle. Cependant, si les caractéristiques majeures (cycli-
cité, paléogéographies glaciaire et continentale, amplitude) des glaciations récentes du Pléistocéne sont
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relativement bien connues, ce n’est pas le cas pour les glaciations antérieures. Notre approche a été
double : tout d’abord comprendre les propriétés principales des glaciations récentes pour en déduire
des contraintes générales sur I'impact de la friction climatique, puis maximiser son effet pour chacun
des intervalles glaciaires étudiés, en tenant compte des données glaciaires disponibles.

Nous avons ainsi pu montrer que les variations de l'obliquité durant l'intervalle glaciaire du Néo-
protérozoique (750+ 250 Ma) étaient probablement trés limitées, contrairement & l’estimation de D.M.
Williams (1998). Ce résultat hypothéque trés sérieusement le scénario de haute obliquité évoqué pour
expliquer les glaciations paradoxales a basse latitudes trouvées au Néoprotérozoique. Aucun mécanisme
actuel ne permet ainsi d’expliquer ou de valider ce scénario. Dans le méme temps, nous proposons que
la friction climatique n’a probablement pas pu engendrer une dérive absolue de l'obliquité terrestre
supérieure a ~ 3 — 4°, donnant ainsi des contraintes supplémentaires importantes sur ’histoire passée
de l'obliquité terrestre et de ses climats. D’autres propriétés plus fines, comme le role de la modulation
de I'obliquité ont été mises, en évidence sur des échelles de temps plus courtes. Toutefois, si les pa-
ramétres glaciaires sont une inconnue majeure dans le passé, la friction climatique apparait aussi trés
sensible & la viscosité du manteau inférieur, valeur qui est encore mal estimée aujourd’hui.

Si notre travail tend & exclure ’hypothése de haute obliquité, elle n’explique pas l'origine de ces
glaciations paradoxales a basses latitudes et en I’absence de contraintes glaciaires, nous avons estimé une
valeur maximale de la dérive de I'obliquité durant cet intervalle. L’intérét serait, a présent de pouvoir
estimer la dérive qui a pu se produire durant ce méme intervalle. Cela nécessite une connaissance plus
précise de la durée des glaciations, de leur position et de leur extension.

Notre travail s’inscrit dans le projet ECLIPSE du CNRS qui s’attache & comprendre et modéli-
ser les glaciations paradoxales du Néoprotérozoique. L’ensemble du projet a permis depuis trois ans,
d’accumuler un nombre important de données sur la reconstruction paléogéographique, son impact
sur le climat et certains scénarios pouvant valider ou exclure un épisode de type “Snowball Earth”.
L’acquisition d’une base élargie de données paléomagnétiques et chimiostratigraphiques est en cours
d’acquisition dans différents continents (Afrique occidentale et centrale, Chine, Brésil) et semble plutot
conforter le caractére global des changements climatiques (glaciations séveéres suivies de réchauffements
importants et rapides). Des corrélations temporelles et des datations plus précises sont actuellement
menées. L’intégration d’un volet paléontologique dans le projet permettra d’inclure et de comprendre
I’évolution de la biosphére. Cela permettra alors une analyse plus fine du réle de la friction climatique
durant cet intervalle.

Une extension théorique de la friction climatique a été donnée dans le cadre d’une histoire gla-
ciaire complexe et évoluant de maniére non linéaire aux variations d’obliquité. Ce travail a permis de
généraliser le phénomeéne de friction climatique, méme s’il n’a été appliqué que dans le cadre d’une
obliquité monofréquentielle. La motivation de cette extension est née du caractére fortement non li-
néaire de la réponse des calottes de COo martiennes au forgage de 'obliquité suggéré par les modéles
thermiques récents (ou “Energy-Balance model” (EBM)). Cela a permis de montrer que contrairement
aux travaux précédents, une dissipation climatique pouvait exister lorsque des phénomeénes d’hystéré-
sis caractérisent son évolution. Nous avons cherché a estimer la taille potentielle de 1’hystérésis pour
certains effets rétroactifs positifs (transport de chaleur, albédo COg-poussiére), tout en signalant que
ces scénarios sont purement spéculatifs. Cela justifie le choix d’un modéle thermique trés simple & zéro
dimension et ’analyse trés succincte effectuée de la sensibilité aux paramétres.

Les Modéles de Circulation Générale fournissent un trés bon cycle saisonnier du CO9 mais la modé-
lisation d’une calotte permanente de CO2 au pole Sud est délicate. Ils permettent cependant d’étudier
ce cycle pour d’autres obliquités et certains aspects de ’hystérésis évoqués pourront étre analysés.
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Deux éléments limitent la connaissance de la friction climatique martienne. Tout d’abord, la mé-
connaissance des processus isostatiques polaires liée en partie au manque de contraintes sur la structure
interne martienne. L’abandon du programme Mars PREMIER (2007) et en particulier du réseau sis-
mique de la mission Netlander, entrainera un retard certain dans la détermination de la structure
radiale martienne.

Ensuite, la compréhension du cycle du COs actuel reste entachée d’un nombre important d’in-
connues qui rend toute extrapolation incertaine. En particulier, le réle de la calotte permanente Sud
comme élément de controle de la pression atmosphérique martienne reste peu claire. Les données de la
mission MGS ne permettent pas de trancher définitivement. La spectrométrie gamma et neutron de la
sonde Mars Odyssey devrait donner des informations importantes sur ’épaisseur de cette calotte. Dans
ce contexte, les instruments de la sonde Mars Express (départ en 2003) apporteront des informations
déterminantes. Les spectrométres UV atmosphérique SPICAM et minéralogique OMEGA (couplée
avec PFS) dans l'infrarouge donneront de nouveaux profils verticaux de pression atmosphérique et
chercheront la présence de carbonates a la surface de Mars. Ce couplage permettra probablement de
comprendre le role des différents réservoirs martiens dans le cycle saisonnier du COa.

Des réponses importantes viendront aussi du radar MARSIS qui pendant 200 jours va analyser la
surface et la subsurface martienne au-dessus du péle Sud pendant la nuit polaire permettant 1’obser-
vation de la calotte sud et de ses dépdts en couches.

Il semble en outre intéressant d’étendre ces études & des corps du Systéme solaire qui possédent
des dynamiques climatiques similaires, comme Triton ou Pluton.

Forcage orbital des dépdts en couches polaires martiens

Le couplage entre ’altimétrie MOLA et les images & haute résolution de la sonde MGS (~ 2 m/pixel)
ont permis d’obtenir une stratigraphie d’une section des dépdts en couches de la calotte polaire Nord
depuis le bord de la crevasse ou elles sont exposées. Toutefois, la “faible” résolution horizontale du
lidar MOLA ne permet pas de mettre en évidence des variations topographiques de faibles longueur
d’onde. Dans un premier temps, I’ensemble des images MOC disponibles a été analysé pour étudier les
propriétés de luminosité des couches exposées, la variabilité interannuelle et les possibles corrélations
stratigraphiques entre crevasses adjacentes. L’objectif était de caractériser au maximum la nature et
contexte générale d’étude de ces dépots sédimentaires.

En choisissant un profil de luminosité en été, plus contrastée, la reconstitution du profil albédo-
profondeur a permis de mettre en évidence, pour la premiére fois, la présence de motifs périodiques
analogues & ce qui est obtenu lors de carottages polaires ou de forages sédimentaires au fond des océans
terrestres. Dans un second temps, nous avons cherché & trouver les contraintes existantes, jusqu’a alors
trés faibles, sur le temps de formation de ces couches, sans présupposer d’un mécanisme particulier de
formation astronomique de ces dépots.

La comparaison de la stratigraphie avec de nouvelles solutions orbitales martiennes dans le domaine
temporel et fréquentiel nous a permis d’exclure un certain nombre de possibilités, puis d’estimer un
taux de déposition moyen de l'ordre de 0.05 cm/an pour les 250 premiers métres de la section. Ce taux
nous a permis de proposer ensuite que le passage prolongé de la calotte Nord & une obliquité moyenne
de ~ 35° avant 5 Ma aurait pu affecter sa stabilité et conduire & une perte importante de la quantité
d’eau polaire.

Ce travail étant basé sur certaines hypothéses assez fortes (taux de déposition quasi constant,
absence de discordances, formation récente des dépots, taux local ou global de déposition), deux pers-
pectives complémentaires apparaissent.
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Une premiére étape importante vise a effectuer une stratigraphie globale de la calotte polaire Nord,
ce qui n’a pas encore été réalisé. Cette stratigraphie parait possible dans la mesure ou comme il a
été montré, certaines couches singuliéres se retrouvent dans les crevasses adjacentes. Toutefois, un
probléme majeur est posé par la rétention de volatils saisonniers en été. Celle-ci est trés sensible aux
propriétés locales et des corrélations stratigraphiques couche & couche semblent délicates. Si de telles
corrélations sont étendues sur une grande partie de la calotte, cela signifierait que la formation ou
I’évolution de ces dépots a été globale.

De nombreuses discordances apparaissent (croisement latéral entre dépots) mais la plupart sont
situées sur les bords externes de la calotte et pourraient étre attribuées dans certains cas a la dynamique
de la calotte.

Une deuxiéme étape liée a la premiére vise a ajouter, lorsque des corrélations stratigraphiques ap-
paraissent, les données altimétriques pour comparer, a 'intérieur de la calotte, les hauteurs relatives
entre les mémes couches. Cela pourrait fournir des informations importantes sur la dynamique interne
glaciaire et 1’évolution de la calotte Nord. Des dépots stratifiées sédimentaires existent aussi dans la
calotte sud et une étude similaire pourrait aussi étre menée. Toutefois, comme nous ’avons signalé, les
données altimétriques ne sont pas encore suffisamment résolues et ne permettent pas d’obtenir encore
une véritable stratigraphie.

Enfin, il est important de conclure qu'un moyen supplémentaire de compréhension de ’origine et
de la richesse des dépots martiens est d’entreprendre un forage de la calotte Nord comme il est effectué
sur Terre. Un projet Cryobot est actuellement développé par le JPL et la NASA dans ce but, mais
aucune mission spatiale ne prévoit, a court terme (~ 20 ans), de 'inclure dans son programme.

Modélisation paléoclimatique du cycle de ’eau martien

Une autre approche naturelle pour étudier la formation des dépdts polaires martiens est de com-
prendre ’histoire de la calotte polaire Nord. A ce titre, sa stabilité a été testée pour des hautes obliquités
dans le but de tester le scénario proposé. Dans ce contexte, I'utilisation de Modéle de Circulation Gé-
nérale apparait comme le meilleur outil d’investigation. L’implémentation récente de la modélisation
des nuages de glaces martiens comme réservoir mobile du Modéle de Circulation Générale développé au
Laboratoire de Météorologie Dynamique permet d’obtenir une trés bonne simulation du cycle de ’eau
actuel. Bien qu'un nombre important de processus climatiques soit inconnu dans d’autres conditions
orbitales, le MCG permet d’étudier, au moins qualitativement, la nature du cycle de I’eau pour des
simulations paléoclimatiques.

Les résultats préliminaires suggérent que la calotte Nord pourrait étre instable au-dessus d’une obli-
quité proche de 40° et conduire & une accumulation d’eau dans certaines zones équatoriales (montagnes
volcaniques de Tharsis, cratére de Schiaparelli) qui semblent correspondre & des zones d’observations
de paléo-glaciers ou d’activité fluviatile. Les taux importants de perte annuelle d’eau de la calotte nord
pourrait conduire a sa disparition rapide. Ceci tendrait a supporter la possibilité de la formation ré-
cente de la calotte nord (inférieur & 5 Ma). Nous cherchons actuellement & comprendre les mécanismes
qui favorisent la stabilité de I’eau dans ces régions et voir quelles informations peuvent étre extraites
de la comparaison avec les observations spatiales.

Dans l'objectif d’étudier ’histoire de la calotte polaire Nord et de comprendre la formation de ces
dépots, plusieurs études supplémentaires peuvent étre menées et sont actuellement en cours.

L’idée premiére est de calculer pour chaque obliquité, les taux d’échange entre les zones de stabilité
de l'eau, principalement ici, la calotte polaire Nord et les zones équatoriales, en partant de différentes
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configurations initiales. Si cette étude est étendue a des plus basses obliquités, il sera possible de donner
un scénario possible d’évolution de la calotte Nord au cours des 10 derniers Ma.

Toutefois, ceci nécessite I’étude d’autres aspects complémentaires, comme ’influence de I’excentri-
cité, de la précession climatique et la présence d’autres sources d’eau dans le cycle (calotte polaire Sud,
régolite, eau en subsurface). Les propriétés de “zoom” du MCG pourront étre utilisées pour étudier la
redistribution d’eau a l'intérieur méme de la calotte avec une trés bonne résolution spatiale et permet-
tra de mieux contraindre son évolution interne et sa morphologie singuliére. Le MCG devrait en outre
bénéficier de la modélisation et de I'introduction supplémentaire des effets radiatifs liés & la vapeur
d’eau et aux nuages.

Enfin, la compréhension de la formation des dépdts nécessite 'interaction avec le cycle des pous-
siéres. Cet aspect est actuellement développé & 'université d’Oxford en collaboration avec le LMD et
permet d’étudier des questions comme celles du lessivage des pousssiéres ou de la variabilité interan-
nuelle des tempétes. Son couplage avec le cycle de I'eau dans d’autres conditions orbitales fournira
probablement des informations fondamentales sur la possibilité d’une origine astronomique des dépots
polaires en couches.
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Annexe A

Evolution du systéme Terre-Lune

Introduction

L’évolution de la vitesse de précession terrestre dans le passé et par conséquent des fréquences
paléoclimatiques de Milankovitch est directement liée & 1’histoire du systéme Terre-Lune & travers la
variation de la durée de jour et ’évolution du demi-grand axe lunaire. Les variations de 1’excentricité et
de 'inclinaison lunaires jouent, quant & elles, un réle secondaire. En outre, la Lune permet de stabiliser
actuellement l'obliquité terrestre (Laskar et al., 1993a). La connaissance de ’évolution du systéme
Terre-Lune est donc fondamentale pour reconstruire I’histoire paléoclimatique terrestre.

Pourtant, peu de contraintes existent sur 1’évolution de ce systéme, car l'origine méme du seul
satellite terrestre est inconnue. Un des scénarios proposés est une accrétion de la Lune autour de la
Terre, aprés un impact catastrophique d’un corps de la taille de Mars avec notre planéte au tout début
de la formation du Systéme solaire (e.g. Canup et Asphaug, 2001), mais ce n’est probablement pas
une réponse définitive. Méme si ce scénario était confirmé, la dynamique du systéme Terre-Lune est
trés complexe quand la Lune est proche de la Terre : son mouvement de rotation n’est plus forcément
synchrone et de nombreuses résonances peuvent apparaitre entre les fréquences orbitales et rotation-
nelles, ce qui introduit de grandes incertitudes sur son histoire (e.g. Ward et Canup, 2000). Malgré les
récents progrés (Touma et Wisdom, 1998 ; Ward et Canup, 2000), origine de la trés faible inclinaison
de lorbite lunaire (~ 5°) par rapport au plan orbital terrestre reste encore, a ce jour, peu comprise.

Dans les deux section suivantes, on décrit briévement les modéles et les données utilisés pour
déterminer 1’évolution de la distance Terre-Lune et les variations de la durée du jour, en particulier
pour le Néoprotérozoique (750 £ 200 Ma).

A.1 Evolution de la distance Terre-Lune

La modification de la distance Terre-Lune provient principalement des effets de marées gravita-
tionnelles entre la Terre et la Lune. Schématiquement, les marées gravitationnelles créees par la Lune
sur la Terre engendrent une déformation du bourrelet équatorial terrestre qui, & son tour, provoque
une modification du potentiel gravitationnel terrestre et donc de 1’énergie potentielle gravitationnelle
de la Lune soumise au champ terrestre. Dans ce cas, le corps perturbateur (La Lune) est aussi le corps
finalement perturbé.

Si la Terre était un solide élastique, la déformation du bourrelet serait instantanée et suivrait le
mouvement de révolution lunaire. Dans ce cas, la force dérivant du potentiel gravitationnel de marée
serait nulle et n’aurait aucune action sur l'orbite Terre-Lune. Le caractére inélastique des matériaux
planétaires provoque des phénomeénes de friction lors de leur déformation et la réponse du bourrelet
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terrestre a l’excitation lunaire se fait avec un certain retard temporel noté ici At9. Ce retard engendre
alors un couple de rappel dans le systéme Terre-Lune qui tend & aligner la direction Terre-Lune et celle
du bourrelet terrestre de marée, modifiant ainsi les propriétés de 1’orbite Terre-Lune.

La déformation terrestre dépend du modéle de friction utilisé et de la rhéologie des matériaux.
Dans notre étude, le modeéle de friction visqueuse qui suppose un temps de retard AtY constant et
indépendant de la fréquence de marée'a été choisie. Dans ce cas, la variation séculaire des éléments
orbitaux lunaires (demi-grand axe, excentricité et inclinaison) est donnée, pour des faibles excentricités,
par (Mignard, 1979 ; Néron de Surgy et Laskar, 1997) :

( 205
da GmsR? 6ko A9 27 )
d—ts = aé ,U/silfsa/s [(1 + ?e§> wcosecosis — (14 23e2)ng| + O(ed)
de Gm?2R® 3k At9 [11

{258 = s = i.—9 O(ed Al

p " [ 5 W €08 € CO8 1 ns] es + O(e}) (A1)
dcosi Gm2R® 3kyAt9 Lo,

— 5 = a% 2piana? (1 + 8e?)w cosesin iy + O(el)

ol pus = mgm/(ms + m) est la masse réduite du systéme Terre-Lune, ks le nombre de Love de marée
élastique terrestre et ng le moyen mouvement lunaire. Ces variations dépendent aussi de 1’obliquité
terrestre ¢ car elle définit 'orientation du bourrelet équatorial par rapport a ’écliptique et donc & la
Lune.

L’amplitude actuelle du couple de marées et du paramétre dissipatif AtY est estimée actuellement
grace & la mesure de la vitesse d’éloignement lunaire qui lui est proportionnelle (voir Eq. A.1). Cette
vitesse se mesure actuellement avec une trés grande précision grace & la télémétrie laser. Une valeur
récente est 3.82 cm par an (Dickey et al., 1994), ce qui correspond & une valeur du retard At9—638
secondes.

Deux contributions & 1’évolution de ’orbite Terre-Lune manquent encore : celles des marées pro-
duites par le Soleil sur la Lune et la contribution inverse de celle décrite au début de la section, c’est &
dire lorsque le Terre est a la fois le corps perturbateur et le corps perturbé a travers la déformation du
bourrelet équatorial lunaire. Toutefois, la Lune étant piégée dans une résonance spin-orbite 1 :1 (soit
ws = ng), la déformation de son bourrelet sera quasiment toujours alignée avec la direction Terre-Lune,
le décalage provenant uniquement du caracére elliptique de 'orbite lunaire. Dans ce contexte, les va-
riations dues aux marées produites sur la Lune par la Terre s’obtiennent en échangeant la Terre et la
Lune dans le systéme A.1, et en considérant en premiére approximation que is ~ 0 et £, >~ 0, & cause
de la trés faible inclinaison du plan équatorial lunaire sur son orbite. On obtient alors :

25 9
da/,g _Gm RS 57k25At5 eg + O(e;l)

E G? Hsbs
(A.2)
des  Gm’R] 21kg At]

= O(e3
dt a’ 2usa? e +0(es)

S

Cette contribution ne représente actuellement que 1.2% de das/dt total et 30% de des/dt total pour
la Terre. Enfin, les effets de marées solaires sur la Lune peuvent étre négligés car le rapport de leur
magnitude & celle des effets de marées terrestres sur la Lune est d’environ 3.2 x 107°.

!La fréquence de marée notée généralement ¢ = w — n; est la différence entre la rotation angulaire terrestre w et le
moyen mouvement lunaire ng. En effet, durant le temps AtY, le décalage angulaire entre la direction du bourrelet et ’axe
Terre-Lune est (w — ns)At9. La fréquence de marée sera ainsi une fréquence caractéristique d’excitation des matériaux.
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Fi1G. A.1: Evolution passée de la distance de la Lune avec le taux de dissipation actuel (tiré de Néron de
Surgy, 1996). Avec le modéle visqueux pour les marées gravitationnelles et AtY = 638 s, on intégre a rebours le systéme
Terre-Lune. Le demi-grand axe de la Lune est compté en rayons terrestres et tracé en fonction du temps.

Toutefois, ’équation A.1 montre que 1’évolution des parameétres orbitaux du systéme Terre-Lune
dépend aussi de la vitesse de rotation angulaire terrestre w et donc de I’évolution de la durée du jour.

A.2 Evolution de la durée du jour

En raison de la conservation angulaire du systéme Terre-Lune, une augmentation de la distance
Terre-Lune conduit & une augmentation progressive de la durée du jour terrestre. D’autres effets dissi-
patifs peuvent affecter la vitesse de rotation terrestre comme la friction noyau-manteau ou les marées
atmosphériques mais seul le premier semble jouer un role significatif pour la Terre. L’influence de ces
effets dissipatifs sur la rotation terrestre est modélisé dans Néron de Surgy et Laskar (1997) et Correia
et Laskar (2003). La contribution de chacun de ses effets reste toutefois incertaine. Lorsque les effets de
marées sont seulement pris en compte avec un temps de retard At9 constant et identique & sa valeur
actuelle, I’évolution du demi-axe Terre-Lune, tracée sur la figure A.1 prédit une rencontre Terre-Lune,
il y a seulement 1.2 milliard d’années, en contradiction avec la plupart des observations paléontolo-
giques (Lambeck, 1980) qui proposent des dates bien antérieures & 3 milliard d’années. En l'absence
de contraintes fiables, c’est le modéle qui a pourtant été utilisé et la valeur de la distance Terre-Lune
durant l'intervalle Néoprotérozoique est alors proche de 55 fois la valeur du rayon terrestre, il y a 650
Ma. De la méme facon, durant le Permo-Carbonifére (~ 300 Ma), la distance Terre-Lune choisie est
de l'ordre de 59 rayons terrestres.

La dissipation actuelle de marées semble ainsi trop forte. Une part importante de celle-ci étant
généralement attribuée & la dissipation dans les mers peu profondes, il est tout & fait possible qu’elle
ait été inférieure dans le passé, lors de périodes de glaciations ou d’agglomérations continentales.
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En I’absence de contraintes précises sur les paramétres dissipatifs, une démarche possible et d’uti-
liser, & l'inverse, les mesures géologiques de la durée du jour pour donner des bornes raisonnables aux
parameétres dissipatifs (retard AtY, viscosité effective de la friction noyau-manteau). Cela permet, dans
certains cas, d’éliminer certains scénarios proposés, mais rendus impossibles du point de vue dynamique
(voir Néron de surgy et Laskar, 1997).

Il n’y a toutefois pas de consensus global sur les mesures anciennes de durée du jour et un certain
nombre de ces valeurs semblent contradictoires. La principale technique employée pour estimer 1’évo-
lution du nombre de jours par an et par mois lunaire, est 'examen “d’horloges paléontologiques” (e.g.
Lambeck, 1980). Celles-ci se décomposent en trois groupes : les coraux, les bivalves, et les stromatolites
(structures produites par I’action de micro-organismes sur des matériaux sédimentaires). Leurs sque-
lettes présentent un ensemble de séquences ou de couches répétitives dont les propriétés chimiques, la
texture, la couleur ou la taille varient (ces variations peuvent étre liée aux variations de la fixation de
carbonate de calcium pour les coraux et les mollusques). Ces structures semblent représenter 1'effet
des variations de leur environnement comme 1’éclairage, la température, la nourriture disponible, 1’al-
ternance du jour et de la nuit, la présence ou l'absence de clair de Lune, la périodicité et 'amplitude
des marées ou le changement de saison, lors de la croissance de leur squelette. Il est parfois possible
d’isoler le signal 1ié aux marées pour estimer le nombre de jours dans ’année et le nombre de jours
dans un mois lunaire. Toutefois, la plupart de ces données existent seulement depuis 400 Ma.

Williams (1989) propose que certaines séquences sédimentaires appelées rythmites peuvent per-
mettre de déduire des contraintes sur 1’évolution du systéme Terre-Lune et I’évolution de la durée du
jour. Les rythmites sont des structures géologiques sédimentaires formées d’un empilement de lamelles,
réparties en groupes disctints, présentant des périodicités dans 1’épaisseur, la nature pétrographique, ou
le nombre de lamelles et dont la formation semble liée aux marées. Les observations et les périodicités
déduites des rythmites australiennes durant la glaciation Marinoenne (~ 650 Ma) sont indiquées dans
le tableau A.1.

‘ Parameétre | —650Ma | Aujourd’hui |
Nombre de mois lunaire dans un an 13.1 12.37
Nombre de jours dans un mois lunaire 30.5 29.53
Nombre de jours dans un an 400 365.25
Longueur d’un jour (heures) 21.9 24.0

TaB. A.1l: Estimations du jour et du mois lunaire il y a 650 millions d’années. Les données sont tirées de
I’analyse des rythmites de la “formation d’Elatina” et de “sildstone de Reynella” déposées il y a environ 650 Ma durant la
glaciation Marinoenne en Australie du Sud. Les barres d’erreur ont été volontairement omises. Tiré de Williams (1989).

Bien que leur interprétation et les barres d’erreur restent incertaines, elles sont en accord avec ’aug-
mentation dans le passé du nombre de jours terrestres dans un mois lunaire. En effet, le rapprochement
lunaire augmente la période de révolution lunaire et par conséquent le nombre de mois lunaires dans
un an, tandis que dans le méme temps, la Terre tournait plus vite. Le rapport entre les mois lunaires
et les jours terrestres varie avec le temps et la conservation du moment cinétique permet de calculer
ce rapport, tracé ici sur la figure A.2. Il indique bien une augmentation du nombre de jours terrestres
jusqu’a une valeur du demi-grand axe as; = 50.6 rayons terrestres. La valeur du jour durant 'intervalle
Néoprotérozoique a été choisie égale & 21.9 h. D’autres valeurs proches de 20.9 h ont été estimées par
Sonett et al.(1996) autour de 900 Ma & partir d’autres rythmites australiennes, ce qui est relativement
compatible avec la valeur choisie.
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Fi1G. A.2: Evolution du nombre de jours terrestres dans un mois lunaire. Dans un passé récent, le nombre de

jours augmente jusqu’'da Ps = 31.3 jours, lorsque as; = 50.6 rayons terrestres, pour décroitre ensuite. Cela confirme les
observations de Williams (1989) avec des fossiles traceurs de marées.
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Annexe B

Données numeériques

G 6.672 x 1T m3 kg~! 572
me 1.9891 x10%0 kg

os | 5.67 x1078 Jm™2 s 1 K
kg 1.3806 x10723 J K1

TaB. B.1: Constantes physiques

‘ Parameétre ‘ Notation H la Terre ‘ Mars ‘
Masse volumique moyenne p (kg.m3) 5515 (Yoder, 1995) 3933 (Yoder, 1995)
Gravité moyenne a la surface g (m.s™?) 9.81 3.73 (Ward et al., 1974)
Nombre de Love de marée ko 0.299 (Yoder, 1995) 0.14 (Yoder, 1995)
Température moyenne T (K) 270 (Yoder, 1995) 210 (Yoder, 1995)
Echelle de hauteur atmosphérique | H (km) ~16.5 10 (Ward et al., 1974)
Pression de surface moyenne ps (mbar) 1013 5-8

TAB. B.2: Données numériques comparatives approchées entre la Terre et Mars utilisées dans certaines
estimations numériques.

Parameétre ‘ Notation H la Terre ‘
Masse relative m/meg 1/332946.0 (Chapron-Touzé and Chapront, 1983)
Demi-grand axe a (x10'! m) 1.49598022258 (Chapron-Touzé and Chapront, 1983)
Moyen mouvement | n (rad.an™!) 6.2830662287852 (Bretagnon, 1982)
Excentricité a J2000 | e 0.0167086342 (Simon et al., 1994)

Vitesse de rotation | w (x 10 %rad.s™1) || 7.2921151467064 (Chapron-Touzé and Chapront, 1983)
Obliquité e (°) 93°267217.448 (IAU, 1976)

Aplatissement Jo (x1076) 1082.6359 £0.0001 (TAG, 1999)

Constante solaire So (W.m~2) 1350.0

TAB. B.3: Données numériques pour la Terre utilisées dans les intégrations numériques. Les éléments
orbitaux sont les éléments moyens a J2000.
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‘ Parameétre ‘ Notation H Mars ‘
Masse relative m/me 1/3098708 (IERS, 1992)
Rayon équatorial moyen | R (x105 m) 3.3396200 +160 (Smith et al., 1999a)
Facteur de condensation | 0.3662 £+ 0.0017 (Folkner et al., 1997)
Demi grand-axe a (UA) 1.5236793419 (Simon et al., 1994)
Moyen mouvement n (arcsec.an 1) 689050.77493988 (Simon et al., 1994)
Excentricité a J2000 e 0.0934006477 (Simon et al., 1994)
Vitesse de rotation w (x 10~ Prads™) 708821.8066 + 0.0004 (Folkner et al., 1997)
Obliquité e (°) 25.189417 £0.000035 (Folkner et al., 1997)
Vitesse de précession po ("/an) 7.576 + 0.035 (Folkner et al., 1997)
Aplatissement Jo (x1079) 1958.74 £0.02 (Smith et al., 1993)
Ellipticité dynamique Eq= J/K (x1073) 5.348 + 0.025
Constante solaire So (W.m2) 589.0 (Yoder, 1995)

TAB. B.4: Données numériques pour Mars utilisées dans les intégrations numériques. Les éléments orbitaux
sont les éléments moyens a J2000.
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