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RÉSUMÉ 

Ce travail de recherche a conduit au développement d’un modèle électromagnétique de 

rétrodiffusion. Ce modèle, basé sur la théorie du transfert radiatif, constitue un outil d’analyse 

capable de simuler la rétrodiffusion des couverts de glace de la rivière. Il permet de mieux 

comprendre et interpréter l’interaction du signal radar avec le milieu. Son originalité touche 

deux aspects. Premièrement, la description des caractéristiques des types de glace a été 

améliorée en utilisant des instruments de laboratoire plus précis comme le scanneur 

tomographique (CT) et le microscope. Deuxièmement, les différents mécanismes de diffusion 

(diffusion de surface, de volume et multiple) pouvant contribuer dans cette interaction ont été 

considérés. Les résultats du modèle montrent que la réponse totale d’un couvert de glace 

columnaire exempté d’inclusions d’air dépend principalement des interfaces air/glace et 

glace/eau (ou glace/sédiments si le couvert est gelé jusqu’au fond). De plus, la glace 

columnaire flottante provoque une réponse supérieure de 6dB par rapport à celle gelée 

jusqu’au fond. La présence d’inclusions d’air de forme tubulaire cause une forte augmentation 

dans la rétrodiffusion totale due aux effets du double rebond (Double Bounce). La présence de 

la glace de neige dans la rivière a une faible contribution dans la rétrodiffusion totale simulée 

en bande C. Par ailleurs, la présence de la glace de neige ou de la glace de frasil contenant des 

inclusions d’air de taille comparable à la longueur d’onde provoque une augmentation dans la 

réponse totale due à la diffusion de volume et aux diffusions multiples entre les couches de 

glace.  
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1. INTRODUCTION GÉNÉRALE 

1.1 INTRODUCTION 

À l’heure actuelle, le suivi de la formation, de l’évolution et de la disparition des couverts de 

glace de lacs et de rivières est devenu une nécessité incontournable. L’importance que revêt la 

compréhension de ce phénomène est principalement due à ses répercussions sur la sécurité 

publique et les pertes économiques. En effet, les inondations hivernales, caractérisées par leur 

rapidité et leur imprévisibilité, constituent un risque pour toutes les régions nordiques du 

globe. De plus, les opérations de sauvetage et d’évacuation sont difficiles et délicates durant 

la saison froide. La glace de rivière provoque également des hausses des niveaux d’eau et en 

l’occurrence des dommages économiques. Ces dommages se résument principalement dans 

les pertes causées par les forces exercées par la glace sur des structures intra riveraines (ponts, 

barrages, quais, route et bâtiments, etc.) et riveraines (érosion des berges), les perturbations de 

la navigation et les baisses de la production d’énergie hydroélectrique (Ice Engineering, 

1999).  

 
La glace de rivière peut aussi être utilisée comme un baromètre environnemental de 

changement climatique à l’échelle globale (Burn, 1999). En effet, les dates de gel et du dégel 

du couvert de glace, l’épaisseur atteinte, la présence d’embâcles et d’inondations 

imprévisibles constituent des paramètres clés pour toute étude du suivi des changements 

climatiques (Palecki et al, 1985; Palecki et Bary, 1986; Schindler et al, 1990). Toutefois, 

plusieurs de ces paramètres sont difficiles à obtenir, notamment en raison de la rapidité avec 

laquelle le couvert de glace évolue, surtout au moment de sa formation et de sa disparition, et 

de l’importante quantité de données requises pour une caractérisation adéquate des 

paramètres. De plus, les méthodes traditionnelles utilisées pour les collecter sont souvent 

difficiles à réaliser, dangereuses et nécessitent un investissement financier important. 
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La télédétection radar satellitaire peut jouer un rôle important dans l’étude du suivi 

dynamique de la glace des lacs et des rivières. Cette technologie, considérée comme 

complémentaire aux autres approches existantes (observations aériennes, observations au sol, 

modèles hydrauliques), offre la possibilité d’obtenir des observations sur de très grandes 

surfaces pour un coût bien moins élevé que les radars aéroportés et permet d’effectuer cette 

mission même en présence des conditions météorologiques qui rendent impossible les 

mesures terrains.  

 

1.2 ETAT DE L’ART 

Durant la dernière décennie, plusieurs travaux ont été menés afin d’évaluer le potentiel des 

Radars à Synthèse d’Ouverture (RSO) pour faire le suivi du couvert de glace en eau douce. 

Avant le lancement des RSO satellitaires, ce potentiel radar était exploré via les capteurs 

aéroportés et les capteurs opérant dans d’autres régions du spectre électromagnétique.  

 
Le signal radar entre en interaction avec la glace des lacs et des rivières par une multitude de 

façons. Les différentes signatures obtenues sur les images radar sont liées aux propriétés 

physiques et chimiques de la glace (constante diélectrique, rugosité, porosité, température, 

épaisseur et type) et aux paramètres du capteur (fréquence, polarisation et angle d’incidence) 

(Thibault et al, 1996). Les propriétés diélectriques jouent un rôle primordial dans cette 

interaction (Bryan et Larson, 1975; Elachi et al, 1976).  

 
La constante diélectrique relative (par rapport au vide) de la glace d’eau douce est 

typiquement de faible valeur. Chimiquement, la glace est considérée comme un matériau pur, 

elle contient une faible concentration d’impuretés ioniques qui provoquent de fortes 

interactions avec les ondes électromagnétiques (Leconte et Klassen, 1991). En 1975, Vickers 

a étudié les propriétés électromagnétiques de la glace d’eau douce dans la gamme de 



 3

fréquences [1GHz-18GHz]. Il a constaté que la partie réelle de sa constante diélectrique est 

indépendante de la fréquence et de la température et qu’elle ne varie quasiment pas dans une 

vaste plage de fréquence [1GHz-10GHz]. Il a également démontré qu’elle est fortement 

dépendante de la quantité de bulles d’air présentes dans la glace. Sa valeur mesurée, en 

absence de bulles d’air, varie entre 2.99 et 3.2 selon les types de glace (columnaire ou 

blanche) (Cooper et al, 1976). Vickers (1975) a également démontré qu’il n’y a pas de pertes 

d’absorption dans une glace pure, et que les pertes mesurées dans une glace qui contient un 

volume important d’impuretés sont dues à la diffusion engendrée par ces différents éléments. 

L’ordre de grandeur des pertes mesurées était de 2 à 8dB/m.  

 
La faible valeur de la constante diélectrique de la glace d’eau douce implique un faible 

contraste diélectrique entre l’air et la glace (1/3.2). Ainsi, une grande partie de l’énergie des 

micro-ondes peut pénétrer dans le couvert de cette glace. Les résultats montrent que les 

profondeurs de pénétration des micro-ondes dans la glace pure en bande L (1.275GHz), C 

(5.3GHz) et X (9.25GHz) sont de 65 m, de 16 m et de 9 m respectivement. Ainsi, l’énergie 

radar serait sujette à un mécanisme de diffusion complexe qui consiste en la diffusion 

volumique causée par les hétérogénéités présentes dans la glace, la diffusion de surface aux 

interfaces air/glace et glace/eau et de la diffusion à l’interface glace/fond dans les situations 

où l’eau est gelée jusqu’au fond.  

 
Afin de mieux comprendre la rétrodiffusion de l’énergie radar avec le couvert de glace, des 

études ont été réalisées au CRREL (U.S Army Cold Regions Research and Engineering 

Laboratory, Hanover, New Hampshire) sur des images radar aéroportées SLAR acquises en 

bande L et X sur des lacs du Nord de l’Alaska par Sellmann et al. (1975), Elachi et al. (1976) 

et Weeks et al. (1977, 1978, 1981). En se basant sur des observations et des mesures terrain, 

leurs études montrent qu’il y a deux catégories de lacs avec deux réponses radar distinctes : 
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ceux qui sont gelés jusqu’au fond et qui donnent une faible rétrodiffusion, et ceux qui ne sont 

pas gelés jusqu’au fond et qui donnent une forte rétrodiffusion. L’explication de ce 

phénomène était attribuée au fort contraste diélectrique existant entre la glace et l’eau (3.2/80) 

par rapport à celui existant entre la glace et les sédiments (3.2/8). L’analyse de Bryan et 

Larson (1975) a montré que la contribution des interfaces glace/eau et air/glace est la source 

principale de l’énergie réfléchie et mesurée par le radar. Leur justification était basée sur une 

estimation approximative du rapport des coefficients de rétrodiffusion aux deux interfaces 

ayant une rugosité identique. Les résultats montrent que la réflexion à l’interface air/glace est 

approximativement de –10 dB, en revanche celle à l’interface glace/eau varie de –3dB à -5dB. 

 
Dans un autre volet, ces arguments ne peuvent pas être la seule explication de la forte 

rétrodiffusion obtenue sur les images radar, parce que les surfaces lisses de l’interface 

glace/eau (cas des lacs si la glace n’est pas déformée) provoquent une diffusion spéculaire du 

signal émis par le capteur (Bryan et Larson, 1975). La présence des hétérogénéités dans le 

milieu peut contribuer de façon significative à la réponse totale du signal radar rétrodiffusé 

(Page et Ramseier, 1975). Des études montrent que la contribution de l’interface glace/eau et 

des inclusions d’air de forme tubulaire, présentes dans le milieu et orientées verticalement, 

peuvent causer une forte rétrodiffusion du signal radar (Sellmann et al, 1975 ; Elachi et al, 

1976; Weeks et al, 1977, 1978, 1981). L’ampleur du phénomène s’accentue avec 

l’augmentation de la taille et la densité de ces inclusions dans le milieu (Drinkwater, 1989).  

 
Les résultats présentés précédemment sont basés exclusivement sur des corrélations faites 

entre des signatures radar non calibrées et des observations terrain non quantifiées, comme la 

description générale de la structure des inclusions (Jeffries et al, 1994). De plus, l’absence de 

données terrain adéquates pour justifier ces conclusions et pour déterminer le coefficient de 

rétrodiffusion provenant de l’interface glace/eau rendait ces interprétations spéculatives. La 



 5

validation de leurs résultats nécessiterait ainsi des vérifications considérables et des données 

terrain additionnelles (Bryan et Larson, 1975). 

 
Avec le développement des RSO, d’autres horizons s’ouvraient pour la télédétection. En effet, 

des études plus avancées faites sur la glace d’eau douce identifient les systèmes RSO comme 

étant le capteur de télédétection le plus adéquat pour faire le suivi de la glace des lacs et des 

rivières (Petriyk et al, 1996). En 1990, Melloh et Gatto, après une analyse d’une série 

d’images RSO aéroportées acquises avec le radar NASA-JPL en bandes C, L et P et avec les 

quatre polarisations (HH, VV, HV, VH) sur des rivières et des lacs de l’Alaska, confirment 

que les images RSO peuvent identifier des embâcles, l’eau libre, la glace de lac et la glace de 

rivière avec différents degrés de rugosité. En plus, il a été démontré à partir des résultats que 

la bande L donne une meilleure distinction entre les types de glaces comme les embâcles, les 

couverts moins rugueux, l’eau libre, les couverts flottants ou gelés jusqu’au fond, et la glace 

de lac (Melloh et Gatto, 1990). Toutefois, Jeffries et al, (1994), qui ont travaillé sur des glaces 

du Montana à partir des images ERS-1 en bande C, soutiennent que cette bande est aussi utile 

pour détecter les variations de rétrodiffusion du signal radar des glaces que les bandes X ou L. 

D’après ces mêmes auteurs, les polarisations parallèles (HH et VV) permettent généralement 

d’avoir une plus forte rétrodiffusion que la polarisation croisée, et la polarisation VV semble 

être particulièrement affectée par les inclusions tubulaires. 

 
Des études récentes faites à partir des données ERS-1 sur la glace fournissent  une description 

quantitative plus précise sur la structure des inclusions (longueur, diamètre, densité, etc.) et 

sur leur effet sur le signal radar (Jeffries et al, 1994; Hall et al, 1994). Les mesures 

expérimentales faites sur une glace dépourvue d’inclusions et une autre incluant des 

inclusions tubulaires indiquent une rétrodiffusion radar d’environ –20dB et de –6dB 

respectivement (Wakabayashi et al, 1993; Morris et al, 1995; Jeffries et al, 1996). 
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Les inclusions tubulaires ne sont pas les seules formes d’inclusions présentes dans un couvert 

de glace. D’autres formes d’inclusions associées à certains types de glace peuvent être 

présentes. En 1994, Hall et al, suggèrent que les inclusions sphériques présentes dans la neige 

glacée peuvent causer de fortes rétrodiffusions radar. Une glace analogue formée à partir de la 

congélation de la glace mouillée (frasil) peut avoir le même effet (Leconte et Klassen, 1991). 

Cependant, cet effet n’est pas encore déterminé dans les deux cas (Hall et al, 1994). Toutefois, 

la comparaison entre ces différentes inclusions a permis de conclure que la structure de la 

glace n’est pas la même d’une zone à une autre et qu’elle peut apporter une contribution dans 

la distinction des signatures des différents types de glace présents sur un site donné (Hall et al, 

1994).  

 
Un autre paramètre fondamental peu abordé dans l’étude de la glace est l’épaisseur de la 

glace. Les études indiquent que sa progression provoque une augmentation dans la 

rétrodiffusion radar, surtout si elle entraîne une hausse de la concentration des hétérogénéités 

présentes dans la glace (Week et al, 1977; Jasek et al, 2003). D’après Jeffries et al. (1994), un 

couvert de glace de quelques centimètres d’épaisseur, incluant des inclusions tubulaires, est 

suffisant pour occasionner une rétrodiffusion assez forte. Toutefois, d’après Weeks et al, 

(1977), cette augmentation est limitée. Ils ont en effet remarqué la formation d’une couche 

exceptionnelle de glace de mer à la partie inférieure du couvert de glace de rivière atteignant 

presque le fond. Cette glace de mer limite la pénétration de la radiation des bandes X à 

l’intérieur de la glace. Sa formation est causée par une augmentation suffisante de la 

concentration des impuretés ioniques dans la matrice d’eau du lac (ou rivière) non encore 

gelée durant la phase du gel. Indépendamment de ces résultats, l’épaisseur de glace ne peut 

être déduite directement à partir du signal radar parce qu’elle est dépendante d’une 

combinaison de paramètres tant du capteur que de la glace (Bryan et al, 1975).  
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1.3 PROBLÉMATIQUE  

Comme vu précédemment, plusieurs facteurs influencent la rétrodiffusion du signal radar. Les 

propriétés diélectriques et la rugosité des interfaces sont les principaux facteurs qui 

influencent la rétrodiffusion (Raney, 1998). Ces paramètres sont liés, selon les résultats 

d’analyse des données RSO du satellite ERS-1, à l’épaisseur de la glace, à la couche de neige 

glacée, aux bulles d’air et leur structure, et aux conditions à l’interface glace/eau et glace/fond 

(Hall, 1998). Ainsi, afin d’établir un modèle d’inversion du signal radar en terme de 

caractéristiques de la glace, deux solutions sont possibles : empirique et théorique. La solution 

empirique consiste à construire une grande base de données reliant le coefficient de 

rétrodiffusion d’une part aux différents paramètres du couvert de glace (épaisseur de glace, 

rugosité, etc.), et d’autre part aux paramètres instrumentaux du capteur (incidence, fréquence, 

polarisation). La solution théorique consiste à disposer d’un modèle de rétrodiffusion capable 

de reproduire le signal radar réel quelles que soient les caractéristiques du couvert de glace. 

Cependant, bâtir une base de données représentative de toutes les conditions physiques 

possibles du couvert de glace aux différentes configurations radar nécessiterait un 

investissement en moyens humains et financiers très importants. La disponibilité des données 

RSO calibrées, d’une description plus précise de la géométrie des inclusions et de la théorie 

de la modélisation électromagnétique peuvent permettre le développement d’un modèle 

électromagnétique pour évaluer le coefficient de rétrodiffusion d’un couvert de glace de 

rivière (Jeffries et al, 1993, 1994).  

 

Très peu d’études théoriques existent sur la modélisation du signal radar de la glace d’eau 

douce. La seule étude qui semblerait avoir été faite sur ce sujet porte sur la glace de lac  

(Wakabayashi et al, 1993). Le modèle développé consistait à estimer l’intensité du signal 

radar de la glace acquis avec le capteur ERS-1 opérant en bande C avec la polarisation VV. 
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La diffusion volumique a été considérée en supposant la présence d’inclusions tubulaires et 

sphériques dans la glace columnaire. Les couches de glace de neige et de frasil (glace 

granulaire) formées n’avaient pas été modélisées adéquatement dans cette étude parce qu’elles 

n’étaient pas caractérisées à ce moment là. De plus, la rugosité a été considérée lisse aux deux 

interfaces. Ainsi, le modèle montrait une sous-estimation du signal radar.  

 
Par ailleurs, la diffusion de surface des milieux naturels peut être calculée avec des modèles 

de rétrodiffusion théorique, comme le modèle des petites perturbations qui n’est valide que 

pour les surfaces de faible rugosité, l’approximation scalaire des champs qui n’est valable que 

pour des surfaces très rugueuses, ou le modèle d’équation intégral (IEM) qui couvre un 

champ d’applications plus grand que les autres modèles. Ces derniers modèles sont plus 

sophistiqués que les modèles empiriques comme les modèles d’Oh (Oh et al, 1992) et de 

Dubois (Dubois et al, 1994).  

 

1.4 OBJECTIFS DE LA RECHERCHE   

L’objectif principal de la recherche doctorale présentée dans ce manuscrit est d’améliorer la 

compréhension des interactions entre l’onde radar et le couvert de glace en rivière. Cette 

compréhension permettra de déterminer les paramètres du milieu qui influencent le signal 

radar, et par conséquent les mécanismes d’interaction par lesquels ces paramètres 

interviennent. Les réponses à ces questions sont planifiées comme suit : 

 
1. Caractérisation physique des différents types de glace formés dans une rivière. 

2. Développement d’un modèle de rétrodiffusion capable d’estimer le coefficient de 

rétrodiffusion de la glace de rivière, acquis en bande C, avec différentes polarisations 

(HH, VV, HV et VH) en prenant en considération les différents mécanismes de diffusion 

contribuant dans cette interaction. 
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3. Analyse de sensibilité du coefficient de rétrodiffusion à la variation des différents 

paramètres d’entrée de modèle (paramètres du capteur et du couvert de glace). 

4. Validation du modèle développé avec des données radar réelles acquises avec le capteur 

RADARSAT-1 au dessus de la rivière Athabasca le 23 mars 2006.  

 

1.5 PLAN DE LA THÈSE  

Cette thèse comprend sept chapitres et trois annexes. Le premier chapitre définit le cadre 

général du sujet de recherche et identifie les objectifs de ce travail. 

 
Le deuxième est constitué d’une synthèse des dernières théories publiées concernant la 

formation du frasil et l’évolution des couverts de glace en milieu fluvial. Il s’attarde surtout 

sur la description des processus physiques observés et sur les facteurs qui sont à l’origine de 

cette formation. Une description des principales propriétés de l’eau et de la glace sera aussi 

introduite. 

 
La caractérisation physique des inclusions d’air dans les différents types de glace formés dans 

une rivière est présentée dans le troisième chapitre. Elle consiste à déterminer la distribution 

spatiale, la taille et la forme des différentes inclusions présentes dans deux types de glace qui 

sont la glace de neige et de frasil. Afin de réaliser cette caractérisation, deux expériences en 

laboratoire ont été planifiées et réalisées durant l’hiver 2006. Les résultats issus de ces 

expériences ont fait l’objet d’un premier article (Annexe 1) qui a été publié au Cold Regions 

Science and Technology sous le titre ’’Physical Characterization of air inclusions within the 

river ice’’.  

 
Dans le quatrième chapitre, la théorie de la modélisation électromagnétique est abordée en 

commençant par la présentation des modèles de la constante diélectrique et par la description 

statistique de la rugosité des interfaces. Ensuite, la théorie du transfert radiatif est présentée. 
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La modélisation des diffuseurs présents dans le couvert de glace ainsi que le modèle de 

diffusion de surface (IEM) sont présentés en détail dans les dernières sections de ce chapitre. 

 
Le cinquième chapitre présente dans un premier temps les hypothèses de l’étude et la 

description du modèle proposé. Ensuite, une analyse de sensibilité de la rétrodiffusion totale à 

la variation des différents paramètres du couvert de glace et du capteur est présentée. A la fin 

du chapitre, les limitations du modèle sont exposées. Le modèle proposé ainsi que les résultats 

obtenus ont été présentés dans un article qui a été soumis à la revue Transactions in 

Geosciences and Remote Sensing (TGARS) publiée par International Electrical Electronic 

Engineering IEEE sous le titre "A Backscatter Model for River Ice: Analysis and Numerical 

Results ". 

 
Le sixième chapitre présente la validation du modèle avec des mesures expérimentales 

collectées durant les compagnes de mesures terrain réalisées sur la rivière Athabasca, Alberta. 

Les coefficients de rétrodiffusion simulés sont comparés avec ceux mesurés par le capteur 

RADARSAT-1.  

 
Le septième chapitre présente la synthèse des résultats obtenus et une discussion sur les 

perspectives de recherche.  

 
Trois annexes complètent le document. L’Annexe 1 comporte deux articles: l’un sur la 

caractérisation de la glace et l’autre sur le modèle de rétrodiffusion de la glace de rivière. Le 

lecteur averti se doit de les lire pour apprécier l’ampleur du travail réalisé et la pertinence des 

résultats obtenus.  
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2. GLACE DE RIVIÈRE 

2.1 INTRODUCTION 

Depuis son apparition à l’automne jusqu’à sa fonte au printemps, un couvert de glace subit de 

multiples transformations durant la saison froide. Les facteurs qui conditionnent 

l’accumulation de glace de rivière au long de l’hiver sont aussi variés que nombreux. On 

compte parmi ceux-ci les conditions climatologiques régionales, fortement variables, et les 

divers régimes d’écoulement (débit et vitesse d’écoulement). 

 

2.2 PROPRIÉTÉS PHYSIQUES ET THERMIQUES DE L’EAU 

Les propriétés physiques de l’eau dépendent de sa température. Toute variation de celle-ci a 

des répercussions sur la stratification thermique et le mixage des masses d’eau.  

 

2.2.1 Masse volumique 

La masse volumique de l’eau n’augmente pas continuellement avec la diminution de la 

température. Elle est maximale à 4°C. Dans ces conditions, si la température diminue encore, 

la masse volumique diminue. La masse volumique de l’eau (ρ) en fonction de la température 

(T) est donnée par l’équation suivante (Heggen, 1983) : 

1682 0.410955.11000 −×−= − Tρ  (2.1)
 
où ρ est en kilogramme par mètre cube kg/m3 (MKSA), T est en degré Celsius.  

 

2.2.2 Chaleur massique  

La chaleur massique est la quantité de chaleur nécessaire pour faire augmenter la température 

d’une unité de masse de fluide d’un degré sous une pression constante. La chaleur massique 

de l’eau est supérieure à celle des autres matériaux. Ainsi, une plus grande quantité de chaleur 
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doit être ajoutée ou extraite à l’eau afin de changer sa température. La chaleur massique de 

l’eau (Cp) en fonction de la température (T) est donnée par l'équation suivante (Heggen, 

1983) : 

)( 6659.19.4174 6.10/6.10/ rr
p eeC −++=  (2.2)

 
où         r = 34.5 – T  pour  T<34.5 °C.  

     Cp est en joule par kilogramme par degré Celsius J/kg°C (MKSA). 

     T est en degré Celsius. 

 
À 0 °C, la chaleur massique de l’eau est de 4218.17J/kg°C.   

 

2.2.3 La stratification thermique des masses d’eau naturelle 

La stratification est le résultat des différences importantes de température et de densité des 

couches supérieures et inférieures des masses d’eau naturelle en écoulement laminaire. En été, 

la température de l’eau à la surface (>4°C) est supérieure à celle du fond. Par conséquent, 

l’eau à la surface se trouverait moins dense que celle du fond. En hiver quand la température 

de l’eau à la surface diminue à environ 4°C (ou moins), le comportement de la densité est 

inversée, avec pour résultat que l’eau à la surface est moins dense que celle du fond même si 

sa température est inférieure à celle du fond. 

 

2.2.4 Mélange 

En hiver, la différence de masse volumique entre les couches supérieures et inférieures des 

masses d’eau naturelle est trop faible pour causer un mélange. La turbulence est un mélangeur 

efficace. Toutes les rivières ayant un débit d’écoulement considérable sont turbulentes. Par 

conséquent, l’eau dans la rivière est mélangée et ne montre aucune stratification. L’eau des 

lacs peut être mélangée à une certaine profondeur grâce à la turbulence créée par le vent. Les 
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lacs peuvent aussi être mélangés à l’automne ou au printemps quand le refroidissement/ 

réchauffement de l’eau amène temporairement une plus grande densité en surface. L’eau 

coule ce qui provoque un mélange. 

 

2.2.5 Chaleur latente de fusion 

Durant la période du gel, et sous une pression atmosphérique standard, l’eau pure gèle à 0°C. 

Dans ce cas, elle dissipe une chaleur de 333.4J/g appelée chaleur latente de fusion. 

 

2.3 PROPRIÉTÉS PHYSICO-CHIMIQUES DE LA GLACE 

2.3.1 Structure de la glace 

Le gel est la phase durant laquelle l’eau passe de l’état liquide à l’état solide (glace). Ainsi, 

tout type d’impuretés (air, ioniques) présent dans l’eau serait rejeté. Dans les conditions 

terrestres, la glace se trouve le plus souvent sous la forme hexagonale, dite Ih. Dans cette 

structure, les atomes d’oxygène de la molécule d’eau ont un emplacement régulier alors que 

les atomes d’hydrogène sont placés de façon aléatoire (Hobbs, 1974).  

 
 Figure 2.1 Assemblages des molécules d’eau Figure 2.2 Structure de la glace. 

 

Hydrogène 

Oxygène 



 14

2.3.2 Masse volumique  

Une des plus importantes propriétés physiques de la glace est qu’elle est moins dense que 

l’eau liquide. La masse volumique de la glace pure est de l’ordre de 0.9166gcm-3 ce qui lui 

permet de flotter à la surface. De plus, comme les autres matériaux, la densité de la glace 

augmente avec la diminution de la température (à –30°C, la masse volumique de la glace est 

de 0.9206 g/cm3).  

 
Dans les masses d’eau naturelle, la densité de la glace est affectée par la présence d’impuretés 

comme les bulles d’air et les sédiments. Les bulles d’air tendent à réduire sa densité alors que 

les sédiments tendent à l’augmenter.  

 

2.3.3 Conductivité thermique 

La conductivité thermique décrit la capacité de la glace à transmettre de la chaleur sous l’effet 

d’un gradient de température unitaire. Elle est donnée par l’équation suivante : 

Tki   011.021.2 −=  (2.3)

 
où   ki  est en Watt par mètre par degré Celsius W/m.°C (MKSA). 

 T est en degré Celsius °C. 

 
La conductivité thermique de la glace est faible. Cependant, comme pour la densité, sa valeur 

est grandement influencée par la présence des bulles d’air et des inclusions d’eau non gelées. 

La quantité de ces inclusions dans la glace de rivière (ou de lac) n’est pas connue. Ainsi, leur 

influence est négligée. 
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2.3.4 Porosité de la glace 

Souvent, il existe dans la glace de lacs et fluviales de minuscules cavités remplies d’air, 

créées lors de la période du gel. La porosité décrit le pourcentage du volume occupé par l’air 

dans la matrice de glace sur le volume total. Pour un couvert de glace libre d’inclusions 

ioniques et de densité δ, sa porosité (νa) peut être déterminée à l’aide de l’équation suivante 

(Shumskii, 1964). 

100  
0

0 ×
−

=
ρ

δρ
av % (2.4)

 

où ρ0 est la masse volumique de la glace pure (0.9168g/cm3).  

 

2.3.5 Nombre de degrés-jours de gel  

Le nombre de degrés-jours de gel est une quantité très utile pour décrire le régime de 

température durant l’hiver. Il a été largement utilisé conjointement avec l’équation de 

conduction de chaleur, proposée par Stefan en 1891, afin d’estimer l’épaisseur du couvert de 

glace. Il est donné par l’équation suivante 
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où  Tmax,i et Tmin,i sont les températures maximales et minimales journalières de l’air          

respectivement.   

        0°C représente la température d’équilibre à l’interface glace/eau. 

 

2.4 APPARITION DE LA GLACE DANS LES MASSES D’EAU NATURELLE 

La nucléation est le processus physique par lequel un liquide se cristallise. D’une façon 

générale, la formation des couverts de glace se fait essentiellement selon trois mécanismes 

fondamentaux dans une masse d’eau naturelle (rivière, lac ou mer). Le premier est la 
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nucléation de la glace à la surface d’une masse d’eau calme ou se déplaçant lentement 

(habituellement les rives). Le second est la nucléation des particules de frasil à l’intérieur 

d’une masse d’eau à écoulement turbulent. Le dernier, pour sa part, est consécutif à une 

précipitation de neige tombant dans l’eau avoisinant le point de congélation (Michel, 1978). 

 

2.4.1 Nucléation de la glace à la surface 

Dans les masses d’eau à écoulement laminaire (ou calme), il n’y pas de mélange entre les 

couches supérieures et inférieures. Ainsi, la diminution de la température de l’air au cours de 

l’hiver a pour conséquence d’abaisser la température de l’eau à son point de congélation et de 

produire, si le bilan thermique conserve une valeur négative, de la glace à la surface de l’eau. 

La glace apparaît d’abord le long des rives où le refroidissement de l’eau est plus rapide, mais 

la glace peut aussi être nucléée sur la surface, loin des berges (Michel, 1978).  

 
Sur ces surfaces d’eau calme, un faible gradient de température cause une cristallisation lente, 

laquelle conduit généralement à un couvert composé de très gros cristaux de forme 

columnaire aux limites irrégulières, présentant une orientation préférentielle verticale de l'axe 

optique (Shumskii, 1964). Par contre, s’il y a un important gradient de température, la 

solidification se produit beaucoup plus rapidement, laquelle conduit à des cristaux légèrement 

moins développés que dans le cas précédent, où l’orientation cristallographique de chaque 

cristal est aléatoire.   

 

2.4.2 Nucléation des particules de frasil 

Lorsque la température de l’eau descend sous une température critique, elle ne gèle pas 

immédiatement, mais demeure dans un état de surfusion métastable (Osterkemp, 1978). L’eau 

pure doit être refroidie à près de –40°C avant de voir apparaître une nucléation (Daly, 1994). 

Cette température est appelée température de nucléation homogène et ne se produit que 
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lorsque l’eau est pure. L’eau des rivières n’est pas pure et contient des particules 

microscopiques et macroscopiques par exemple des sédiments en suspension. Les particules 

agissent comme catalyseur de nucléation, ce qui permet la formation de cristaux de glace à 

une température plus élevée que –40°C mais inférieure à 0°C. Ce type de nucléation est 

appelé nucléation hétérogène. Les études indiquent qu’une nucléation spontanée est 

impossible dans les cours d’eau naturels et que les impuretés, qui agissent comme semences, 

sont absolument nécessaires. L’origine des semences et leur taux d’introduction dépendent 

des conditions environnementales locales présentes. Les gouttelettes d’eau qui sont 

introduites dans l’air par les éclaboussures de l’eau contre les roches, par l’éclatement de 

bulles à la surface et par évaporation, peuvent geler et retourner dans l’écoulement et agir 

comme semences (Yapa et Shen, 1986; Daly, 1994). Les particules de terre, de végétation et 

de neige qui tombent sur une surface d’eau sur-refroidie peuvent avoir le même effet (Michel, 

1978). Afin que le processus de nucléation débute, la température de l’air doit être inférieure à 

–8°C, l’eau doit être en surfusion et l’écoulement doit être rapide et turbulent en plus d’avoir 

des particules qui peuvent agir comme semences (Yapa et Shen, 1986 ; Beltaos, 1995).  

 

2.4.3 Précipitation de neige 

Dans une rivière (ou un lac) dont l’eau avoisine le point de congélation, il est fréquent qu’une 

chute de neige amorce le couvert de glace lorsque les particules de neige flottante se 

recongèlent en surface. D’un tel ensemencement résulte un couvert initial à grains équi-axes, 

fins, dont l’orientation cristallographique est aléatoire. Une fois ce premier couvert développé, 

la glace va s’épaissir. Dépendamment des conditions climatiques et hydrodynamiques, les 

cristaux de glace peuvent être gros ou pas, avec une orientation verticale ou pas. La 

précipitation peut prendre d’autres formes comme le givre, la brume de glace, la neige 

tombant des arbres ou des buissons qui bordent la masse d’eau.  
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2.5 FORMATION DU COUVERT DE GLACE DANS UNE RIVIÈRE 

Essentiellement, il y a quatre types de glace qui peuvent apparaître dans une rivière. Ce sont 

la glace columnaire, glace de frasil, glace de neige et glace agglomérée.  

 

2.5.4 Formation de la glace columnaire 

La glace columnaire est formée principalement dans les masses d’eau à écoulement laminaire. 

Son développement se fait horizontalement tout au long des rives, mais aussi 

perpendiculairement vers le centre de la rivière. Cette progression dépend de facteurs tels que 

la température de l’air, la vitesse du vent, et bien entendu le régime d’écoulement qui tend à 

devenir turbulent au centre de la rivière ce qui la freine. La glace columnaire peut croître aussi 

loin des berges autour des obstacles présents dans la rivière : îlots de rochers, piliers de ponts, 

(Michel., 1972).  

Ce type de glace est, selon les régions, communément désigné par les expressions "glace 

noire" ou "glace transparente" (Figure 2.3). Cette glace est caractérisée par sa solidité. Les 

spécialistes l’identifient par le qualificatif columnaire parce qu’elle est formée de cristaux en 

forme de colonnes soudées les unes aux autres (Figure 2.4). Les dimensions des colonnes 

dépendent essentiellement de la température de l’air et de la pureté de l’eau lors de la 

formation des premières particules de glace. 

 
La glace columnaire est un type dominant dans les petites rivières et les ruisseaux. Dans les 

grandes rivières cependant, la progression rapide du couvert de glace ne peut être expliquée 

uniquement par la croissance de la glace de rive. La masse volumique de cette glace varie de 

0.90 à 0.917g/cm3. 
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Figure 2.3 Glace columnaire extraite 
de la rivière Athabasca, hiver 2006.  

Figure 2.4 Glace columnaire extraite 
de la rivière Athabasca, hiver 2006 

(Polarisation croisée). 

 

2.5.5 Formation du frasil  

Le frasil est défini comme l’ensemble des cristaux de glace formés dans un écoulement 

turbulent où l’eau est à l’état de surfusion. Dans les tronçons de rivières à écoulement rapide 

(où dans un lac venteux et peu profond), le mélange turbulent affecte toute la masse d’eau en 

profondeur. Cela a pour effet d’égaliser les températures en dehors de la couche de surface et, 

en principe, le frasil apparaît uniformément dans la section de l’écoulement (nucléation 

hétérogène). Les premières particules de glace formées sont trop petites pour être observées à 

l’œil nu, mais elles croissent rapidement et forment des disques de glace dont la plus grande 

dimension est de l’ordre de quelques dixièmes de millimètre. La concentration des particules 

de frasil peut atteindre 106 particules/m3 (Michel, 1972). La quantité de frasil formée à la 

surface de l’eau peut être estimée en utilisant le principe de la conservation de l’énergie à 

condition que la turbulence soit suffisamment élevée pour garder les cristaux nouvellement 

formés en suspension (Ashton, 1978). Les flocons de frasil adhérent très facilement aux 

éléments étrangers se trouvant dans la zone de formation de ce type de glace (Figure 2.5).  

Dans le cas où il y a des roches dans le lit de la rivière à l’endroit de la zone de formation du 

frasil actif (la longueur de la rivière où le frasil apparaît sur toute la profondeur) les particules 
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de glace adhèrent et croissent, dans certains cas, sur des cailloux pour former de la glace de 

fond (Figure 2.6). 

  
Figure 2.5 Flocons de frasil (Beltaos, 1995) Figure 2.6 Glace de fond (Beltaos, 1995) 

 

Pour bien saisir l’évolution du frasil en rivière, nous distinguons cinq zones de transformation 

(Figure 2.7).  

 

Figure 2.7 Différentes formes et distributions du frasil en rivière (Michel, 1972).  

 

Zone1 : 

Dans la zone 1, l’écoulement est turbulent et la température de l’eau s’abaisse graduellement 

jusqu’à ce qu’elle atteigne 0°C. 

 
Zone2 : 

La zone 2 représente une section plus ou moins longue de la rivière. C’est dans cette zone 

turbulente que la masse d’eau est sur-refroidie de quelques centièmes de degré °C.  
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Zone3 : 

Lorsque la température de l’eau atteint son minimum, des particules de glace apparaissent 

dans l’eau, uniformément réparties dans la masse d’eau où l’écoulement est turbulent. Elles 

sont alors trop petites pour être observées à l’œil nu. Ces particules isolées croissent 

rapidement et forment des disques de glace dont la plus grande dimension est de l’ordre de 

quelques dixièmes de millimètre, les autres étant très petites.  

 
Zone4 : 

Dans la zone 4, la température de l’eau qui était auparavant légèrement au-dessous de 0°C, 

remonte rapidement vers cette température. Les disques de glace formés dans la zone 3, à 

travers l’écoulement, croissent spontanément pour former les flocons de frasil répartis dans 

l’écoulement, lesquels deviennent visibles comme le montre la Figure 2.7. Les zones 3 et 4 

sont celles caractérisées par l’apparition des disques et leur croissance. Dans ce cas le frasil 

est dit actif.  

 
Zone5 : 

Lorsque le frasil a été formé et que la température de l’eau est redescendue à 0°C, il ne reste 

que des flocons vaporeux de cristaux de glace qui n’ont plus tendance à croître spontanément. 

Ces flocons oscillent dans l’écoulement turbulent et ceux qui atteignent la surface, à un 

instant donné, servent de noyaux pour la croissance régulière de la glace. À ce stade, le frasil 

ne possède plus aucun potentiel de croissance spontanée et devient du frasil inactif.    

 
Au tout début, les couverts de glace s’amorcent à partir d’obstacles artificiels, qui barrent la 

rivière en travers, ou plus généralement par l’augmentation de la concentration des glaçons en 

surface puis par l’interpénétration des glaçons de dérive qui s’arrêtent et se soudent les uns 

aux autres. Les couverts de glace progressent ensuite vers l’amont, alimentés par les glaçons 



 22

et les flocons de frasil. La masse volumique de ce type de couvert de glace varie de 0.85 à 

0.917g/cm3 (Michel, 1972). 

 
Dans une rivière à écoulement turbulent le couvert de glace amorcé par des glaçons provenant 

du frasil est le premier type de glace formé (glace primaire).  Cependant, dans d’autre cas, il 

peut être considéré comme une glace secondaire s’il est formé au-dessous d’une glace 

primaire (Figure 2.8). 

 

 

Figure 2.8 Formation d’un couvert de glace (Bisaillon, 2004). 

 

2.5.6 Formation de la glace de neige (glace superposée) 

Les deux mécanismes de formation de la glace de neige (Figure 2.9) sont à la fois simples 

mais très différents l’un de l’autre.  

 
Premièrement, il y a le cas de l’amorce d’un couvert de glace lors d’une chute de neige. Cette 

situation se présente lorsque la température de la couche de surface du plan d’eau est de 0°C 

ou près de cette température et qu’une précipitation de neige survient. Dans ces conditions de 

température, la neige demeure en grande partie à l’état solide. Ainsi, une couche de bouillie 

de neige se forme sur le plan d’eau. Par la suite cette bouillie se congèle pour former de la 

glace de neige si la température de l’air est favorable.  
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Deuxièmement, il existe un cas où l’eau s’infiltre dans la neige recouvrant un couvert de glace 

établi. Les fissures d’un couvert de glace, par où s’infiltre l’eau, peuvent être d’origine 

thermique. Elles peuvent aussi se produire sous le poids d’une épaisseur suffisante de neige 

ou encore par une fluctuation du niveau d’eau.  

 
Au cours d’un hiver, plusieurs couches de glace de neige peuvent se former, toujours sur un 

couvert de glace déjà établi (glace superposée). Leur masse volumique varie de 0.80 à 

0.90g/cm3 (Michel, 1972). 

 

 
Figure 2.9  Glace de neige extraite de la rivière Athabasca, hiver 2006.   

 

2.5.7 Formation de la glace agglomérée  

Dans certaines rivières, il est fréquent de rencontrer de la glace agglomérée (Figure 2.10). 

Cette glace est formée par le regel de fragments de glace flottante de toutes formes et de tous 

types. Ce type de glace se rencontre principalement en aval des zones de rapides où 

l’écoulement est turbulent. Cette glace peut contenir un mélange de frasil, de neige et de 

parcelles de glace de rive détachées par l’action de l’eau, du vent ou par les fluctuations du 

niveau d’eau. Ces particules se soudent les unes des autres par le gel de l’eau remplissant les 

vides de ce mélange non homogène. Sa masse volumique est autour de 0.91g/cm3 (Michel, 

1972). 
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Figure 2.10 Glace agglomérée photographiée sur la rivière de la Paix, Alberta 

(hiver 2004). 

 

Le couvert de glace formé sur la rivière (ou le lac) peut être constitué d’un ou plusieurs types 

de glaces (Figure 2.11). La figure suivante montre une carotte de glace de la rivière 

Athabasca extrait durant l’hiver 2006.  

 
Figure 2.11 Carotte de glace de la rivière Athabasca, Alberta (hiver 2006), formé de trois 

types de glace. 1- glace de neige, 2- glace de frasil, et 3- glace columnaire. 
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2.6 INCLUSIONS ET IMPURETÉS  

L’air emprisonné dans le couvert de glace est une inclusion prédominante. La concentration 

de ces inclusions, leurs formes et distributions dépendent fortement des conditions 

météorologiques et hydrodynamiques (Michel et al, 1969). Habituellement, l’air dissout dans 

l’eau est rejeté à l’interface glace/eau durant la période de gel. Des corrélations établies entre 

l’épaisseur de la glace et les conditions climatiques montrent que la concentration des bulles 

d’air dans la glace augmente avec l’augmentation du taux de gel. Inversement, si le processus 

de gel est assez lent, l’air est totalement rejeté à l’eau pour produire finalement un couvert de 

glace exempt d’inclusions (glace transparente). 

 
Dans un froid intense, et à mesure que le couvert de glace progresse, les bulles d’air formées 

prennent une forme cylindrique. De plus, elles sont disposées parallèlement à la direction du 

gel. Elles peuvent garder cette forme initiale sur quelques centimètres dans la glace, et avec 

un diamètre maximal qui ne dépasse généralement pas 0.15cm (Gow et al, 1977). Cependant, 

elles peuvent aussi se briser en une série de petites inclusions tubulaires qui se transforment 

par la suite en des inclusions sphériques. Généralement, la porosité de la glace ne dépasse pas 

3-4 % (Figure 2.12).  

 
La glace de rivière peut avoir aussi d’autres types d’inclusions comme des bulles d’eau, des 

grains de sable, sel, etc. 
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Figure 2.12 Différentes formes d’inclusions d’air présentes dans la glace 

(sphériques et tubulaires). 

 

2.7 ESTIMATION DE L’ÉPAISSEUR DU COUVERT DE GLACE 

Plusieurs tentatives ont été faites afin de prédire l’épaisseur que pouvait atteindre le couvert 

de glace. La plus complète des formulations est décrite par Shen et Chiang (1984). Elle 

exprime la croissance verticale de la glace solide par conduction de chaleur au travers d’un 

couvert d’une épaisseur initiale donnée.  Elle inclut la distribution de la température dans le 

couvert et le budget thermique prend en considération l’absorption des radiations solaires par 

la couverture de glace. Elle est aussi capable de tenir compte des chutes de neige 

quotidiennes. Cette formulation, plus représentative de la complexe réalité, voit également 

son application restreinte à des cas spécifiques en raison de ses hypothèses simplificatrices. 

L’une d’entre elles suppose en effet que le couvert soit bien drainé et qu’aucune inondation ne 

peut se produire, inhibant du même coup toute formation de glace de neige. 
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3. CARACTÉRISATION PHYSIQUE DES INCLUSIONS D’AIR 

DANS LA GLACE DE RIVÈRE 

3.1 INTRODUCTION  

Tel que mentionné au chapitre 1, la caractérisation physique des inclusions d’air dans les 

différents types de glace est essentielle pour bien comprendre les mécanismes de 

rétrodiffusion du signal radar dans un couvert de glace. La caractérisation de ces inclusions 

dans la glace columnaire a été largement étudiée. En revanche, leur caractérisation dans la 

glace de neige et la glace de frasil n’est pas encore établie. L’objectif de ce présent volet de 

notre recherche répond à ce problème.  

 

3.2 SITES D’ETUDE 

Ce travail de recherche s’appuie essentiellement sur deux sites d’étude situés dans les régions 

à climat tempéré froid et ayant un écoulement qui se fait du sud vers le nord: 

 
Le premier site est un tronçon de la rivière Saint François situé en amont de la ville de 

Drummondville, au sud du Québec (Canada). Sur cette section d’environ 30km de long, la 

largeur du chenal varie de 100 à 850m et la pente moyenne du lit de la rivière est d’environ 

0.0003. Trois barrages contrôlent le débit sur le tronçon. Deux sont situés près de 

Drummondville et l’autre à 69km en amont de cette même ville (Figure 3.1-a).   

 
Le deuxième site d’étude est un tronçon de la rivière Athabasca qui se situe au Nord de la 

ville de Fort McMurray en Alberta (Canada) (Figure 3.1-b). Sur cette section d’environ 30km 

de long, la largeur moyenne du chenal est de 450m et la pente moyenne du lit de la rivière est 

~0,001. Cette rivière est caractérisée principalement par une série de rapides situés à environ 

140km en amont de la ville de Fort McMurray. Près de cette même ville, la morphologie de la 

rivière change radicalement pour contenir plusieurs îles.  
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Figure 3.1 La localisation des deux sites d’étude : 

a- rivière Saint François, Québec et b- rivière Athabasca, Alberta. 

 

3.3 CAMPAGNES DE MESURES TERRAIN 

Afin d’obtenir une caractérisation physique des inclusions d’air emprisonnées dans le couvert 

de glace de la rivière, des campagnes de mesures terrain ont été planifiées et réalisées sur les 

deux sites d’étude durant l’hiver 2006. Lors de ces campagnes de mesures, plusieurs 

localisations ont été visitées (Figure 3.1). Ces points ont été choisis grâce à deux images 

RADARSAT-1 acquises à la mi-janvier et à la mi-mars sur la rivière Saint-François et la 

rivière Athabasca, respectivement. Le critère de sélection utilisé était la facilité d’accès au 

couvert de glace avec un minimum de risque.  

 
Les carottes de glace ont été extraites avec un carottier de glace de 70mm de diamètre. Sept 

localisations ont été visitées sur la rivière Athabasca (une à trois carottes étaient extraites à 

chaque fois) et trois sur la rivière Saint-François (quatre carottes étaient extraites à chaque 

fois). Des mesures additionnelles, comme l’épaisseur du couvert de glace et la couche de 

neige, ont été acquises à chaque localisation. Toutes les carottes extraites ont été 

photographiées avant d’être scellées dans des pellicules de plastique et transportées dans des 
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glacières dans les chambres froides de l’Institut National de Recherche Scientifique (INRS) 

ou de l’Université d’Alberta à Edmonton pour une étude détaillée.   

 

3.4 CARACTÉRISATION PHYSIQUE DES INCLUSIONS D’AIR  

La caractérisation physique des inclusions d’air a porté sur les points suivants : 

1- la taille, la forme, et la distribution des inclusions d’air emprisonnées dans les 

différents types de glace formée dans la rivière, 

2- le volume total de ces inclusions d’air.  

 
3.4.1 CT Scanneur 

La tomographie par rayons X assistée par ordinateur (CT), ou tomodensitométrie ou encore 

scannographie, fut développée par G.M. Hounsfield (Aubert, 1999). La première machine 

(scanner) utilisable en clinique fut installée en 1971 à Londres. Cette technologie est basée sur 

la détection d'un faisceau de rayons X tournant autour du patient ou autre (Figure 3.2). 

Cependant, à l'opposé de la radiologie classique où le faisceau transmis est détecté et visualisé 

à l'aide d'un film ou d'un amplificateur de luminance, le faisceau est détecté électroniquement 

puis numérisé. L'image est ensuite reconstruite à l'aide d'un calculateur et visualisée. 

L'acquisition de plusieurs coupes adjacentes conduit à l'information tridimensionnelle. 

 
Depuis son apparition, il y a maintenant plus de trente ans, la scannographie a connu un 

succès croissant. Outre la médecine, son utilisation s’est répandue à d’autres domaines de 

recherche, comme l’environnement terrestre pour quantifier des vers de terre dans le sol 

(Pierret et al, 2002), l’écologie pour caractériser la structure des sédiments (Kenter et al, 1989, 

Crémer et al, 2002), et la visualisation de la structure des biogéniques dans les sédiments 

marins (Montety et al, 2003).  
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Figure 3.2 Scanneur médical Siemens Somatom Volume Access du Laboratoire de Scannographie 

de l’Institut National de la Recherche Scientifique (INRS). 
 
 
Cette technologie d’imagerie a été appliquée au Laboratoire de Scannographie de l’Institut 

National de la Recherche Scientifique (INRS) sur les carottes de glace extraites de la rivière 

Saint François. Ces carottes ont été balayées avec le scanneur Siemens Somatom Volume 

Access sous une tension de 140KV et à chaque 0,5mm le long des carottes. En tout, cinq 

carottes de glace ont été balayées. Les images obtenues ont une taille de (512×512) pixels et 

une résolution de 0,1mm.  

 
Toutes les données obtenues lors de cette expérience ont été traitées en détail. La porosité et la 

taille moyenne des inclusions d’air ont été déterminées à l’aide de programmes Matlab 

développés principalement pour cette étude. La forme des inclusions a été déterminée grâce 

aux reconstitutions 3D obtenues avec le système d’exploitation de ce même scanner. La 

description détaillée de la méthodologie établie et des résultats obtenus sont présentés dans  

Gherboudj et al, 2007 (annexe 1, article 1). Un résumé des résultats obtenus est présenté au 

Tableau 3.1. 
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Tableau 3.1 Caractéristiques physiques des inclusions d’air présents dans le couvert de glace 
de la rivière Saint François. 

Identification Porosité 
[%] 

Diamètre moyen 
[cm] Forme Distribution Espacement

Glace de neige  4,0-10,0 
16,0-26,0 

0,02-0,2 
0,3-1,2 Sphérique Homogène  Proches  

Glace de  frasil 1,0-4,0 0,1-0,5 Sphérique Non Homogène Proches 

Glace 
Columnaire 1,0< 0,1-0,2 

0,01 et 1,0 
Sphérique  
Tubulaire Homogène Éloignées 

 

3.4.2 Analyse microscopique 

Les carottes de glace extraites dans la rivière Athabasca ont été analysées en détail dans la 

chambre froide du laboratoire du département de Génie Civil de l’Université d’Alberta à 

Edmonton. Le matériel utilisé incluait un microscope, un filtre en polarisation croisée, une 

scie et plaque chauffante (Figure 3.3). Les différentes étapes effectuées lors de cette 

expérience ont été : 

 
1- Identification visuelle des différents types de glace et des changements de porosité 

observés dans les types de glace, pour chaque carotte de glace;  

2- Des sections d’approximativement 20mm d’épaisseur et correspondant aux types de 

glace et/ou aux changements de porosité observés, ont été coupées avec une scie; 

3- La densité de la glace a été calculée en mesurant la masse et le volume de chaque 

section individuellement; 

4- La taille, la forme et la distribution des inclusions d’air ont été observées sous la 

lumière naturelle et la lumière polarisée. Les mesures ont été facilitées grâce à une 

grille graduée superposée à chaque section de glace. 

5- Des investigations supplémentaires ont été effectuées à l’aide d’un microscope afin 

d’examiner les inclusions d’air en détail.  
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Figure 3.3 Outils utilisés au laboratoire de département de génie civil 

de l’université d’Alberta à Edmonton. 
a) Filtre de polarisation croisée, b) Microscope, c) Chambre froide. 

 

La méthodologie appliquée ainsi que les résultats obtenus de cette expérience sont aussi 

présentés en détail dans Gherboudj et al, 2007 (annexe 1, article 1). Le tableau suivant résume 

les principaux résultats.  

 
Tableau 3.2 Caractéristiques physiques des inclusions d’air présentes dans le couvert de glace 

de la rivière Athabasca. 

Identification Porosité [%] Diamètre moyen 
[cm] Forme Distribution Espacement

Glace de neige  7,0-20,0 0,001-0,25 Sphérique Homogène  Proches  

Glace de  
frasil 5,0-18,0 0,2-1,3 Sphérique

Irrégulier 
Homo/ Non homogène 
Homo/ Non homogène Proches 

Glace 
Columnaire 

1,5-3,0 
4,0-7,0 

0,1-0,3 
0,1-0,3 and 2,0-4,0 

Sphérique 
Tubulaire Homogène Éloignées 



 33

3.5 RUGOSITÉ DES INTERFACES DE LA GLACE DE RIVIÈRE 

La rugosité de l’interface inférieure du couvert de glace a fait l’objet d’études en hydraulique. 

Ce paramètre est contrôlé par l'effet de l'interaction entre l'écoulement de l'eau et la 

température de l'air (Ashton, 1986). Sa valeur varie au cours de l'hiver (Michel et al. 1969). 

Au début, il y a généralement un dépôt de petites particules de frasil sous un couvert de glace 

déjà établi, lequel est progressivement lissé au fur et à mesure qu’il s'épaissit (Figure 3.4). 

Cette diminution se fait rapidement sur certains cours d'eau et lentement sur d'autres. Par 

ailleurs, des rides ou des dunes peuvent être formées sur la partie inférieure du couvert de 

glace (Michel, 1971), lesquelles font augmenter la valeur de la rugosité dans certains cas 

(Figure 3.5). 

 

  

Figure 3.4 La rugosité de l’interface  
inférieure  d’un couvert de glace de frasil 
(S. Demers, communication personnelle). 

Figure 3.5 La rugosité de l’interface 
inférieure d’un couvert de  glace 

columnaire.   

 

La valeur de cette rugosité est difficile à obtenir directement ou indirectement à partir des 

profils de vitesse (Ashton, 1986). Ce paramètre a été abordé de diverses manières et avec 

plusieurs coefficients tels que le coefficient de Manning n, le coefficient de Darcy et le 

coefficient de frottement f. En se basant sur des observations acquises durant plusieurs années 

sur diverses rivières, quelques valeurs de rugosité exprimées par des valeurs du coefficient de 

Manning, ont été proposées pour différents types de glace (Ashton, 1986). En classant le 

couvert de glace de rivière en trois classes (couvert de glace, couvert formé de frasil dense, et 
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particules de frasil collées à un couvert déjà établi), quelques valeurs du coefficient de 

Manning n ont été proposées (Ashton, 1986). La Tableau 3.3 résume les valeurs obtenues 

dans plusieurs travaux de recherche.  

 
Tableau 3.3 Rugosité de l’interface inférieure de la glace de rivière 

exprimée en coefficient de Manning (Ashton, 1986). 

Classe de glace Condition Début de gel Agé  Référence 

Lisse   0,010- 0,012 0,008- 0,010 Nezhikhovsky (1964) 
Couvert de glace  

Rides  - 0,014 
0,010-0,028 

Nezhikhovsky (1964) 
Carey (1966) 

30 à 90 cm 0,01-0,03 
Glace de frasil  

90 à 150 cm 0,03- 0,06 
0,01-0,02 Nezhikhovsky (1964) 

 

La rugosité exprimée en centimètre n’est pas incluse dans les modèles hydrauliques les plus 

fréquemment utilisés. Aucune tentative n'a été faite pour convertir les valeurs de rugosité de 

l’interface de glace exprimées par le coefficient de Manning à des valeurs exprimées en 

centimètres. Le Tableau 3.4 présente certaines gammes de rugosité exprimée en centimètre 

pour différents types de glace et pour les deux interfaces du couvert de glace. Ces valeurs ont 

été recueillies au cours de plusieurs années de terrain par l’équipe de Faye Hicks 

(communication personnelle), professeure au département de génie civil de l’université 

d’Alberta à Edmonton. La rugosité de la partie inférieure du couvert de glace peut être une 

source d’erreur dans les estimations des coefficients de rétrodiffusion, étant donné qu’elle est 

souvent considérée comme constante dans le temps.  
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Tableau 3.4 Rugosité des deux interfaces d’un couvert  de glace de la rivière 
exprimée en centimètre (F. Hicks communication personnelle).    

Classe de glace Types de 
glace Condition 

Rugosité de 
l’interface 

inférieure [cm] 

Rugosité de 
l’interface supérieure 

[cm] 

Columnaire Lisse   
Rides  

0,01-1 
1-10  

 
0,1-1 

 Couvert de glace 
 

Frasil Juxtaposé  0,1-1 1-10 

Embâcle  Différents 
types Gel de morceaux  10-100 

100-500 
10-100 
100-500 

 

3.6 CONCLUSION 

Chacun des types de glace formés dans une rivière possède une densité et des inclusions de 

différentes formes et tailles. La glace columnaire peut se trouver exemptée totalement 

d’inclusions d’air. Elle peut aussi comprendre des inclusions tubulaires ou sphériques en 

partie ou en totalité. Ces dernières sont généralement petites et éloignées. Grâce aux deux 

expériences réalisées dans cette étude, il a été démontré que la glace de neige est caractérisée 

par la présence d’inclusions d’air de forme sphérique et de taille variant de 0,09 mm à 3 mm. 

Leur distribution spatiale assez rapprochée mène à considérer la glace de neige comme un 

milieu dense. Contrairement à ce type de glace, la glace de frasil est constituée généralement 

d’inclusions d’air de forme non sphérique. La taille de ces inclusions est plus considérable 

que celle trouvée dans la glace de neige. De plus, leur distribution spatiale est généralement 

non homogène. La rugosité de l’interface inférieure de la glace de rivière est un paramètre 

difficilement mesurable sur le terrain. Ce paramètre est considéré comme une source 

d’incertitude pour ce modèle de rétrodiffusion de la glace de rivière.  
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4. MODÉLISATION ÉLECTROMAGNÉTIQUE D’UN COUVERT 

DE GLACE 

4.1 INTRODUCTION 

En amont du développement d’un modèle de rétrodiffusion d’un couvert de glace s’inscrivent 

les étapes de description du milieu d’étude. Ainsi, la première partie décrit les caractéristiques 

du couvert de glace au moyen de sa constante diélectrique relative et de la rugosité de surface 

des deux interfaces air/glace et glace/eau. Dans la seconde partie sera présentée la théorie de 

la modélisation électromagnétique de chaque mécanisme de rétrodiffusion (surfacique et 

volumique). Les limitations et les approximations introduites pour chaque cas seront 

également présentées. 

 

4.2 DESCRIPTION DU COUVERT DE GLACE 

La glace de rivière n'est pas une matière uniforme et homogène. Ce qui semble être une seule 

couverture de glace peut varier en densité, en rugosité et en épaisseur. Les masses de glace, 

comme présentées dans les chapitres précédents, peuvent être constituées de différents types 

de glace (glace columnaire, glace de frasil, glace de neige). Chaque type de glace est un 

milieu hétérogène constitué essentiellement de deux composantes, qui sont la glace pure et les 

inclusions d’air. D’autres composantes occasionnelles, comme les particules de sable ou de 

sel, peuvent également constituer le couvert de glace (Michel et al, 1969; Wakabayashi et al, 

1993 ; Jeffries et al, 1994). L’organisation spatiale et les proportions de chacune des 

composantes, leur forme et leur taille, ainsi que la rugosité des interfaces déterminent le 

comportement du couvert de glace de la rivière avec le signal radar.  
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4.2.1 Constante diélectrique d’un couvert la glace 

4.2.1.1 Formule diélectrique d’un mélange 

La structure des milieux hétérogènes est modélisée en considérant qu’ils sont formés d’un 

milieu hôte homogène parsemé d’hétérogénéités ayant une constante diélectrique et une 

géométrie spécifiques. Cette hypothèse est valide si la longueur d’onde est grande par rapport 

aux dimensions des inclusions.  

 
La glace des masses d’eau naturelle est modélisée sous la forme d’un milieu à deux 

composantes glace et air. Les bulles d’air sont assimilées à des inclusions ayant des formes 

sphériques ou cylindriques. À partir du calcul du champ électrique moyen, Polder et Van 

Santen (1946) puis De Loor (1968) ont proposé l’équation du mélange diélectrique suivante :  

 

∑
=

+ ⎟
⎠
⎞

⎜
⎝
⎛ −+

−
+=

3

1 113 i
j

inc

hoteinc
hotec

A
ε
ε

εενεε  
(4.1)

 

• εc, εhote, εinc 
 sont respectivement les constantes diélectriques relatives du milieu total, du 

milieu hôte et des inclusions.  

• ν est la fraction volumique totale occupée par les inclusions. 

• ε+ est la constante diélectrique relative moyenne de l’environnement d’une particule et 

varie selon la densité des inclusions. 

• Aj pour j=1, 2, 3 sont les facteurs de dépolarisation des inclusions et dépendent 

uniquement des valeurs de leur demi-axes principaux, notés a, b, c.    

 
Deux géométries d’inclusions sont distinguées : 

• Sphérique, a= b= c.  

• Cylindrique (ellipsoïdale allongée), a= b, c>a.  
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La forme, la dimension et l’orientation des inclusions rendent cette formule difficile à 

appliquer. Ainsi, une autre formule empirique a été développée.  

 

4.2.1.2 Constante diélectrique de la glace des masses d’eau naturelle 

En hyperfréquence, la constante diélectrique de la glace pure, εi, est quasi constante et 

indépendante de la température. Ainsi, la valeur de la constante diélectrique relative de ce 

type de glace, εc, est dépendante uniquement de la fraction volumique des bulles d’air νa 

(Fung, 1994). Elle peut être estimée en utilisant la formule suivante : 

 

⎟⎟
⎠

⎞
⎜⎜
⎝

⎛
−
+

=
y
y

a

a
ic υ

υεε
1

21  (4.2)
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Cette formule a été développée afin de calculer la constante diélectrique de la glace de mer de 

deuxième année (vieille glace) qui contient une faible quantité de sel par rapport à la glace de 

mer de première année. Cette glace est considérée comme une glace d’eau douce parsemée 

d’inclusions d’air uniquement (Fung, 1994).  

 
Le volume de bulles d’air dans le couvert de glace est un paramètre primordial car il influe 

fortement sur le comportement électromagnétique de la glace de rivière (Leconte et al, 1991 ; 

Wakabayashi et al, 1993 ; Jeffries et al, 1994). Si le volume des autres types d’inclusions 

présents dans le couvert de glace est faible, la fraction volumique de l’air (νa) peut être 

approximée ainsi (Shumskii, 1964) :  

i

c
a ρ

ρ
υ −= 1  (4.4)
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où ρc et ρi représentent respectivement la masse volumique du couvert de glace et de la glace 

pure (0.917g/cm-3).  

 

4.2.2 Définition des paramètres de rugosité de la surface 

4.2.2.1 Description statistique de la rugosité de surface  

La rugosité est un paramètre physique qui caractérise l’état de surface d’un objet par rapport à 

un plan de référence. Elle peut être assimilée à un processus stochastique stationnaire et 

ergodique (Ulaby et al, 1986). Un point M(x,y) appartenant à une surface est repéré par sa 

hauteur z=f(x,y) par rapport à un plan de référence. On associe z à une variable aléatoire et on 

caractérise la surface par les paramètres statistiques de cette variable aléatoire. On se contente 

habituellement des moments d’ordre 1 et 2 pour décrire la surface.   

 

 
 

Figure 4.1 Processus stochastique de la rugosité de surface. 

 

• Densité de probabilité  

La loi de distribution des hauteurs, p(z), est une des principales caractéristiques statistiques de 

la surface. La valeur p(z).dz définit la probabilité qu’une hauteur atteigne une valeur comprise 

entre z et z+dz. La hauteur moyenne (E[z]) correspond au moment d’ordre 1 de la variable 

aléatoire z et est définie comme:  

0 )( E[z] == ∫
+∞

∞−

dzzpz  (4.5)
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Le plan de référence des hauteurs est choisi de telle façon que la valeur moyenne de z soit 

nulle. L’application du théorème de la limite centrale indique que la densité de probabilité des 

hauteurs suit une loi de probabilité qui se rapproche fortement d’une fonction gaussienne. 

Cette loi gaussienne pG(z) possède une moyenne nulle et une variance σ2. 

 
• Écart type des hauteurs 

Le moment d’ordre 2 de la surface (ou variance) est égal à  

 

][]])[[( 222 zEzEzE =−=σ  (4.6)

 

L’écart type des hauteurs de la surface, σ, traduit l’importance de la variation de ses hauteurs 

autour du plan de référence.  

 
• Fonction de corrélation et longueur de corrélation 

La fonction de corrélation de la surface est définie afin de tenir compte de la relation qui peut 

exister entre les hauteurs de deux points séparés d’une distance u. À partir de cette fonction, la 

longueur de corrélation L est calculée. 

 
La fonction de corrélation, ρ(u), est la fonction d’autocorrélation normalisée par rapport à sa 

valeur à l’origine. Elle est définie par l’équation : 

 

( ) 2

z(x) . u)z(x
   

σ
ρ

+
=u  (4.7)

 

où z(x) est la hauteur mesurée à un point x. 

 
Lorsque u égal à 0, la distance entre les deux points est nulle, la corrélation entre ces deux 

points confondus est maximale et la fonction de corrélation est unitaire ρ(u)=1. Lorsque u 

augmente, les points sont de moins en moins corrélés et la fonction ρ(u) diminue. Enfin, il 
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existe une distance pour laquelle les points sont considérés comme n’étant plus corrélés : cette 

distance est appelée la longueur de corrélation (L). 

 
La longueur de corrélation L est une mesure de la largeur de la fonction de corrélation autour 

de l’origine. On peut la définir comme la distance à partir de laquelle la fonction de 

corrélation est inférieure à e-1.  

 
En général, l’écart type des hauteurs est une mesure de la rugosité verticale de la surface du 

sol tandis que la longueur de corrélation est celle de la rugosité horizontale de la surface. 

 
• Densité spectrale de puissance 

Le spectre d’un processus aléatoire stationnaire est défini comme la transformée de Fourier de 

sa fonction  d’autocorrélation R(u). Elle est définie par : 

∫
+∞

∞−

= duuRfW ufj2-e )()( π  (4.8)

 

Ces paramètres statistiques (l’écart type, la longueur de corrélation et la fonction 

d’autocorrélation) constituent les variables d’entrée de la plupart des modèles de diffusion de 

surface. L’introduction de la fonction d’autocorrélation de surface se fait par des fonctions 

analytiques qui ajustent la fonction expérimentale. Les fonctions habituellement utilisées pour 

cet ajustement sont : 
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Cependant, aucune de ces fonctions ou même d’autres fonctions mathématiques ne permettent 

un bon ajustement de la fonction d’autocorrélation mesurée sur une surface réelle, notamment 

pour des distances r supérieures à L (Shi et al, 1995). Cette insuffisance dans la description de 

la rugosité d’une surface naturelle est en partie responsable de la faible corrélation souvent 

constatée dans les réponses radar simulées  par des modèles théoriques et celles observées 

avec les données expérimentales.  

 
La fonction puissance est la fonction d’autocorrélation la plus utilisée dans le cas de glace des 

mers (Fung, 1994). Ainsi, elle sera utilisée dans notre cas d’étude. 

 

4.2.2.2 Critère de mesure de rugosité 

Pour qualifier le degré de rugosité de la surface, les paramètres de rugosité (l’écart type et la 

longueur de corrélation de la surface) sont exprimés relativement à la longueur d’onde. Dans 

les modèles de diffusion de surface, les deux paramètres, kL et kσ, sont ainsi largement 

utilisés avec le nombre d’ondes dans l’air.  

 
D’après le critère de Rayleigh, on a les conditions suivantes pour la rugosité : 

                  cos k  2 θσ < 3                          (lisse) (4.12)

                    θσ cos k  2  > 3                      (rugueuse) (4.13)

 

où k est le nombre d’ondes du milieu et θ l’angle d’incidence locale. 

 
Ce critère ne tient pas compte de la rugosité horizontale (longueur de corrélation). Ainsi, deux 

autres paramètres ont été rajoutés dans la description de la rugosité, qui sont la valeur 

quadratique moyenne des pentes (mp) et le rayon de courbure des pentes (Rc). Le calcul de ces 
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deux paramètres se fait facilement dans le cas d’une surface isotrope dont la distribution des 

hauteurs est gaussienne de moyenne nulle.  Elles sont données par les formules suivantes : 

L
mp

σ2=  (4.14)

σ76.2

2LRc =  (4.15)

 

Il faut noter que ces résultats ne sont valables que pour une fonction de corrélation 

gaussienne. Néanmoins, ils servent à déterminer le domaine de validité des modèles 

électromagnétiques de la surface (section 4.4).  

 

4.3 MODÈLES ÉLECTROMAGNÉTIQUES DE DIFFUSION 

La modélisation radar des milieux naturels consiste à évaluer le coefficient de rétrodiffusion 

d’un milieu décrit par ses paramètres caractéristiques. Sa problématique est triple : 

 Problème de la description du milieu : Les paramètres doivent permettre de décrire un 

milieu réaliste. 

 Problème électromagnétique : Le calcul du coefficient de rétrodiffusion doit être précis, 

c’est-à-dire tenir compte des mécanismes importants d’interaction entre l’onde et le 

milieu.  

 Problème pratique : Le modèle doit être explicatif, c’est-à-dire permettre de déterminer 

les liens entre les phénomènes électromagnétiques et les paramètres du milieu.  

 
Ainsi, le travail de modélisation consiste à faire des compromis entre ces trois problèmes, qui 

dépendent du cas étudié. Il n’y a donc pas de solution unique. C’est pourquoi, plusieurs 

modèles, dont les domaines d’application sont spécifiques à un milieu ou une configuration 

radar (fréquence, polarisation, et incidence) ont été développés. 
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4.3.1 Coefficient de rétrodiffusion  

La Section Efficace Radar (SER), σ, d’une cible ponctuelle est définie comme la section 

efficace d’un diffuseur omnidirectionnel équivalent générant la même densité de puissance 

que la cible dans la direction d’observation. Elle correspond donc au rapport de la puissance 

totale rayonnée par un diffuseur isotrope équivalent sur la densité de puissance incidente 

(Ulaby et al, 1982). 

2
0

2s
pq

2
0

E 

E 
R  4  πσ == pqSER    (m2) (4.16)

 

où   E0 : amplitude du champ électromagnétique incident. 

       Es : amplitude du champ diffusé par la surface dans une direction d’observation.  

       R0 : distance entre le point d’observation et le centre de la surface observée. 

      : opérateur de moyenne. 

       p et q : polarisations d’émission et de réception de l’onde respectivement.  

 
Cette définition ne peut pas être directement appliquée au calcul de la SER dans le cas d’une 

cible étendue, constituée d’un grand nombre de diffuseurs. Une SER moyenne par unité de 

surface, σ0, est définie au moyen de la relation suivante 
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A0 est l’aire de la surface illuminée. 

 

La modélisation électromagnétique a pour objectif de calculer le terme de puissance 
2s

pqE  

du champ diffusé. 
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4.3.2 Équation du transfert radiatif 

La théorie du transfert radiatif décrit la propagation de l’énergie électromagnétique dans un 

milieu qui peut absorber, transmettre, diffuser, ou émettre de l’énergie. Le développement de 

la théorie se base sur le principe de la conservation de l’énergie. Elle est obtenue en 

considérant la variation d’intensité spécifique I observée lorsque l’onde traverse un volume 

élémentaire cylindrique de section unitaire et de longueur ds, peuplé d’hétérogénéités comme 

représenté à la Figure 4.2. 

 

Figure 4.2 Configuration géométrique de la définition de l’intensité spécifique. 

 

À partir du principe de conservation de l’énergie, la variation d’intensité spécifique peut 

s’écrire en télédétection active comme : 

Ω′′′+= ∫ d ds )ˆ,()ˆ,(ds )ˆ,(- )ˆ,(-)ˆ,(
4

sa
π

κκ srIsrPsrIdssrIsrdI  (4.18)

 

où sa κκ et   représentent respectivement les coefficients d’absorption et de diffusion de 

l’hétérogénéité qui constitue le volume. P(r,ŝ’) est la fonction de phase qui tient compte de la 

diffusion et représente le couplage entre une intensité incidente de direction de propagation ŝ’ 

et l’intensité diffusée dans la direction ŝ (Ulaby et al, 1986).  
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Le premier terme de l’expression représente les pertes dues à l’absorption par le volume. Le 

deuxième correspond aux pertes par diffusion dans une direction autre que la direction de 

propagation, ŝ. Le dernier terme représente l’intensité diffusée par le milieu dans la direction 

de propagation qui est causée par l’ensemble des intensités incidentes suivant des directions 

de propagation quelconques.  

 
Le coefficient d’extinction représente les pertes totales d’intensité dans le milieu. Il est défini 

à partir des coefficients d’absorption et de diffusion comme suit : 

sae κκκ +=  (4.19)

 

Il est aussi utilisé pour définir l’albédo (a) et l’épaisseur optique (τ), donnés respectivement 

par : 

as

s

e

sa
κκ

κ
κ
κ

+
==  (4.20)

dsa ).( κκτ +=  (4.21)

 

4.3.3 Équation du transfert radiatif vectoriel  

La formulation présentée ci-dessus, dite scalaire, ne permet pas de décrire la propagation 

d’ondes dont la polarisation change. En considérant que la longueur différentielle, ds, s’écrit 

en fonction de la profondeur z comme ds=dz/cosθ, l’équation du transfert radiatif décrite en 

(4.18) devient : 

∫ Ω+−= dIPIeκθ
dz

Id cos  (4.22)
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où I est le vecteur de Stokes modifié de taille (4×1) se déplaçant dans un angle solide dΩ. eκ  

et P sont respectivement les matrices d’extinction et de phase de diffusion du milieu de taille 

(4×4). 

 

4.3.3.1 Matrice de phase 

Lors de l’interaction d’une onde électromagnétique incidente avec une cible radar, le vecteur 

de Stokes diffusé est lié au vecteur de Stokes incident par la matrice de Muller M donnée par 

la relation suivante :  
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La matrice de phase est définie ainsi comme suit :  

θ
π
cos

4
A

M
P =  (4.24)

 

4.3.3.2 Matrice d’extinction 

La matrice d’extinction, eκ , d’un milieu composé de n0 particules par unité de volume est 

définie, dans le cas général, à partir des amplitudes de diffusion, Spq, comme suit, 
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Dans cette étude on s’intéresse aux données multi-polarisées. Ainsi, seuls les deux premiers 

paramètres du vecteur de Stokes modifié diffusé seront considérés. Ainsi, les matrices de 

phase P  et d’extinction eκ  sont de taille (2×2).  

 

4.3.4 Méthode de résolution de l’équation du transfert radiatif  

La résolution d’un problème par l’approche du transfert radiatif se fait en deux étapes : 

1. Choisir une expression pour les matrices d’extinction et de phase du milieu d’étude et 

calculer ces matrices. Ce choix dépend de la nature du milieu, continu ou discret. Dans le 

cas discret, la plupart des modèles sont basés sur l’approximation des diffuseurs 

indépendants (approximation de Rayleigh), c’est-à-dire que la matrice de phase est la 

somme des matrices de phase des diffuseurs. Cependant, en  fonction de la densité et de la 

distribution des diffuseurs dans le milieu, il peut être nécessaire de tenir compte 

(partiellement) des effets cohérents comme dans le cas des diffuseurs proches (Chuah et 

al, 1996), etc. Dans tous les cas, les matrices d’extinction et de phase sont liées pour 

assurer la conservation de l’énergie (section-4.4). 

2. Résoudre l’équation intégro-différentielle (4.23). Les méthodes de résolution dépendent 

de la géométrie et des caractéristiques du milieu. La méthode itérative est une solution 

analytique qui est valide pour les milieux homogènes ou homogènes par couche ayant un 

faible albédo (Ulaby et al, 1986). Dans un milieu non homogène où on a une diffusion 

multiple causée par les hétérogénéités une solution plus exacte de l’équation du transfert 

radiatif est nécessaire. Cela est possible avec la méthode de Doubling Matrix (Fung, 

1994). En terme de calcul, cette méthode est plus intuitive et plus efficace surtout quand 

l’épaisseur optique du milieu est grande (Fung, 1994). 
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Ainsi, pour calculer le coefficient de diffusion total du couvert de glace de la rivière, la 

méthode du Doubling Matrix est appliquée. Le choix de cette méthode est basé sur les 

résultats de recherche de Ramseier et al. (1975), Leconte et al. (1991), et Jeffries et al. (1994) 

qui suggèrent que la forte rétrodiffusion obtenue est causée par la diffusion multiple entre les 

hétérogénéités et/ou entre les hétérogénéités et les interfaces. Les détails concernant cette 

méthode sont présentés dans la section suivante (Fung, 1994). Par ailleurs, la méthode 

alternative dite itérative pour résoudre l’équation du transfert radiatif est présentée en 

Annexe 2.  

4.3.5 Méthode de "Doubling Matrix" 

4.3.5.1 Concept de base 

Considérons un milieu hétérogène ayant des interfaces irrégulières (Figure 4.3).  L’intensité 

diffusée Is causée par le milieu est reliée à l’intensité incidente Ii par 

∫ Ω−=
(4

1 d ),( );,(
4
1),(

π

φθφφθθ
π

φθ ISI ssTss
s  (4.27)

 

où ss φφθθ  , , ,  représentent respectivement l’angle d’incidence, l’angle de diffusion, l’angle 

azimutal incidente et l’angle azimutal de diffusion. 

 
);,(1 φφθθ −ssTS  est la matrice de phase totale du milieu. Elle comprend les effets dus à la 

diffusion aux interfaces, à la diffusion de volume, aux interactions volume/interface et aux 

diffusions multiples entre les diffuseurs. 
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Figure 4.3 Configuration de la modélisation électromagnétique d’un milieu hétérogène (glace) 

reposant sur l’eau.  

 

Les matrices de phase, S et F, d’une couche infinitésimale d’épaisseur optique Δτ dans les 

deux directions ascendante et descendante, sont reliées à la matrice de phase, P(θs,θ,φs-φ), 

d’une  particule appartenant au milieu. Elles sont données par les équations suivantes : 

τφφθθφφθθ Δ−=− −  ),,(  ),,( 1
ssss PUaS  (4.28-a)

τφφθπθπφφθθ Δ−−−=− −  ),,(  ),,( 1
tttt PUaF  (4.28-b)

 

où U est une matrice diagonale qui représente le cosinus directionnel des angles de diffusion 

et a est l’albédo du milieu (Leader, 1975 ; Twomey et al, 1966). Lorsque la direction de 

propagation est inversée, les matrices de phase de diffusion de cette couche sont : 

τφφθθπφφθθ Δ−−=− −∗  ),,(  ),,( 1
ssss PUaS  (4.29-a)

τφφθπθφφθθ Δ−−=− −∗  ),,(  ),,( 1
tttt PUaF  (4.29-b)

 

4.3.5.2 Décomposition en série d’harmoniques 

La diffusion dépend de l’angle d’incidence θ et de l’angle azimutal φ. Afin de calculer les 

matrices de phase, il est nécessaire d’éliminer un angle. Étant donné que la matrice de phase 
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et le vecteur d’intensité sont des fonctions périodiques, leur développement en série 

d’harmoniques en fonction de l’angle azimutal peut découpler la dépendance azimutale de 

l’angle polaire : 
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L’intensité descendante T à travers le milieu est constituée d’une composante diffuse et d’une 

composante directe liée aux pertes d’extinction :  
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E est la matrice d’extinction qui est considérée comme diagonale pour un milieu isotrope. Ces 

éléments sont exp(-Δτ/μi), où μi est le cosinus directionnel.  

 
Les matrices m

e
m

e
m
o

m
e TTSS  et , , , qui relient les deux premiers paramètres du vecteur de   

Stokes modifié diffusé à ceux du vecteur incident, sont des matrices de taille (2×2). Ainsi, les 

matrices m  TetS m sont de taille (4×4). 
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4.3.5.3 Calcul des matrices de phase d’une couche 

 
L’application de la technique Doubling Matrix afin de trouver la matrice de phase de 

diffusion multiple nécessite le calcul de N angles de diffusion qui correspondent à N angles 

d’incidence. Ainsi, m
epq

m
epq

m
opq

m
epq TTSS et  , ,  sont de taille (N×N) et m  TetS m sont de taille 

(4N×4N). Si la méthode de Quadrature Gaussienne est utilisée pour ce calcul, les éléments de 

ces matrices seront : 

kllk
m
pq

m
pq aWPs μτμμ /     ),( Δ=  (4.34-a)

kllk
m
pq

m
pq aWTt μτμμ /     ),( Δ=  (4.34-b)

 
où, Wl est le coefficient de pondération calculé par la formulation de cette méthode. 

 

4.3.5.4 Calcul des matrices de réflexion et de transmission aux interfaces 

 
La diffusion aux interfaces du milieu est affectée par la rugosité de surface, le contraste 

diélectrique, et les hétérogénéités du milieu. Le modèle de diffusion de surface (section 4.5) 

est incorporé dans cette méthode à travers sa matrice de phase. Il a été démontré que 

l’intensité diffusée d’une surface rugueuse est reliée à l’intensité incidente par Fung et Eom 

(1981) : 
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En appliquant le développement en séries de Fourier sur l’équation (4.35), elle devient : 
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Les coefficients de Fourier de σ0(θs,θ,φs-φ) sont trouvés en appliquant la méthode de 

Quadrature Gaussienne. Ainsi, on trouve : 

∑
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=
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k
kksk

m
s

m m
f 1

0 cos  ),,( 
4

1),( φφθθσωθθσ  (4.37)

et                                             φk= 0.5π + 0.5 π Xk (4.38)

 

où, K est le nombre de nœuds et ωk  et Xk sont les zéros et les coefficients de pondération 

calculés par la formule de Quadrature Gaussienne. 

En appliquant la formule de Quadrature Gaussienne sur l’équation (4.36) afin de calculer 

l’intégral par rapport à θ, on obtient : 
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où 

s

s
m

m
ij

m
ijm

Q

R

θ
θθσ

θ

θ

cos
),(

90   ,     

90 ,     

s

s
=

⎪⎩

⎪
⎨
⎧

°〉

°≤
=Γ  (4.40)

 

m
ijR et m

ijQ  représentent respectivement les harmoniques de la matrice de phase de réflexion et 

de transmission de l’interface séparant le milieu i du milieu j pour des intensités incidentes et 

diffusées dans le milieu i. La taille de ces matrices est (N×N). Pour les deux premiers 

paramètres du vecteur de Stokes modifié, la matrice Γ est de taille (2N×2N). 

 

4.3.5.5 Diffusion totale d’un milieu hétérogène ayant des interfaces rugueuses 

Soit un milieu non homogène ayant des interfaces irrégulières. Ce milieu est caractérisé par 

ses matrices de phase de diffusion de volume (S, S*, T et T*) et ses matrices effectives de 
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réflexion ( m
ijR~  et m

ijR ) et de transmission ( m
jiQ~  et m

jiQ ) (annexe 3). Les matrices totales de 

réflexion et de transmission de ce milieu sont données par les formules suivantes : 

2123
1

212312121
~)~(~~ QTRTRTRTIQRST

∗−∗−+=  (4.41-a)

21
1

2321321
~)~( QTRTRTIQTT

−∗−=  (4.41-b)

 
La décomposition en séries de Fourier donne : 
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L’intensité diffusée d’une couche hétérogène ayant une interface irrégulière est reliée à 

l’intensité incidente par : 

mm
Tm

sm ISfI 1=  (4.43)

 
Les harmoniques du coefficient de diffusion du milieu peuvent être obtenues en comparant 

l’équation (4.43) aux équations (4.36) et (4.39). Elles sont données par : 

[ ] [ ]
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Le coefficient de diffusion total est alors donné par la relation suivante :  
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Lorsque le milieu est isotrope, comme le milieu de Rayleigh, et la rugosité des interfaces est 

isotrope, le coefficient de diffusion total est simplifié comme suit : 

[ ]∑
∞

=

−=−
0

1
0 )(cos),( cos4);,(

m
sepqji

m
Tisjipq mS φφθθθπφφθθσ  (4.46)

 

En rétrodiffusion θs=θ  et m
s )()(cosm 1−=−φφ . 
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4.3.5.6 Diffusion totale d’un milieu hétérogène multicouche  

La matrice qui correspond à la diffusion multiple d’un milieu hétérogène caractérisé par une 

épaisseur optique arbitraire peut être trouvée en répétant l’application du processus indiqué 

dans la section 4.3.5.3. 

 
La matrice de phase totale du milieu constitué de Nc couches peut être calculée en utilisant 

l’algorithme suivant : 

 
• Déterminer les matrices de phase de diffusion de volume, Si et Ti, pour chaque couche de 

glace, 1<i<Nc, en utilisant la méthode Doubling Matrix décrite dans les sections (4.3.5.2) et 

(4.3.5.3). 

• Déterminer les matrices de réflexion et de transmission, Rij et Qij, pour les interfaces 

principales considérées air/glace et glace/eau ou glace/sédiment avec un modèle de 

diffusion de surface IEM décrite dans les sections (4.3.5.4) et (4.3.5.5). 

• En commençant le calcul par la couche inférieure Nc, déterminer sa matrice de phase de 

diffusion observée dans la couche Nc-1.   

• Calculer la matrice de phase de diffusion causée par la couche Nc-1 et observée dans la 

couche Nc-2. 

• Répéter cette opération jusqu’à la couche 1, afin d’obtenir la matrice ST1. 

• Calcul du coefficient de diffusion totale grâce à l’équation (4.46). 

 

4.4 MATRICES DE PHASE ET D’EXTINCTION 

 
Les diffuseurs présents dans les milieux naturels peuvent être sphériques ou non sphériques 

(cylindriques, disques, etc.). Selon leur taille, densité et distribution, différentes 
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approximations (Rayleigh, Mie, DMPACT ou Rayleigh-Gans) peuvent être appliquées afin de 

calculer leur matrice de phase et d’extinction.  

4.4.1 Approximation de Rayleigh  

L’approximation de Rayleigh pour le calcul de la diffusion par des particules est valide 

lorsque le rayon des particules, rs, vérifie la condition suivante : 

λ
π2 rs << 1 (4.47)

 

Dans notre cas, la matrice de phase d’un milieu aléatoire contenant des particules sphériques 

est donnée par (Fung, 1994) : 
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Les matrices d’absorption et de diffusion sont des matrices diagonales composées d’éléments 

égaux. Ces représentations matricielles peuvent être remplacées par des coefficients scalaires 

de diffusion κs et d’absorption κa, donnés par : 
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 58

et 

ahasa κκκ +=  (4.51)

 

ahas κκ  et  représentent respectivement les coefficients d’absorption dus aux inclusions 

sphériques et au milieu hôte. Ils sont donnés par : 

2

s
h 2
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 k 

hs

h

h
fas v

εε
ε

ε
ε

κ
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′=  (4.52)

)-(1  2 fhah vk ′′=κ  (4.53)

 

avec 

 sss j εεε ′′+′=   est la constante diélectrique des inclusions sphériques. 

 hhh j εεε ′′+′=   est la constante diélectrique du milieu. 

 hhhh kjkkk ′′+′== ε0  est le nombre d’onde dans le milieu. 

 k0, le nombre d’onde dans l’air, défini comme k0=2π/λ où λ représente la longueur d’onde 

dans l’air. 

 n0, la densité volumique des sphères égale à 13
s )3/r  (4 . −πfv  

 fv , la fraction de volume occupée par les sphères, 0
3

3
4 nrv sf
π

= . 

 rs, le rayon moyen des sphères.  

 
Pour des inclusions d’air sphériques sε ′′ est nul. Ainsi,  son coefficient d’absorption κas  est 

nul.  
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4.4.2 Approximation de Mie pour les inclusions sphériques 

Le paragraphe précédent décrit l'effet des particules de taille très petite devant la longueur 

d'onde du rayonnement incident. Pour les particules dont le rayon oscille entre 0,1 et 10 fois la 

longueur d’onde, la théorie de Rayleigh ne s'applique plus, mais une solution exacte peut 

encore être trouvée en utilisant la théorie de Mie. Cette théorie est complexe et des résultats 

quantitatifs ne sont obtenus qu'avec des particules sphériques. De plus, contrairement à la 

théorie de Rayleigh, la puissance rétrodiffusée est plus grande que la puissance diffusée dans 

la direction de l'onde incidente. 

 
Sans entrer dans tous les détails du calcul de la fonction de phase, les deux fonctions de 

l'amplitude de diffusion de Mie sont : 
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où 
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P sont les fonctions associées aux polynômes de Legendre et na  et nb  sont les coefficients de 

Mie donnés comme suit :  
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où 
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Les deux dernières fonctions sont appelées fonctions de Bessel-Riccati. Elles dépendent des 

fonctions sphériques de Bessel, J et H (Ulaby et al, 1986, annexe, F).  

 
Finalement, les sections efficaces de diffusion (Qdif), d’extinction (Qext) et d’absorption (Qabs) 

sont calculées analytiquement (Fung, 1994) comme suit : 
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),(),( mxQmxQQ difextabs −=  (4.58-c)

 

où 0εε=m est le rapport des indices de réfraction et skrx =  est  la taille normalisée des 

particules.  

 

4.4.3 Approximation de Mie modifiée pour les milieux denses (DM-PACT) 

Contrairement à la diffusion de Rayleigh, la matrice de phase des milieux denses permet un 

étroit espacement entre les diffuseurs. Les éléments de cette matrice dépendent des propriétés 

diélectriques du diffuseur et du milieu hôte, de la fréquence, de la polarisation, ainsi que de la 

taille et de la fraction volumique des diffuseurs.  
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Les champs diffusés causés par une sphère ayant un rayon (rs) et une constante diélectrique 

relative (εr) sont définis (Fung, 1994) comme suit :  
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avec 

ε
μη =  (4.60)

 

μ et ε représentent respectivement la perméabilité et la permittivité relative du milieu. Les 

indices o et e des vecteurs de la fonction d’onde )3(
1

)3(
1 et  neno nm  représentent la notation paire et 

impaire.  

 
En hyperfréquence, la taille moyenne des diffuseurs est petite (rayon<1mm) comparativement 

à l’échelle du centimètre, ssrκ <0,8. Ainsi, seulement les deux premiers termes des 

harmoniques sphériques seront utilisés dans le calcul de cette matrice de phase. Les termes 

correspondants aux vecteurs des fonctions d’onde sont donnés comme suit : 
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avec 
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La matrice de phase modifiée associée aux deux premiers paramètres de Stokes est calculée à 

partir des champs de diffusion comme suit : 
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n

2Ψ  est le facteur de correction de la phase du réseau d’antenne (Chuah et al, 1996) donné 

par, 
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La distance moyenne (d) est reliée à la fraction volumique ( fv) des diffuseurs comme suit, 
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4.4.4 Approximation de Rayleigh-Gans généralisée 

L’approximation de Rayleigh-Gans généralisée pour le calcul de la diffusion par des 

particules tubulaires, ayant une constante diélectrique relative de rε , est valide lorsque le 

rayon (rs) et la longueur des particules (2h), vérifient les conditions suivantes : 

12 <<rskr ε  (4.67-a)

hrs <<  (4.67-b)

 

Dans ce cas, les éléments de la matrice de phase d’un milieu aléatoire contenant des particules 

tubulaires sont calculés par : 
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où v0 est le volume des particules tubulaires et Ta et Na sont donnés comme suit : 
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Les équations (4.70-a) et (4.70-b) dépendent de la géométrie des diffuseurs, de la fonction 

modifiée ( )is ˆ,ˆμ , et des facteurs de démagnétisation Tg et Ng . Ces derniers paramètres sont 

calculés comme suit : 
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La surface équivalente d’extinction d’un diffuseur cylindrique est reliée à la fonction de 

diffusion par, 

[ ])ˆ,ˆ(Im4)ˆ( iif
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Le coefficient d’extinction Kep est calculé en multipliant la surface équivalente d’extinction 

(σep) par le nombre de densité n0 comme suit :  

)ˆ(0 inK epep σ=  (4.73)
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4.5 MODÈLES ELECTROMAGNETIQUES DE LA SURFACE  

De nombreux modèles de rétrodiffusion de surface ont été développés ces cinquante dernières 

années. La majorité de ces modèles théoriques peuvent être partagés en deux catégories. 

D’abord, les modèles approximatifs tels que la théorie de Kirchhoff et des petites 

perturbations et ensuite des modèles plus rigoureux basés sur les équations intégrales des 

champs. Une comparaison entre leurs domaines de validité (Figure 4.4) montre clairement 

que le modèle des petites perturbations n’est adapté que pour des surfaces très lisses et que les 

modèles utilisant la méthode de la phase stationnaire ne sont valables que pour des surfaces 

très rugueuses. De son côté, l’approximation scalaire des champs est valable pour des surfaces 

moyennement rugueuses. Cependant, le modèle IEM (Fung et al, 1994), qui est plus robuste 

mais très complexe, peut être utilisé dans un champ d’application plus grand que les autres 

modèles. Le Tableau 3.4 présenté dans la section 3.5 démontre que la rugosité aux interfaces 

air/glace et glace/eau peut être de lisse à très rugueuse. Toutefois, les conditions d’étude 

correspondent à un couvert de glace ayant une rugosité qui ne dépasse pas 3cm. Ainsi, les 

diffusions aux interfaces seront modélisées avec le modèle IEM.  

 
Figure 4.4 Domaine de validité des modèles électromagnétiques (Allain, 2003).  
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4.5.1 Modèle de l’équation intégrale (IEM) 

Les premiers modèles ont été adaptés à des conditions de rugosité extrême. Ainsi, le modèle 

IEM a été développé pour étendre l’utilisation des modèles théoriques (Fung, 1992). Son 

calcul est basé sur l’équation intégrale du champ diffusé formulé par Stratton-Chu (Stratton, 

1941) qui s’écrit dans le cas de la rétrodiffusion comme (Fung, 1994), 
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Les indices p et q correspondent respectivement au canal de polarisation d’émission et de 

réception de l’onde. Le vecteur ik̂  indique la direction de propagation de l’onde incidente.  

 
Par rapport à la théorie de Kirchhoff, une deuxième composante complémentaire est ajoutée 

dans le calcul du champ rétrodiffusé. Ce dernier terme permet de tenir compte des diffusions 

multiples qui sont ignorées dans le terme de Kirchhoff. Les coefficients de rétrodiffusion en 

copolarisation sont largement dominés par le terme de diffusion simple, le terme de diffusion 

multiple étant négligeable. Ils sont alors définis par : 
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La composante de diffusion simple en polarisation croisée, s
qpσ , a une rétrodiffusion nulle. De 

ce fait, en polarisation croisée, le coefficient de rétrodiffusion est essentiellement dû aux 

diffusions multiples et son expression est donnée par : 
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Ce modèle peut être utilisé dans le cas de rugosité intermédiaire (kσ<3). Ainsi son domaine 

de validité est défini par :  

kσ <3 (4.79-a)
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où, kc=0.459L. 
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4.5.2 Modélisation de l’influence de la résolution RSO 

Les différents modèles de rétrodiffusion présentés ci-dessus calculent la réflectivité d’une 

surface rugueuse considérée comme infinie. Cependant, dans le cas de l’imagerie RSO, la 

surface observée par le radar est limitée par la dimension de la cellule de résolution, ce qui 

peut dans certains cas entraîner des modifications des caractéristiques de diffusion (Sarabandi 

et al, 1995, Nesti et al, 1996). La principale étude menée par Nesti et al (1996) montre que la 

diffusion par une surface devient dépendante de la taille de la cellule de résolution lorsque 

cette dernière atteint des valeurs plus faibles que deux fois la longueur de corrélation de la 

surface. Cependant, lorsque la taille de la cellule de résolution atteint des valeurs au-delà de 

quatre fois la longueur de corrélation, la diffusion devient indépendante de la taille de la 

cellule de résolution. Dans le but de définir plus précisément l’influence de la résolution sur 

des données polarimétriques, un modèle de diffusion tenant compte de la taille de la cellule de 

résolution a été développé en décomposant le spectre de rugosité d’une surface gaussienne à 

deux composantes qui caractérisent la petite et la grande échelle de la surface (Allain, 2003). 

Ce modèle a été validé par des données RSO polarimétriques haute résolution (4.8 à 24cm) 

acquises à 40° avec une fréquence de 14GHz. Les résultats obtenus montrent que la 

rétrodiffusion des surfaces dépend de la dimension de la taille de résolution si cette dernière 

est assez faible devant la longueur de corrélation et que l’amélioration apportée au modèle de 

diffusion reproduit correctement cette dépendance.  

 
Sans être comparable aux résolutions des capteurs aériens, la longueur de corrélation est 

nettement en dessous des résolutions atteintes jusqu'alors par les capteurs satellitaires comme 

ERS, RADARSAT-1,2 ou ENVISAT. La prise en compte de la taille de résolution de la 

cellule dans le calcul de la rétrodiffusion peut ne pas avoir d’influence sur le signal 

rétrodiffusé. 
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4.6 CONCLUSION 

Ce chapitre a présenté, dans un premier temps, les deux paramètres caractéristiques d’un 

couvert de glace qui sont la rugosité des interfaces et la constante diélectrique. La rugosité des 

interfaces est définie principalement par l’écart-type des hauteurs, la longueur de corrélation 

et la fonction d’autocorrélation. La constante diélectrique du couvert de glace sera modélisée 

avec un modèle empirique basé principalement sur la fraction volumique des inclusions d’air 

parsemées dans la matrice de glace. Ces paramètres seront utilisés comme paramètres d’entrée 

pour le modèle de diffusion du couvert de glace. Ce modèle est basé sur la théorie de 

l’équation du transfert radiatif utilisée dans la modélisation électromagnétique des milieux 

hétérogènes. Cette équation sera résolue avec la méthode du Doubling Matrix. Selon la taille, 

la forme et la distribution des inclusions d’air, différentes approximations seront appliquées 

afin de calculer leurs matrices de phase et de transmission. Si la taille des inclusions 

sphériques est très petite devant la longueur d’onde, c’est l’approximation de Rayleigh qui 

sera utilisée. En revanche, si leur taille est comparable à la longueur d’onde, c’est la théorie de 

Mie qui sera appliquée. La diffusion volumique des inclusions tubulaires sera calculée sous 

l’approximation de Rayleigh-Gans. Les milieux denses seront modélisés avec la théorie de 

Mie modifiée. Finalement, la diffusion aux interfaces sera modélisée avec le modèle IEM. 

Pour ce modèle, c’est la fonction de corrélation puissance qui sera utilisée.  
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5. RÉTRODIFFUSION DE LA GLACE : INTERPRÉTATION DES 

RÉSULTATS DE MODÉLISATION 

5.1 INTRODUCTION 

La modélisation a pour objectif de séparer les contributions des mécanismes et d’expliciter 

des relations qui les lient aux paramètres du couvert de glace et du capteur. Pour mener à bien 

la réalisation de cet objectif, des couverts formés d’un et de plusieurs types de glaces sont 

traités. L’effet d’une couverture de neige sur le couvert de glace sera également traité.  

 

5.2 CONSIDÉRATIONS D’ÉTUDE  

Pour analyser le processus de diffusion d’un couvert de glace multicouche, considérons la 

géométrie présentée à la Figure 5.1. Le milieu d’étude est décomposé à Nc couches 

horizontales de glace. Ces couches peuvent représenter différents types de glace et/ou un 

même type de glace, mais caractérisées par des densités différentes. Chacune des couches est 

caractérisée par sa propre constante diélectrique, épaisseur et rugosité aux deux interfaces. 

 

Figure 5.1 Représentation schématique d’un couvert de glace. 
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Une modélisation plus précise de l’interaction du signal radar avec le couvert glace de la 

rivière nécessite la considération de tous les phénomènes de diffusion pouvant contribuer dans 

cette interaction. Cependant, la prise en compte de tous les mécanismes de diffusions 

surfaciques, qui interagissent aux interfaces séparant les différentes couches de glace 

considérées, volumiques, appropriées à chaque type de glace, et multiples, causées par les 

interactions entre les interfaces et les inclusions d’air et/ou par la diffusion de volume, 

complique cette étude. En conséquence, et afin de réaliser cet objectif des hypothèses ont été 

considérées : 

 
1) Trois milieux principaux existent : air/glace/eau ou air/glace/sédiment. 

2) Chaque couche de glace est modélisée comme une glace pure parsemée d’inclusions d’air 

ayant une densité et une taille prédéfinies (une densité d’inclusions égale à zéro correspond 

à une glace transparente). 

3) Les réflexions de surface aux interfaces séparant les différentes couches de glace sont 

négligées à cause du faible contraste diélectrique entre elles.  

4) La couverture de neige présente sur le couvert de glace est considérée comme sèche 

permettant ainsi au signal radar de pénétrer dans les couches inférieures du couvert de 

glace (Rott et al, 1986). Dans ce cas, l’interface air/neige se rajoute dans le processus de 

modélisation. 

 
Le modèle proposé est basé sur la théorie du transfert radiatif. L’équation qui décrit cette 

théorie est résolue avec la méthode du Doubling Matrix. Dépendamment de la taille, la forme 

et la distribution des diffuseurs emprisonnés dans les différents types de glace et la neige, la 

diffusion volumique est modélisée comme suit : 

 
• La théorie de Mie des milieux denses (Fung, 1994) est utilisée pour la neige sèche, 

la glace de neige et certain cas de la glace de frasil.  
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• La théorie de Mie est utilisée pour la glace de frasil contenant des inclusions 

sphériques de taille comparable à la longueur d’onde de la bande C.  

• L’approximation de Rayleigh est utilisée pour la glace columnaire contenant des 

petites inclusions d’air sphériques et éloignées.  

• L’approximation de Rayleigh-Gans est utilisée pour la glace columnaire contenant 

des inclusions cylindriques.  

 
 

5.3 SOMMAIRE DES RÉSULTATS 

Afin d’interpréter le comportement de la rétrodiffusion du couvert de glace en fonction de ses 

paramètres physiques (densité, épaisseur, etc.) ainsi qu’avec les paramètres du capteur (angle 

d’incidence, polarisation et fréquence), différentes structures de glace ont été considérées. La 

description détaillée des résultats obtenus est présentée dans l’article soumis au Transactions 

in Geosciences and Remote Sensing (TGARS) publié par International Electrical Electronic 

Engineering IEEE (Annexe 1, article 2). Cette section résume les principaux résultats. 

 
Dans un premier temps, la rétrodiffusion d’un couvert de glace formé d’une glace columnaire 

exemptée d’inclusions d’air a été modélisée en bande C avec les différentes polarisations 

(HH, VV et VH). Les résultats obtenus en faisant varier la rugosité des deux interfaces et 

l’angle d’incidence, montrent que la rétrodiffusion dépend principalement des deux interfaces 

air/glace et glace/eau (ou glace/sédiment si le couvert est gelé jusqu’au fond). Ce résultat a été 

suggéré par Bryan et Larson en 1975. Quand l’interface air/glace est lisse, l’interface 

glace/eau (ou glace/sédiment) contribue d’une façon majeure dans cette interaction due au fort 

contraste diélectrique existant entre la glace et l’eau (ou les sédiments) (Figure 5.2). La 

rétrodiffusion obtenue de l’interface glace/eau est supérieure à celle obtenue par l’interface 

glace/sédiment étant donnée le plus fort contraste diélectrique glace/eau par rapport à glace 
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sédiments (Figure 5.3). Ces résultats ont été cités dans tous les travaux publiés auparavant. 

Les simulations issues de notre modèle les confirment.  

 
La présence de la glace de frasil à l’intérieur d’un couvert de glace peut provoquer un fort 

retour vers le capteur à cause des inclusions d’air emprisonnées dans la matrice de glace. 

Dans ces cas, les inclusions sont sphériques ou irrégulières et leur diamètre moyen [0.2cm-

1.3cm] est comparable à la longueur d’onde. Cependant, lorsque ces inclusions d’air sont 

petites et proches leur effet dépendra de la fréquence. D’après les résultats obtenus avec le 

modèle, la contribution de ces inclusions en bande C (5.6 cm) est faible. Avec l’augmentation 

de la fréquence (bande X, 3 cm), l’effet de ces inclusions dans la rétrodiffusion totale 

augmente également à cause de leur taille [0.05cm-0.1cm] et leur distribution dans le milieu 

qui se rapproche de la longueur d’onde correspondante (Figure 5.4).  

 
La glace de neige est souvent superposée à un couvert de glace déjà établi dans la rivière. 

Plusieurs travaux suggèrent que cette glace peut provoquer une diffusion volumique assez 

importante à cause de la présence de petites inclusions d’air proches les unes des autres dans 

cette glace (Leconte et al, 1991; Jeffries et al, 1994). Cependant, d’après les résultats obtenus 

du modèle, cette glace est transparente pour le signal radar en bande C parce que la taille de 

ses inclusions d’air sphériques et leur espacement est très faible devant la longueur d’onde de 

cette même bande de fréquence. Comme dans le cas de la glace de frasil, avec l’augmentation 

de la fréquence (bande X), l’effet de ces inclusions d’air dans la diffusion totale augmente à 

cause de leur taille et la distribution dans le milieu.  
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Figure 5.2 Coefficients de rétrodiffusion en bande C d’un couvert de glace columnaire en fonction de l’angle d’incidence. 

(a, d): (kσ, kL) des deux interface air-glace et glace-eau est (0.15, 1);  
(b, e): (kσ, kL) de l’interface air-glace est (0.15, 1); et  
(c, f): (kσ, kL) de l’interface glace-eau est (0.15, 1).
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Figure 5.3 Comparaison entre les coefficients de rétrodiffusion (bande C) d’un couvert de 
glace columnaire flottant de 100cm et un autre gelé jusqu’au fond. (kσ, kL) de l’interface air-glace 

est (0.15, 2). (kσ, kL) des interfaces glace-eau et glace-sédiment sont (0.15, 2) et (0.70, 2). 
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Figure 5.4 Comparaison entre les coefficients de rétrodiffusion de la glace columnaire transparente 
et de la glace de frasil (rs=0.05cm, fraction volumique p=18%) pour différent fréquences (5.3GHz, 

10GHz and 15GHz). (kσ, kL) des deux interfaces air-glace et glace-eau est de (0.15, 1). 
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5.4 LIMITATIONS DE LA MODÉLISATION 

Généralement, bien qu’elle soit le moyen le plus adéquat pour interpréter la rétrodiffusion 

totale, la modélisation n’est pas un outil parfait pour plusieurs raisons : 

 
1. La théorie derrière la formulation des modèles utilisés est basée sur plusieurs 

approximations (Rayleigh, Rayleigh-Gans, etc.),   

2. La théorie de Mie utilisée pour modéliser les milieux non homogènes ayant des 

inclusions d’air non sphériques (glace de frasil) ne décrit pas bien ces milieux, 

3. Le domaine de validité des modèles de rétrodiffusion surfacique (IEM, SPM, etc.) et 

volumique (Rayleigh, Rayleigh-Gans, etc.) utilisés est peu étendu. Il faut utiliser 

plusieurs modèles pour comprendre les mesures, même dans la gamme limitée des 

mesures radiométriques en bandes L, C et X. 

4. La détermination précise de leur domaine de validité n’est pas facile, en partie à cause 

du nombre important de paramètres comparés au nombre de mesures disponibles et de 

sites étudiés. 

5. En plus d’être difficilement mesurables, les paramètres d’entrée des modèles sont 

connus avec une précision plus ou moins grande. 

 

5.5 CONCLUSION 

La modélisation de la rétrodiffusion du couvert de glace de la rivière est basée sur plusieurs 

paramètres : l’écart type des hauteurs, la longueur de corrélation et la fonction de corrélation 

des deux interfaces (air/glace et glace/eau), la densité et l’épaisseur des différents types de 

glace formés dans la rivière, ainsi que les dimensions des inclusions d’air emprisonnées dans 

la matrice de glace. Le modèle développé a permis une avancée dans l’interprétation de la 

rétrodiffusion par les différents types de glace de la rivière en hyperfréquence (Annexe 1 : 

article 2). Il a clairement mis en évidence la nécessité de prendre en compte les différents 
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mécanismes de diffusion pouvant contribuer dans l’interaction du signal radar avec le couvert 

de glace pour simuler et expliquer la rétrodiffusion totale. L'approche adoptée par ce modèle 

repose sur un compromis entre le degré de précision de la description du milieu d’étude 

(considérations et hypothèses) et la description mathématique du transfert radiatif (limitations 

de la modélisation).  
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6. VALIDATION DU MODÈLE DE RÉTRODIFFUSION 

6.1 INTRODUCTION 

La validation du modèle est une phase importante dans un processus de modélisation. Elle 

permet d’analyser les données expérimentales disponibles et par la suite d’améliorer le 

modèle proposé si l’écart obtenu entre les données simulées et mesurées est assez large. Dans 

un premier temps, les données de la campagne de mesure terrain réalisée sur un tronçon de la 

rivière Athabasca, Alberta, ainsi que les données radar acquises par le capteur RADARSAT-1 

sur cette même rivière sont présentées. Dans un deuxième temps, ces données sont utilisées 

comme paramètres d’entrée au modèle de rétrodiffusion proposé afin de comparer les 

coefficients de rétrodiffusion simulés et mesurés. 

 

6.2 DONNÉES TERRAIN 

Les carottes de glace utilisées pour la validation du modèle de rétrodiffusion ont été extraites 

de la rivière Athabasca, Alberta, le 22 mars 2006. L’emplacement des carottes prélevées est 

présenté dans la Figure 3.1. Ces carottes ont été stratifiées afin de déterminer les différents 

types de glace formés dans cette rivière (Figure 6.1). D’après cette figure, le couvert de glace 

de la rivière Athabasca présente des stratifications différentes d’un point à un autre. Les 

mesures de leur masse volumique ainsi que la taille des inclusions d’air emprisonnées dans 

leur volume ont été prises durant l’expérience réalisée dans le cadre du premier objectif 

(section 3.4.2).  
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Figure 6.1 Stratification des différentes carottes de glace extraites de la rivière Athabasca 

(Mars-2006). 

 

Contrairement à la rugosité à l’interface air/glace, la rugosité de l’interface glace/eau est 

difficilement mesurable avec les méthodes classiques. Cette rugosité dépend de l'état de 

l’écoulement de la rivière dans chaque tronçon et varie sur des intervalles de temps 

relativement courts à cause des fluctuations d’écoulement. Cependant, plusieurs travaux 

suggèrent que ce paramètre diminue avec la progression de l’hiver à cause de l’effet de 

l’érosion causé par l’eau (Michel, 1971). Étant donné que la campagne de mesure terrain a été 

réalisée à la fin de l’hiver, la rugosité de l’interface glace/eau aux différentes localisations a 

été considérée faible (kσ est d’environ 0,2cm).  

 

6.3 DONNÉES RADAR 

L’image radar utilisée pour la validation du modèle a été acquise en mode fin (θ=42°) par le 

capteur RADARSAT-1 le 23 mars 2006. Afin de pouvoir utiliser l’information radiométrique, 

l’image a subit un prétraitement. Cette étape a consisté d’une part à appliquer les paramètres 

d’étalonnage sur l’image afin de retrouver les coefficients de rétrodiffusion exprimés en 

puissance et d’autre part à géoréférencer l’image radiométrique. Un filtre moyen de taille 

(5×5) a été appliqué par la suite afin de réduire le chatoiement (Figure 6.2). Une fois ces 
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étapes réalisées, des zones homogènes ont été choisies pour les différents points de mesure. 

Le choix de ces zones s’est basé sur la classification obtenue (Figure 6.3) par la procédure 

proposée par Gauthier et al, (2006). Cette procédure est basée principalement sur la 

classification non supervisée de Fuzzy K-Means. Ainsi, pour chaque point de mesure, des 

pixels appartenant à la même classe ont été regroupés dans un rayon de 40m (Figure 6.4). Les 

zones sélectionnées ont été superposées à l’image radiométrique afin de calculer la moyenne 

et l’écart type du coefficient de rétrodiffusion. Les faibles valeurs de l’intervalle de confiance 

prouvent que les zones sélectionnées grâce à la classification représentent des zones 

homogènes formées de mêmes types de glace (Figure 6.5).   

 

 
Figure 6.2 Image radar acquise par RADARSAT-1 sur la rivière Athabasca à l’hiver 2006.  
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 Figure 6.3 Classification non supervisée de la glace de la rivière Athabasca. 

 
 

 
Figure 6.4 Méthode de sélection des zones pour les différents points de mesures.  
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6.4 VALIDATION DU MODELE AVEC LES DONNEES MESUREES  

La validation du modèle a été effectuée en comparant les coefficients de rétrodiffusion 

simulés et mesurés des carottes de glace extraites de la rivière Athabasca (Figure 6.1). Les 

résultats sont présentés à la Figure 6.5. Des intervalles de confiance de 95%, calculés à partir 

de l’ensemble de pixels sélectionnés pour chaque site, ont été tracés sur la figure. La précision 

radiométrique absolue des images RADARSAT-1 a été trouvée égale à ± 1dB (Srivastava et 

al, 2007). Généralement, on note une très bonne concordance entre les valeurs mesurées et les 

valeurs simulées pour la majorité des carottes. L’écart maximal obtenu ne dépasse pas 2dB. 

Cependant, les points les moins satisfaisants correspondent surtout aux carottes 1A, 6A, et 

4B. La différence obtenue pour la carotte 4B est probablement due à une présence suffisante 

de sédiments et de végétation dans la matrice de glace. Pour les carottes de glace 1A et 6A, 

les coefficients de rétrodiffusion simulés sont supérieures à ceux mesurés. Ces différences 

peuvent être causées par l’hypothèse imposée sur les inclusions d’air emprisonnées dans la 

glace de frasil formée dans ces sites. Dans cette hypothèse, on considère que la forme des 

inclusions d’air est sphérique et que leur distribution est uniforme. Cependant, d’après les 

mesures terrains, la forme de ces inclusions était irrégulière et leur distribution non 

homogène. La non disponibilité de mesures de rugosité de l’interface glace/eau aux différents 

sites peut également expliquer les différences obtenues entre les coefficients mesurés et 

simulés.  
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Figure 6.5 Comparaison des coefficients de rétrodiffusion simulés et mesurés.  

 

Afin de mieux évaluer les performances du modèle proposé, certains indices d’évaluation ont 

été considérés (Tableau 6.1). Parmi ces indices on a le biais, l’indice de détermination (r2), 

l’erreur quadratique moyenne (RMSE), et l’erreur quadratique moyenne relative (RMSEr). 

Leurs équations sont données comme suit: 

 
[ ]
∑
∑

−

−
= 2

2

)ˆ(
)ˆ(

ii

ii

yy
yy

r  (6.1)

∑
=

−=
n

i
ii yy

n
RMSE

1
)ˆ(1  (6.2)

∑
=

−=
n

i
ii yy

n
RMSE

1

2)ˆ(1  (6.3)

∑
=

−
=

n

i i

ii

y
yy

n
RMSEr

1

2)
ˆ

(1  (6.4)

 

où yi et ŷi représentent respectivement les coefficients de rétrodiffusion mesurés et simulés.  
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Les résultats montrent que le modèle simule la rétrodiffusion du couvert de glace avec un 

biais de -0.98dB et une erreur quadratique moyenne (RMSE) de 2.54dB. De plus, l’erreur 

quadratique moyenne relative (RMSEr) est inférieure à 0.3. Cependant, lorsqu’on retire les 

points correspondants aux carottes de glace qui ne sont pas bien représentées par le modèle 

(1A, 6A et 4B), les précédents paramètres statistiques s’améliorent considérablement. Dans ce 

cas, le biais, l’erreur quadrature moyenne (RMSE) et l’erreur quadratique moyenne relative 

(RMSEr) passent à -0.70dB, 1.20dB et 0.19 respectivement. 

Tableau 6.1 Indices d’évaluation du modèle de rétrodiffusion. 

Erreurs mesurées Résultat 1 Résultat 2 

Nombre de carottes 10 7 

Biais (dB)  -0.98 -0.70 

r2 0.57 0.87 

RMSE (dB) 2.54 1.20 

RMSEr (%) 0.28 0.19 
 

6.5 CONCLUSION 

Ce chapitre avait pour but de valider le modèle de rétrodiffusion de la glace de rivière. Pour sa 

validation, quelques carottes de glace extraites de la rivière Athabasca ont été utilisées. Les 

résultats obtenus montrent que cette validation exige une description assez précise des 

propriétés physiques de la matrice de glace et de la rugosité des interfaces. Cependant, leur 

obtention est extrêmement difficile et dangereuse sur le terrain. De plus, les campagnes de 

mesure sont effectuées sur peu de sites. Une validation assez précise de ce modèle nécessite la 

planification d’expériences bien contrôlées en chambre froide comme celle réalisée par 

Leconte et al, (2007). Dans ces expériences, des types de glace ayant différentes propriétés 

physiques peuvent être créés. Différentes configurations radar peuvent aussi être utilisées afin 

de mesurer la rétrodiffusion. 
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7. CONCLUSIONS ET PERSPECTIVES 

Depuis quelques années, le besoin de connaître les caractéristiques du couvert de glace à 

l’aide de l’imagerie radar, comme son épaisseur et la rugosité de ses interfaces, s’avère d’une 

haute importance pour la gestion des ressources hydrauliques et pour la calibration et la 

validation des modèles numériques de prédiction. Avant d’établir des modèles d’inversion du 

signal radar pour la détermination de tels paramètres, il est indispensable de comprendre le 

comportement du signal radar faces aux différents paramètres des couverts de glace de rivière. 

L’approche fondamentale qui a permis à ce travail de recherche d’améliorer cette 

compréhension est la modélisation physique des milieux naturels.  

 
Dans ce contexte, un modèle de rétrodiffusion a été proposé afin d’améliorer la 

compréhension de l’interaction du signal avec le couvert de glace. Cependant, cette 

modélisation se heurte à deux problèmes. Premièrement, la complexité du milieu pose un 

problème de mesure ou de caractérisation du milieu. Deuxièmement, la modélisation 

électromagnétique impose l’utilisation d’équations sophistiquées ainsi que la considération de 

tous les phénomènes de diffusion pouvant contribuer dans cette interaction.  

 
Le premier objectif était la caractérisation des inclusions d’air présentes dans les trois types de 

glace de la rivière considérés dans cette étude (glace columnaire, glace de frasil, glace de 

neige). La glace de neige et la glace de frasil ont été étudiées en détail car elles n’avaient pas 

été décrites jusqu’alors. C’est une première contribution scientifique de cette thèse qu’il est 

important de souligner. Afin de mener à bien cet objectif, des campagnes de mesures terrain 

ont été planifiées et réalisées. L’objectif de ces campagnes était d’établir des bases de données 

contenant des informations plus précises et plus riches sur les différents types de glace de la 

rivière. Deux expériences ont été planifiées et réalisées durant la session d’hiver 2006. La 

première expérience a été réalisée avec un scanneur tomographique (CT) au laboratoire de 
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scannographie de Québec (INRS). Elle consistait à scanner des carottes de glace avec un 

scanneur médical pour pouvoir identifier les différentes inclusions présentes dans cette glace. 

La deuxième expérience a été réalisée dans le laboratoire du Département de génie civil de 

l’Université de l’Alberta sur des échantillons de glace. Elle consistait à utiliser un filtre en 

polarisation croisée et un microscope afin d’avoir des résultats complémentaires à la première 

expérience pour caractériser les différents types de glace formés dans une rivière. Les 

résultats obtenus de ces expériences prouvent que la taille et la forme des inclusions d’air 

dépendent des cristaux de glace qui constituent chaque type de glace. La glace de neige et la 

glace de frasil contenant des petites inclusions d’air sphériques (autour de 1mm de diamètre) 

sont des milieux denses. Ces deux types de glace peuvent contenir également des inclusions 

d’air de quelques millimètres. Dans le cas de la glace de frasil, ces inclusions sont 

généralement non sphériques. Cependant, dans le cas de la glace de neige, ils sont sphériques. 

Les résultats obtenus à l’issue de ce volet de recherche ont été publié au Cold Regions Science 

and Technology sous le titre ’’Physical Characterization of air inclusions within the river 

ice’’ (annexe 1: article 1). L’originalité et la pertinence de cette contribution dans le domaine 

de la glaciologie ont d’ailleurs  été soulignées par les réviseurs. 

 
La caractérisation des trois types de glace étudiés a été suivie par le développement d’un 

modèle de rétrodiffusion, soit le second et principal objectif de cette recherche. En plus de 

modéliser la rétrodiffusion de la glace columnaire, ce modèle simule également la 

rétrodiffusion de la glace de neige et de frasil, deux milieux non encore étudiés jusqu’à 

présent. C’est la seconde et principale contribution scientifique de cette thèse 

multidisciplinaire, cette fois dans le domaine de télédétection Le modèle est basé sur la 

théorie du transfert radiatif. Afin d’avoir une résolution plus exacte de cette équation, la 

méthode du Doubling Matrix a été appliquée. L’avantage de cette technique par rapport aux 

autres méthodes est qu’elle prend en considération la diffusion multiple qui peut être due soit 
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à la diffusion de volume soit aux interactions entre les hétérogénéités et les interfaces. Le 

calcul des matrices de phase des deux interfaces principales (air/glace et glace/eau ou 

glace/sédiment) a été fait avec un modèle de diffusion de surface IEM (Fung, 1994). Les 

matrices de phase et d’extinction des diffuseurs ont été calculées selon différentes 

approximations (Rayleigh, Mie, DMPACT ou Rayleigh-Gans).  

 
Une analyse de sensibilité du coefficient de rétrodiffusion à la variation des différents 

paramètres d’entrée de modèle (angle d’incidence, polarisation, rugosité des interfaces, 

densité des inclusions tubulaires et sphériques et types de glace) a aussi été réalisée (objectif 

3). Cette analyse visait à identifier les paramètres du capteur et de la glace les plus 

déterminants pour le fonctionnement du modèle. Par conséquent, cette analyse a permis  

d’identifier les mécanismes de rétrodiffusion dominants dans l’interaction entre le couvert de 

glace et signal radar ce qui s’avère très important pour le développement d’algorithmes de 

classification de la glace de rivière à partir d’images radar polarimétriques. Les résultats 

obtenus montrent que le signal radar de la glace columnaire claire dépend des deux interfaces 

air/glace et glace/eau. Cependant, si l’interface air/glace est lisse, la réponse radar dépendra 

principalement de l’interface glace/eau. Le couvert de glace flottant provoque une réponse 

supérieure de 6dB à celle obtenue si le couvert de glace est gelé jusqu’au fond. La présence 

d’inclusions d’air de forme tubulaire dans ce type de glace provoque une augmentation de la 

rétrodiffusion totale due au mécanisme de diffusion de volume. La glace de neige contenant 

des inclusions d’air de taille très petite par rapport à la longueur d’onde est transparente au 

signal radar en bande C. Cependant, si la taille de ces inclusions, dans la glace de neige ou de 

frasil, est comparable à la longueur d’onde la diffusion de volume sera 

importante. L’augmentation de l’épaisseur de ces deux types de glace provoque une hausse 

dans la contribution de la diffusion de volume qui influence directement la réponse totale. En 
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bande C, la présence d’une couche de neige sur le couvert de glace de la rivière est également 

transparente pour le signal radar.  

 
L’analyse des données expérimentales par modélisation est un processus circulaire de 

validation, d’analyse et d’amélioration des modèles. Le dernier objectif de la thèse était une 

comparaison entre les données simulées avec notre modèle et celles mesurées avec 

RADARSAT-1 sur la rivière Athabasca. L’analyse des résultats de cette comparaison montre 

un biais autour de -0.70dB et une erreur quadratique moyenne autour de 1.20dB. Les biais 

obtenus montrent que le modèle décrit mieux certains types de glace comme la glace 

columnaire et les glaces de neige et de frasil contenant des petites inclusions d’air 

rapprochées. Cependant, quand la glace de frasil contient des inclusions d’air ayant une forme 

irrégulière et une distribution non homogène, le résultat de la modélisation n’est pas précis 

étant donné que la théorie appliquée ne décrit pas bien ce milieu.  

 
La description du modèle, les résultats de l’analyse de sensibilité et les résultats de validation 

avec les données RADARSAT-1 sont présentés dans un article soumis en avril 2008 à la 

revue Transactions in Geosciences and Remote Sensing (TGARS) publiée par International 

Electrical Electronic Engineering IEEE sous le titre ’’ A Backscatter Model for River Ice: 

Analysis and Numerical Results ’’ (annexe 1 : article 2). L’ensemble des objectifs fixés pour 

cette thèse a donc été réalisé et les résultats ont été ou seront bientôt publiés. 

 
Les perspectives d’études complémentaires à la suite de ces résultats sont nombreuses.  

 
Premièrement, les inclusions d’air présentes dans la glace de frasil ont été supposées 

sphériques pour les besoins de la modélisation. Toutefois, les carottes recueillies sur la rivière 

Athabasca et ailleurs montrent que ce n’est pas toujours le cas. Le modèle pourrait être 

amélioré en incluant dans sa formulation la théorie des séries de perturbation de second ordre 
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(Nousiainen et al, 2001). Cette théorie a été développée afin de prendre en considération la 

forme non sphérique et irrégulière des particules de glace.  

 
Deuxièmement, le traitement des données qui ont été collectées dans le cadre d’une 

expérience réalisée à l’automne 2006 au laboratoire du Cold Region Research Engineering 

Laboratory (CRREL) pourrait être une suite à court terme. Dans cette expérience, une glace 

columnaire a été formée. Des données radar ont été collectées en bande C avec différentes 

polarisations (HH, VV, VH et HV) et différents angle d’incidences (0°, 20°, 40°, 50°) 

(Leconte et al, 2007). Ces données pourront être utilisées pour valider notre modèle. La prise 

en compte de la résolution du capteur utilisé dans le modèle de diffusion pourrait apporter une 

amélioration au modèle. La réalisation ultérieure d’autres expériences en laboratoire avec 

d’autres types de glace pourrait compléter la phase de validation de ce modèle.  

 
Troisièmement, une étude de la sensibilité du signal radar aux différents paramètres du 

couvert de glace (et aux paramètres des capteurs), combinée avec une approche statistique 

basée sur ces mesures expérimentales, pourrait mener à des méthodes d’inversion robustes 

avec des domaines de validité bien définis.  

Finalement, l’utilisation du simulateur développé dans cette étude et des connaissances 

obtenues sur l’interaction du signal avec la glace, la grande variété des mesures radars 

polarimétrique disponibles prochainement avec RADARSAT-2 devrait permettre le 

développement de méthodes de classification plus précises en termes de paramètres d’intérêt 

du couvert de glace (Mermoz et al, 2008).  
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Abstract

The physical characteristics of air inclusions embedded in the ice covers of the Saint François River (Quebec, Canada) and the
Athabasca River (Alberta, Canada) are studied because of the importance of such inclusions to the analysis and interpretation of
Synthetic Aperture Radar satellite images used to characterize river ice. Studies of ice cores sampled from these two rivers show
that the concentration of air inclusions in the ice cover is highly dependent on both the ice type as well as the rate of freezing. When
this rate is slow, the ice cover will have few air inclusions. However, when it is rapid and sustained in duration, the amount and
cross sectional diameter of these inclusions increase. Air inclusions in the snow ice were found to be spherical and ranging in size
from just a few millimetres up to about a centimetre. Generally, air inclusions formed in the sampled columnar ice were sparse and
either spherical or tubular in shape. Air inclusions in the frazil ice were found to present a different structure from those formed in
the other ice types. In most cases, their shape were irregular and their distribution was inhomogeneous. The study of these
inclusions under a microscope showed them to have angular boundaries with a whitish appearance. These results will be valuable
to the development of radar backscatter analysis algorithms for river ice characterization.
© 2007 Elsevier B.V. All rights reserved.
Keywords: Air inclusion characteristics; River ice; Frazil; Snow ice; Backscatter model
1. Introduction

In northern regions, monitoring the formation and
evolution of river ice is important, as the ice cover can
have a significant impact on infrastructure and water
resources. For example, river ice can reduce or shut
down power generation at a hydroelectric generating
station, interfere with shipping and navigation, damage
or restrict the use of hydraulic structures, and cause
flooding. Knowledge of ice cover characteristics, such
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doi:10.1016/j.coldregions.2007.02.008
as ice thickness and roughness, are essential for
quantifying these effects, and can be particularly useful
for the calibration and validation of predictive numerical
models. Knowledge of the location of ice jams at
breakup can also provide valuable input to ice jam flood
forecasting models. Information describing the ice cover
formation is also important, since this has been found to
affect the nature and severity of river ice breakup
(Ashton, 1986; Beltaos, 1995). For example, the thick
ice accumulation that results when a hummocky ice
cover forms at freeze-up can present a significant
impedance to ice runs at breakup, thus increasing the
propensity for breakup ice jams.

Detailed information describing river ice character-
istics such as ice thickness, surface texture and roughness
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can be time consuming and expensive to obtain, and the
field work can involve adverse working conditions such
as extreme cold weather and potentially unsafe ice
conditions. Therefore, there is tremendous motivation to
explore remote sensing techniques for obtaining infor-
mation on ice cover properties.

Synthetic Aperture Radar (SAR) data has been
shown to provide useful information for river ice studies
(Weeks et al., 1978; Leconte and Klassen, 1991; Jeffries
et al., 1994; Hall et al., 1994). The radar signal is known
to interact with the ice cover in different ways, with the
backscatter response depending upon the physical
properties of the ice itself (e.g. porosity, ice thickness,
interfacial roughness, and ice type) and on the
parameters of the imaging radar (e.g. frequency,
polarisation, and incidence angle) (Thibault et al.,
1996). To date, promising results have been obtained
in terms of relating backscatter to surface texture; for
example Weber et al. (2003) were able to classify seven
ice types during the formation period, identifying open
water, frazil pans, juxtaposed ice and consolidated ice.
Similarly, (Pelletier et al., 2005) were able to identify of
open water leads, intact smooth ice, and ice jams at
breakup. However, more specific ice cover parameters,
such as ice type and thickness, have not yet been
successfully extracted from the radar signal.

The current approach for obtaining parameters such
as these is by the inversion of the radar signal data, using
a backscattering model capable of simulating the radar
signal. However, river ice is not a uniform and
homogeneous medium. Ice characteristics tend to vary
with depth, with ice type (e.g. frazil, columnar, or snow
ice) and in terms of the degree of inclusions of
impurities and air. For example, frazil layers often
contain sediment inclusions if the frazil has drawn
material up from the bed (during its active phase). In
addition, air inclusions and ice porosity change
drastically as the ice sheet ages and eventually thermally
deteriorates. Thus, the development of a theoretical
microwave backscattering model requires a good
description of the ice cover and especially of the
physical characterization of air inclusions. For this
study, to have significant volume diffusion (caused by
the interaction of radar signal with air inclusions), the
corresponding wavelength at each band frequency (K,
X, C, S, etc) must be of the same order of magnitude as
the size of air inclusions, especially when these
inclusions are closely spaced. In the case of X- and C-
band, bubbles with radii in the millimetre and centimetre
range would scatter the coherent radar signal. Moreover,
a combination of forward scattering by the air inclusions
and the presence of the high dielectric contrast ice–
water interface would result in the so-called ‘incoherent
double-bounce mechanism’ (Jeffries et al., 1994) that
would produce a strong radar return. It was the objective
of this investigation to examine the nature and
variability of air inclusions in natural ice covers to
facilitate this model development.

2. Ice formation (background)

There are a number of different mechanisms gover-
ning the development and accumulation of river ice,
each depending on a combination of hydrodynamic and
atmospheric conditions. Near the banks, where the water
is calm or slow moving, cold atmospheric conditions
result in heterogeneous nucleation of ice crystals at the
surface to form skim ice, which is subsequently thicke-
ned by thermal ice growth. Out in the faster moving
portions of the flow, where turbulence is strong, ice
particles nucleated in supercooled surface water are
quickly entrained in the flow, leading to the apparent
spontaneous development of frazil (small discs of ice,
typically 1 to 3 mm in diameter) throughout the water
column. The presence of impurities in the water
provides critical nucleating agents for the formation of
frazil ice particles. In addition, frazil production rates
can be greatly enhanced by the direct introduction of ice
crystals into the flow (e.g. when snow falls directly on
the water). Until a complete ice cover forms, super-
cooling can continue and the frazil particles remain
highly ‘active’, easily adhering to each other and form-
ing frazil flocs. When these flocs become large enough
for buoyancy effects to overcome fluid turbulence, they
float to the surface to create frazil pans, and eventually
accumulate to form the ice cover (Ashton, 1986). The
nature of the resulting ice cover depends on the flow
hydrodynamics; pans may accumulate either edge to
edge in a juxtaposed fashion (at low to moderate flow
velocities) or in an upturned hummocky orientation (in
faster moving flows). While active, frazil may also
adhere temporarily to other objects (e.g. bed sediments,
under water vegetation, etc.) and later take portions of
these impurities along to be incorporated into the ice
cover. Once a continuous ice cover forms, subsequent
thickening is typically due to thermal ice growth (unless
there is a continuous frazil production zone upstream),
and snow ice development (which occurs as snowfall on
the ice cover weighs it down and the lower layers, below
the phreatic surface, become saturated through water
seepage through cracks in the ice cover and subse-
quently freeze). The snow ice is often referred to as
white ice because a high concentration of air inclusions
and/or freezing nuclei such as snow crystals causes
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strong light scattering and a high albedo. As a result of
these various mechanisms, it is possible to distinguish
various types of ice cover: columnar or black ice, snow
ice, frazil ice, agglomerated ice and the superposition of
two or more of these ice types (Michel and Drouin,
1972; Ashton, 1986).

Most aspects of ice cover development cause some
form of inclusion to be incorporated in the ice cover (air,
salt, grass, etc.). However, in many cases, air is the
predominant inclusion. This occurs during the solidifi-
cation process, as air is rejected at the ice–water
interface (Michel and Ramseier, 1969). If the ice growth
is slow, most of this air will escape back to the water and
the resulting ice will be transparent. Alternatively, if the
growth proceeds rapidly, air can be trapped within the
ice cover as it forms, creating these air inclusions. Air
can also be introduced to the ice cover, either directly or
indirectly, through cracks, drained snow ice, gaseous
emissions from the river bed, or via an agitated water
surface (Michel and Ramseier, 1969). In other cases, air
inclusions of various forms and sizes can form due to
surface melt. The shape can be elongated and parallel to
the ice water surface (Michel and Ramseier, 1969).

Gow and Langston (1978) investigated the relation-
ship between growth velocity and porosity in columnar
lake ice, observing that a greater concentration of air
inclusions can generally be linked with rapid freezing.
Moreover, they found that, for a given concentration of
air inclusions, changes in the rate of freezing tend to be
reflected in changes in the cross sectional diameters of
air inclusions. This seemed to be particularly true for
cylindrical inclusions, which were found to constrict
and dilate with decreasing and increasing freezing rates
respectively.

The presence of air inclusions in river ice results in
field ice densities that are slightly less that of pure ice
(which is 0.9168 g/cm3). The fraction, or the percentage,
of these air inclusions is usually expressed by the
porosity (n) which can be determined as follows:

n ¼ q0−dð Þ=q0⁎100k

where

ρ0 The density of pure ice (free of inclusions), and
δ The measured density of the ice cover.

The characterization of the amount of air inclusions,
as well as the sizes, shapes, and distributions of these air
inclusions are needed for the development of a back-
scattering model. This characterization is difficult to
obtain, as standard pore analysis techniques are des-
tructive and often involve substantial changes in ice
temperature (Perovich and Gow, 1996). Thus, other
potentially promising means of non-destructive testing,
such as magnetic resonance (MR) techniques (Edelstein
and Schulson, 1991; Perovich and Gow, 1996; Bock and
Eicken, 2004) and X-ray computed tomography (Kawa-
mura, 1988), have been employed.

The structure and the texture of the different types of
river ice have been studied extensively (Michel and
Ramseier, 1970; Shumskii, 1964). Studies of lake ice
(Weeks et al., 1978, 1981; Mellor, 1982; Wakabayashi
et al., 1993; Morris et al., 1995) suggest that columnar
ice can either be clear or may contain air inclusions and
provide typical shapes and sizes of these inclusions.
Moreover, Gow and Langston (1978) found that the
shape of air inclusions established at the time of freezing
tend to change as a lake ice cover ages. However, river
ice is not yet well characterized in this regard since, to
date, no research has been conducted investigating air
inclusions in frazil and snow ice. Furthermore, it is not
known if columnar ice in rivers and lakes has similar air
inclusion characteristics.

The present study addresses these questions using
two techniques to characterize the air inclusions present
in different types of river ice. First, a Computerized
Tomography (CT) Scanner is used to provide a three
dimensional visualization of the shape, size and
distribution of air inclusions. Second, a cross polarised
filter and a microscope are used to analyze sections of
different ice types.

3. Study areas

Two Canadian field sites were selected for this
investigation: the Saint François River, Quebec, and the
Athabasca River, Alberta. Both rivers are situated in
regions of cool temperate climate and have a northward
flow direction. The 30 km long study reach of the Saint
François River is situated in southern Quebec upstream
from the towns of Drummondville. Three dams control
the flow in this reach; two are located close to
Drummondville and another upstream at 69 km from
this town. Channel widths in the study reach vary from
100 to 850 m, and the bed slope averages ∼0.0003.

The study reach of the Athabasca River is also about
30 km long, extending upstream from the community of
Fort McMurray in Northern Alberta. The river is
unregulated and a series of rapids characterize the
steep river reach extending approximately 140 km
upstream of Fort McMurray. Channel widths average
about 450 m and the bed slope averages ∼0.001. A
distinct change in the morphology of this river occurs at



Fig. 1. Ice core sampling sites on (a) the Saint François River and (b) the Athabasca River.
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Fort McMurray where the channel bed slope flattens
significantly (to ∼0.0001) and the width increases to
encompass numerous bars and islands.

4. Field data

Field sampling programs were undertaken at the
Saint François River and Athabasca River sites in late
February and April 2006, respectively, to obtain ice core
samples for the analysis of air inclusion characteristics
in different ice types. The selection of sampling sites on
the two rivers was based on two Radarsat-1 images,
obtained in mid-January and mid-March on the Saint
François River and the Athabasca River, respectively.
These images were examined to identify sites exhibiting
a continuous ice cover, with final site selection also
based on ease of access from the bank. Fig. 1 illustrates
the sampling sites for each river.

Samples of ice were extracted from the two rivers
using a 70 mm diameter ice corer, and these samples
were subjected to a preliminary examination in the field
for classification purposes. A total of 7 sampling sites
were visited on the Athabasca River (with 1 to 3 cores
taken at each site) and two sampling sites on the Saint
François River (4 cores taken at each site). Additional
observations at each site included measurements of total
ice thickness, depth of snow overlaying the ice cover,
and qualitative observations of ice types and air
inclusions embedded in the ice cover. All cores were
then sealed in plastic on site and transported in coolers
to cold rooms where the ice structure was studied in
greater detail.
5. General description of the ice covers

All three types of ice: snow ice, frazil ice, and
columnar ice were found on the Saint François River in
late February 2006. The snow ice occurred at the top of
cores extracted at site S3, which is situated between two
dams (Fig. 2-a). This snow ice was comprised of frozen
saturated snow which developed over the period
between December and February, after rain saturated
the snow on the ice cover and then subsequently froze.
The thickness of this snow ice layer was about 26 cm.

At site Q2, the ice cover formed at the beginning of
winter was made up of unconsolidated ice accumula-
tions (i.e. not a continuous ice cover). Due to the strong
rainfalls at the beginning of February, this ice cover was
thinning. The frazil ice layer found at this site during
later February was formed from the accumulation of
frazil slush and pancake ice. The mean thickness of this
frazil ice was about 15 cm (Fig. 3-a). Columnar ice
was observed at sites S3 (Fig. 2-a) and Q2 (Figs. 3-a
and 4-a), occurring below the snow ice and the frazil ice
respectively, and ranged between 4 cm (site Q2) and
39 cm (site S3) in thickness.

The ice cover in the Athabasca River was also
comprised of snow ice (2–16 cm), frazil ice (14–35 cm),
and columnar ice (12–65 cm). In most of the ice cores
extracted from the ice cover, all three ice types were
found, often with alternating layers of frazil and
columnar ice (Figs. 5 and 6). In particular, the thin
layers of frazil ice found between thicker layers of
columnar ice contained fine sediments and/or vegetation
in some cases (Fig. 5.c2) and air inclusions in other



Fig. 2. (a) Ice core extracted from the Saint François River in site S3_23, (b) transverse section images obtained with CT Scan, (c) (3D) visualization of the air inclusions embedded in the ice core,
(d) porosity of the ice core in function of the depth of the ice, (e) variation of the air inclusions diameter in function of the depth of the ice.
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Fig. 3. (a) Ice core extracted from the Saint François River in site Q2_21, (b) transverse section images obtained with CT Scan, (c) (3D) visualization of the air inclusions embedded in the ice core,
(d) porosity of the ice core in function of the depth of the ice, (e) variation of the air inclusions diameter in function of the depth of the ice.

184
I.
G
herboudj

et
al.

/
C
old

R
egions

Science
and

Technology
49

(2007)
179–194



Fig. 4. (a) Ice core extracted from the Saint François River in site Q2_42, (b) Transverse section images obtained with CT Scan, (c) (3D) visualization of the air inclusions embedded in the ice core,
(d) porosity of the ice core in function of the depth of the ice, (e) variation of the air inclusions diameter in function of the depth of the ice.
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cases (Fig. 5.d2). Table 1 summarizes the field
observations corresponding to all ice samples, as well
as the proportional total thicknesses of each type of ice
found (note however, alternating layers of frazil and
columnar ice made up these totals in several of the
Athabasca River samples).

Overall, the ice cover characteristics of the Saint
François River were distinctly different from those
observed on the Athabasca River. For example, the
Fig. 5. Stratigraphy of the ice core extracted from site 2A. (a,b) Snow ice, (c) fr
inclusions.
Athabasca River had a mean ice thickness of about
65 cm which is significantly thicker than the 40 cm of
ice thickness measured in the Saint François River. Also
distinctively different inclusion stratigraphies developed
in the two rivers, in terms of the nature and extent of air
inclusions incorporated into the ice cover during the
freezing process.

The contrasts in ice cover characteristics may be
partially be attributed to the difference in the nature, rate
azil ice, (d) columnar ice free of bubbles and (e) frazil ice with spherical



Fig. 6. Stratigraphy of the ice core extracted from site 2B. (a) Snow ice, (b) columnar ice with tubular inclusions, (c) frazil ice with vegetation
impurities, (d) frazil ice with spherical inclusions and (e) columnar ice free of inclusions.
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and total duration of freezing at the two sites, as well as
to the different hydraulic characteristics in the two
reaches. Calculation of the “cumulative freezing degree
days” (°C-days) over the entire 2005/06 winter season
provides a useful tool for comparison of the freezing
degree days index for the two sites (Fig. 7). From this
figure, it is seen that the rate and duration of freezing
degree day accumulation varied over the winter at both
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sites. Although the two rivers experienced similar
cumulative durations of slow freezing (∼31 days at a
freezing rate of ∼1.8 °C /day for the Athabasca River,
and ∼30 days at ∼2.3 °C/day for the Saint François
River), periods of rapid freezing were quite different on
the two rivers. The Athabasca River was dominated by
rapid freezing, experiencing a cumulative duration of
about 83 days at a cooling rate of ∼12.7 °C/day. In
contrast, the Saint François River experienced a
cumulative total of only 14 days of rapid freezing (at
∼12 °C/day). The Saint François River was charac-
terised mainly by extensive periods of average freezing,
experiencing about 58 days at a freezing rate of ∼6 °C /
day. These fluctuations in the rate of freezing may have
had an effect on the relative quantities of air inclusions
in the ice covers. For example, the relatively slower rate
Table 1
Field data summary for the ground observation sites

River Site ID Section Ice class Snow depth

Saint François River S3 S3_23 Border ice 2

S3_56 Border ice –

S3_78 Border ice –

Q2 Q2_21 Juxtaposed ice cover –

Q2_31 Juxtaposed ice cover –

Q2_42 Juxtaposed ice cover –

Athabasca
River

1 1A Juxtaposed ice cover 20

2 2A Juxtaposed ice cover 23

2B Border ice 21

4 4A Juxtaposed ice cover 30

4B Border ice N/A

5 5A Border ice 28

6 6A Juxtaposed ice cover 20

6B Juxtaposed ice cover 22

7 7A Border ice 20

7B Juxtaposed ice cover 18
of freezing on the Saint François River may have
facilitated the escape of rejected air to back to the water,
explaining the correspondingly fewer air inclusions. In
contrast, for the Athabasca River, the extended periods
of rapid freezing may explain the greater quantity of air
trapped in the ice cover and fact that the cross sectional
diameters of inclusions were also larger.

In terms of the hydraulic characteristics which
contribute to the different nature of the ice covers on
the two rivers, the Athabasca River is very steep
upstream of Fort McMurray, with numerous rapids
sections contributing to extensive frazil production,
extensive incorporation of air in water, and hydraulic
thickening of the ice cover. In addition, the presence of
Grand Rapids (approximately 100 km upstream of the
study reach) is known to be an intermittent source of
[cm] Ice depth [cm] Ice stratification description [cm]

43 Snow ice : 26
Columnar ice : 17

48 Snow ice : 22
Columnar ice : 26

65 Snow ice : 26
Columnar ice : 39

26 Frazil ice : 21
Columnar ice : 5

27 Frazil ice : 23
Columnar ice : 4

30 Frazil ice : 24
Columnar ice : 6

56 Snow ice : 18
Frazil ice : 27
Columnar ice : 11

54 Snow ice : 10
Frazil ice : 14
Columnar ice with intermittent frazil ice : 30

48 Snow ice : 08
Columnar ice with intermittent frazil ice : 40

60 Frazil ice : 17
Columnar ice : 33

69 Snow ice : 03
Columnar ice : 66

53 Snow ice : 03
Columnar ice with intermittent frazil ice : 50

82 Snow ice : 17
Frazil ice : 28
Columnar ice : 37

78 Snow ice : 08
Frazil ice : 11
Columnar ice with intermittent frazil ice : 60

54 Snow ice : 02
Columnar ice with intermittent frazil ice : 52

90 Snow ice : 16
Frazil ice : 46
Columnar ice : 28



Fig. 7. Cumulative freezing degree day records for Saint François River and Athabasca River for winter 2005-2006.
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frazil throughout the winter, with frazil transport under
the ice observed downstream of site 7 in January and
February in previous years. This likely explains the
intermittent thin layers of frazil ice between the larger
thermal ice layers in the Athabasca River ice cover and
the presence of considerable amount of air inclusions
within. In contrast, the Saint François River is rela-
tively mild in slope, with only a few rapids sections
upstream of the sampling sites. These rapids contribute
to frazil production in the river. Due to the sinuosity of
numerous sections of the river, especially upstream
site Q2, the frazil ice which reaches site Q2 tends to
accumulate as pancake ice and frazil slush in the slow
flow backchannel.
Fig. 8. Examples of air inclusion size and distribution embedded in snow ice
and (c) air inclusion in order of micrometer.
6. Physical characteristics of air inclusions

This study focused on the following characterizations
of air inclusions in the ice cover.

1. Study of the size, shape, and nature of the distribution
of air inclusions in the river ice, and

2. investigation of the total volume of air inclusions.

Therefore, these parameters were documented in terms
of their characteristics with respect to both ice type, and
depth within the ice cover. Instruments available for the
study included a Computerized Tomography Scanner (CT
scan), a microscope, and a cross polarized filter.
(a) air inclusion in order of millimetre, (b) different size of air inclusion
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6.1. Computerized Tomography Scanner

The CT scan was used in order to characterize air
inclusions in the ice cores of the Saint François River. This
technique has been used in the past in the terrestrial
environment to quantify earthworm burrows (Pierret et al.,
2002), in geology to characterize sedimentary structure
(Kenter, 1989; Crémer et al., 2002), and to visualize
biogenic structure within marine sediments (De Montety
et al., 2003). The use of the CTscan has many advantages.
First, it reveals a precise view of air inclusions in three
dimensions facilitating observation from multiple angles.
Second, the system can detect the presence of small air
inclusions that are not visible to the naked eye. As a result,
ice cover density and composition can be determined to a
very fine degree of precision.

The data obtained from this technique will be used as
input data for a theoretical backscattering model. This
model will enable an understanding of the backscatter-
ing response from each ice type and will facilitate an
estimate of the total response diffusion from an ice cover
by varying the ice parameters over each ice formation
layer. Those simulations will be used later to understand
the temporal and spatial variability of the ice cover in
order to have an accurate classification of different ice
types formed on the river, using radar images.

For this application, the ice cores extracted from the
Saint François River were scanned using a Siemens
Somatom Volume Access Scanner at the Scannographic
Laboratory of the Institut National de la Recherche
Scientifique (INRS) in Quebec City, Canada. This
instrument generates transverse section image slices
through the ice cores by revolving an X-ray tube around
the core andobtaining projections atmany different angles.
A scanning voltage of 140 KV was used. Five cores were
scanned over a selection length without interruption, with
each transverse section 0.5 mm in length. The Siemens
Scanner provides an optimal pixel resolution of 0.1mm on
a matrix of 512×512 pixels.
Fig. 9. Three examples of air inclusion embed
Figs. 2-b, 3-b, and 4-b presents the transverse section
CT scan images obtained for ice core samples S3_23,
Q2_21, and Q2_42 on the Saint Francois River. On
these images, the space occupied by air inclusions
appears in black. CT images (2D and 3D) of the
densities of air inclusions were then reconstructed from
the sequential transverse section slices of the ice core
using the Siemens Software (Figs. 2-c, 3-c, and 4-c). All
of the data obtained were analyzed using Osiris
Freeware. This software permits visualization of the
images as scanned and as reconstructed, facilitating
determination of the shapes, sizes and spatial distribu-
tions of the air inclusions. Furthermore, their quantifi-
cation according to depth was facilitated using an
automated analysis program developed in Matlab,
allowing the proportion of ‘air’ pixels be determined
in each transverse section image. The results obtained
(as a percentage) represent the porosity as a function of
depth (Figs. 2-d, 3-d, and 4-d). The dimensions of each
air inclusion embedded in snow ice and frazil ice were
calculated with another program developed in Matlab,
allowing their size to be determined in the three
dimensions (x, y and z), which was useful given the
irregular shape that's of these inclusions. The mean,
maximum and minimum diameter of air inclusions in
each transverse section according to depth is presented
in Figs. 2-e, 3-e, and 4-e.

As Figs. 2-c, 3-c, and 4-c illustrate, the characteristics
of the ice inclusions appeared to be highly dependent
upon ice type and thus vary through the ice depth. For
the core sample shown in Fig. 2-c, the air inclusions
embedded in the snow ice were roughly spherical in
shape. The porosity of these snow ice layers varied
between 4% and 10% for some sublayers and between
16% and 26% for others. For the lower values of
porosity, the air inclusions mean diameter ranged from
0.08 cm to 0.15 cm, and were numerous and closely
spaced (Fig. 2-b1 and -b2); for the higher values of
porosity, air inclusion size varied between 0.3 cm and
ded in frazil ice under the microscope.
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1 cm (Fig. 2-b3). In both cases, the distribution of air
inclusions in each sublayer was homogeneous.

The porosity of the frazil ice layer present in core Q2
varied between 1% and 4%. The air inclusions found in
this ice type were generally rounded and their diameters
ranged between 0.1 cm and 0.5 cm. The distribution of
these cavities according to Fig. 3-b was inhomogeneous
in most of the sublayers which formed in this ice type.

The columnar ice layers presented in samples S3 and
Q2 were mostly free of inclusions; and those air
inclusions that did occur were either tubular or
spherical. The mean diameter of the spherical inclusions
was about 0.15 cm. For the tubular inclusions, the mean
diameter and mean length were 0.01 cm and 1 cm,
respectively. In this ice type, air inclusions were sparsely
distributed.

6.2. Microscopic analysis under polarized light

The 70 mm diameter ice cores extracted from the
Athabasca River in March 2006 were transported in
coolers to the laboratories of the Department of Civil
and Environmental Engineering at the University of
Alberta. In the laboratory cold room, at −18 °C, the
densities of the ice cores were measured and the sizes,
shapes and distributions of air inclusions were evaluat-
ed. First the ice types and porosity changes within each
core sample were visually identified (Figs. 5 and 6).
Then, using a saw, sections of approximately 20 mm
thickness were cut to correspond with the ice types and/
or porosity changes noted. Using a hot plate, the
boundaries of these ice sections were sealed so as to
ensure that the air inclusions were confined within the
ice samples. Ice density was calculated after first
weighing each sample individually with an electronic
scale, and then determining the sample's gross volume
by measuring its displacement upon submergence in
300 ml of water in a 15 cm diameter graduated cylinder.
There is a possibility of a slight over-estimation of the
sample's volume, as a result of limitations in accurately
reading the gradations on the cylinder. The potential
magnitude of this error was determined based on the
absolute error of the graduated cylinder (which
Table 2
Physical characteristics of air inclusions embedded in the Saint François ice

Identification Porosity [%] Mean size [cm]

Snow ice 4.0–10.0 0.02–0.2
16.0–26.0 0.3–1.2

Frazil ice 1.0–4.0 0.1–0.5
Columnar ice 1.0b 0.1–0.2

0.01 and 1.0
corresponds to half of smallest division of the graduated
cylinder) (Boiclair and Pagé, 1992). Generally this error,
in terms of the calculated density, did not exceed 2.5%.
There is also a potential for under estimating the gross
volume of the sample, should water infiltrate the more
porous ice types (e.g. snow ice and frazil ice). However,
it is believed that for these samples this error was
negligible, since the samples were not particularly
porous in appearance, and the test measurement was
conducted immediately upon submergence.

Observations of the sizes, shapes, and distributions of
air inclusions were made on thin sections, prepared by
freezing the initial ice sections to glass plates and then
reducing to the desired thickness (up to 5 mm) using hot
plates. The shape and distribution of air inclusions were
then examined and photographed under polarized light.
Measurements of inclusion sizes were facilitated by a
graduated grid superimposed on each glass plate.
Additional investigations to characterize the air inclu-
sions were accomplished using a microscope to examine
the thin sections in more detail.

All the ice cores samples extracted from the Athabasca
River were sectioned in details. Figs. 5 and 6 show
examples of the air inclusions structures observed in the
ice core samples extracted from sites A2 and B2 on this
river, respectively. As discussed earlier, the key difference
between the Athabasca and Saint François River ice
coverswas the presence of intermittent thin layers of frazil
ice within the columnar ice on the Athabasca River.

The physical characteristics of the air inclusions found
in the snow ice layers of the Athabasca River samples are
similar to those observed in the cores of the Saint François
River. Inclusions were typically spherical, with sizes
ranging between 0.01 and 0.25 cm (Figs. 5-a2, and 6-a2).
As seen in the figures, air inclusions within the snow ice
had reasonably smooth and whitish boundaries and were
found to be closely spaced, or very closely spaced (Fig. 8).
The porosity of this ice type ranged between 7% and 20%,
with the mean porosity being around 15%. The whitish
appearance of the snow ice appears to be caused mainly
by the smallest air inclusions, having diameters around
0.001 cm, which cause strong light scattering (Fig. 8-c).
However, only those air inclusions having diameters of
cover

Shape Distribution Spacing

Spherical Homogeneous Closely spaced

Spherical Inhomogeneous Closely spaced
Spherical Homogeneous Sparsely spaced
Tubular



Table 3
Physical characteristics of air inclusions embedded in the Athabasca ice cover

Identification Porosity [%] Mean size [cm] Shape Distribution Spacing

Snow ice 7.0–20.0 0.001–0.25 Spherical Homogeneous Closely spaced
Frazil ice 5.0–18.0 0.2–1.3 Spherical Homo/Inhomogeneous Closely spaced

Irregular
Columnar ice 1.5–3.0 0.1–0.3 Spherical Homogeneous Sparsely spaced

4.0–7.0 0.1–0.3 and 2.0–4.0 Tubular
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about a millimetre or more (whether closely spaced or
not), will have an effect on the radar signal at either one or
more frequencies (K, X, C, S…).

A frazil ice layer was observed below the snow ice
layer at sites 1A, 2A, 2B, 4A, 5A, 6A, 6B, 7A, and 7B.
Air inclusions within these frazil layers had the
following common characteristics, also summarized in
Table 3. Their shape was in most cases irregular (e.g. Fig.
5-c), but occasionally spherical. Their sizes ranged from
0.2 cm to 1.3 cm (Figs. 5-c and 6.d). Both homogeneous
and inhomogeneous distributions of air inclusions were
observed and in both cases the air inclusions were closely
spaced. The study of the corresponding ice sections
under the microscope showed that, unlike snow ice, air
inclusions within the frazil ice had a considerable
amount of angularity along the boundaries (Fig. 9),
likely due to the irregular shape of the ice crystals. The
whitish appearance of the ice crystals surrounding air
inclusions suggests that there is a high reflection of light,
possibly caused by their granular form. The porosity of
this frazil ice ranged between 5% and 18%.

A large concentration of spherical air inclusions
typically characterized the intermittent thin frazil layers
found within the columnar ice. These had diameters
ranging from 0.08 cm to 0.3 cm. Bulk density
measurements suggested that that the porosity of the
bubbliest sublayers did not exceed 12%. In these cases,
the inclusions were closely spaced.

The columnar ice found in the Athabasca River was
essentially clear at any given sampling site, the density
and the mean diameter of the air inclusions varied with
depth and their shapes were tubular and/or spherical.
The diameter of the spherical air inclusions ranged from
0.1 cm and 0.3 cm. The diameter of tubular inclusions
ranged from 0.1 cm to 0.3 cm, while the lengths ranged
from 3 and 18 cm respectively (Fig. 6-b). Otherwise, the
majority of tubular inclusions exhibited mean length
ranging from 2.0 cm and 4.0 cm. Their distribution
within the ice was sparse (Fig. 6-b). For spherical air
inclusions, the porosity of the columnar ice was
evaluated to be around 2% in most cases, but did not
exceed 3%. The porosity of the columnar ice embedded
with tubular inclusions was around 4%.
7. Discussion and conclusion

This study provides the first investigation of the
characteristics of air inclusions in river ice. This is
important to the analysis and interpretation of radar
backscatter images used for characterising river ice.

Two different investigative techniques for the phy-
sical characterization of air inclusions in river ice were
employed: a Computerized Tomography Scanner; and a
microscopic analysis under polarized light. The images
obtained after scanning the cores extracted from the
Saint François River confirmed that the CT scanning
technique provides a powerful way to visualize the
spatial distribution of air inclusions in the ice and to give
a good determination of the densities of the ice cover at
high resolution. However, this method does not reveal
the crystal structure of the ice, which is often essential to
classification. Conducting a microscopic analysis of
cores extracted from the Athabasca River under cross-
polarized light provided good qualitative pictures of the
amount of air inclusions formed in the ice and was
particularly useful for revealing its crystal structure.
However, compared to the CT scan, this approach was
found to be much more laborious and less precise for
quantitative characterization of air inclusions in ice.

These investigations show that there are pronounced
contrasts in the size, shape and distribution of air
inclusions between cores obtained from the same river
on a given date, and between the cores extracted from the
two rivers. However, despite the distinctly different
thermal and hydraulic influences affecting ice cover
formation at the two sites, some consistent characteristics
of air inclusions in the different river ice types do emerge.
Specifically, the analyses of the ice core samples obtained
show that three types of air inclusions may be found in a
river ice cover: tubular, spherical and irregular. Air
inclusions embedded in snow ice are generally spherical
with smooth boundaries having a whitish appearance.
They are generally numerous, small, closely spaced, and
homogeneously distributed. The porosity resulting from
these inclusions is between 8 and 15%.The porosity could
reach up to about 20–25% for this ice type when the
inclusions are large (about 5 mm).
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The results of this investigation suggest that the
physical characteristics of air inclusions present in frazil
ice may be dependent on the rate of freezing and the
hydraulic characteristics of the river channel. On the Saint
François River, where freezing rates were moremoderate,
the sizes and concentrations of air inclusions in the frazil
ice tended to be smaller than that observed in the snow ice
(maximum size 0.5 cm and maximum porosity 4%).
These inclusions were generally spherical in shape,
inhomogeneous in distribution, and closely spaced
(Table 2). On the Athabasca River, the air inclusions in
the frazil ice were typically larger andmore prevalent than
seen on the Saint François River (maximum size 1.3 cm
and maximum porosity 18%), and much more compara-
ble to the snow ice. Theoretically during the solidification,
ice rejects all air in water. The numerous rapids sections
along the Athabasca River likely contribute to extensive
frazil production and possibly also to a greater concen-
tration of air in the water. These factors, together with the
effects of rapid freezing, may explain the larger and more
prevalent air inclusions observed in the Athabasca River
ice. Both spherical and irregular shaped air inclusions
were observed in the Athabasca River frazil ice, with both
homogeneous and inhomogeneous distributions; all air
inclusions were closely spaced (Table 3).

Of the three types of river ice, the columnar ice formed
in both rivers exhibited the least amount of air inclusions.
Again, the size and amount of air inclusions seem to be
dependent on the rate of freezing, with columnar ice
porosity less than 1% on the Saint François River, and up
to 7% on the Athabasca River. For comparison, the study
by Gow and Langston (1978) concluded that columnar
lake ice porosity likely did not exceed 3–4%. The
columnar ice on both rivers sampled for this study was
found to contain both tubular and spherical air inclusions
of varying sizes, and these inclusions were generally
homogeneously, but sparsely distributed.

The next steps are the development of a theoretical
backscattering model and the integration of those
measured physical characteristics (ice densities, air
inclusion dimensions, shape and distribution for each ice
type) in a mathematical model describing the interaction
of the radar signalwith the upper and lower ice surface and
the air inclusions embedded in the ice cover.
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ARTICLE 2 : 

A BACKSCATTER MODEL FOR RIVER ICE: ANALYSIS AND 
NUMERICAL RESULTS 

 

I- INTRODUCTION 

In cold climates, river ice cover can have a significant impact on infrastructures and water 

resources, especially if it interferes with shipping and navigation, damages or restricts the use 

of hydraulic structures, and causes flooding. The last few years have brought an increased 

need for knowledge respecting ice cover characteristics, such as ice thickness and roughness, 

mainly to allow a better management of engineering problems it may cause, as well as for the 

calibration and validation of predictive numerical models.  

The ability of the Synthetic Aperture Radar (SAR) to monitor freshwater ice has been 

demonstrated in the past few decades using various band frequencies and polarizations [1]-

[4]. The dependence of the radar response to the physical properties of the ice itself (porosity, 

ice thickness, interfacial roughness, and ice type) has also been investigated and proven [5]. 

Most of the studies conducted suggest that combing forward scattering by tubular air 

inclusions with a high dielectric contrast at the ice-water interface should result in an “double-

bounce mechanism” that should produce strong radar returns [6]-[8]. The spherical air 

inclusions embedded within refrozen slush and snow ice have been found to cause significant 

radar returns [9]-[10]. However, other studies seem to suggest that little radar returns can be 

associated with ice frozen over a river bed [11] or with smooth ice cover/water interfaces 

[12]. All the studies have shown that there is a real potential for obtaining parameters 

describing the ice cover from SAR data. The approach currently used to obtain such 

parameters involves the inversion of the radar signal using an appropriate radar backscattering 

model. Of course, to be able to develop a theoretical microwave backscattering model, we 

must first have a good description of the ice cover.  



Substantial research has been carried out on river ice in a bid to describe ice cover formation 

and types (columnar ice, frazil ice, snow ice, etc.), ice cover characteristics (ice crystals, ice 

thickness and roughness) to be used in ice jam flood forecasting models (HEC-RAS and 

RIVER-1D) [13]-[14]. Recently, a detailed physical characterization of air inclusions 

embedded within the ice matrix has been carried out [15]. The study covered in this paper 

proves that river ice may be embedded with either spherical or non-spherical air inclusions. 

Moreover, depending on its type, ice cover may be considered as leading to either a dense or 

sparsely medium.  

Contrary to these investigations, and unlike with sea ice, very few theoretical studies have 

been conducted on the modeling backscattering signals from fresh water ice covers [8]. The 

model developed in [8] was based on the radiative transfer theory and on several simplifying 

assumptions such as the elimination of the effect of two air/ice and ice/water interfaces. 

Moreover, it does not accurately model the snow ice and the frazil ice. Currently, the 

interaction of the radar signal with the ice cover must be better understood before any attempt 

for is made to retrieve ice parameters (e.g., ice thickness) from the radar signal. Such 

understanding requires a detailed description of the ice cover and consideration of all 

scattering mechanisms contributing to the interaction of the medium with the radar signal 

(surface, volume and multiple scattering).  

This paper aims to provide an understanding of the backscattering response from various ice 

types using a backscatter model based on the Radiative Transfer (RT) Theory. The model is 

built to estimate the total response from the ice cover by varying the ice parameters of each 

ice layer forming the entire cover. River ice cover characteristics are described in Section II, 

while the formulation employed in the description of the backscatter model is given in section 

III. Assuming independent scattering conditions, the discrete scatterers in an ice layer are 

treated as either spherical Rayleigh or Mie particles, or as non-spherical particles (Needles) 



[24]. When there is more than one scatterer within the distance of a radar wavelength, the 

assumption of an independent scattering in the RT theory does not hold, and the Dense 

Medium Phase and Amplitude Correction Theory (DM-PACT) [23] is used instead. In Section 

IV, we analyse the influence of some ice and radar parameters on the total backscattering 

response. Finally, Section V presents comparisons with experimental data collected in the 

field. 

 
II- RIVER ICE COVER DESCRIPTION  

A simplified ice cover geometry was considered for this study (Fig. 1). In this situation, the 

entire water surface is covered by a continuous, stationary ice sheet of known thickness. The 

heterogeneity of the structure of the river ice cover is mainly due to variations in freezing 

conditions and in the hydrodynamic regime of the river [14]. Its characteristics tend to vary 

horizontally and vertically with ice type and thickness, and in terms of amount and type 

inclusions (air bubbles, impurities) embedded within the cover. Consequently, an ice cover 

layer is typically comprised of a number of sublayers, with each displaying its own specific 

characteristics (see Fig.1). 

 
 

Fig.1. Geometry of the scattering problem. 
 



A- Ice matrix 

For this research, three ice types were considered: Columnar ice, Frazil ice and Snow ice [14]. 

This classification was based on processes leading to the formation of a stable river ice cover: 

1- Columnar ice: also known as black or thermal ice. It is formed mainly near the shore, 

where water is slow-moving. Its ice crystals are large and display a tubular form. 

2- Frazil ice: also known as refrozen slush. It is formed in faster moving portions of the 

flow, where frazil nuclei appear spontaneously throughout the water column. Their ice 

crystals are small and irregular. 

3- Snow ice: also known mainly as white ice. This ice type is always formed on an 

established ice cover from an overlying snow cover saturated with rain or river water 

infiltration that has refrozen subsequently. It is whitish in appearance, and also has 

small and spherical crystals. 

 
The entire ice cover formed may be constituted of one ice type or of a superposition of two or 

more ice types. Its thickness increases continually during the freeze-up and build-up stage to 

reach the river bed in some locations (e.g., near the shore). Furthermore, during the freeze-up 

and build-up, some impurities (e.g., sediments, underwater vegetation, etc.) may also be 

incorporated within the ice cover [13]. In many cases, air is the predominant inclusion. The 

occurrence of air bubbles in the ice matrix differs from one ice type to another, and is related 

to the ice build-up process and to the river characteristics. It has recently been shown that 

their shape is linked to the shapes of ice crystals [15]. In this study, two investigative 

approaches were employed for the physical characterization of air inclusions within each ice 

type: the first involved the use of a Computerized Tomography (CT) Scanner, and the second, 

a microscopic analysis performed under polarized light. The typical physical characteristics 

found within the three ice types (size, distribution, and volume fraction) are summarized in 

Table I.  



B- Ice cover boundary 

The roughness of the lower ice surface is the hydraulic property of established ice covers that 

has been most thoroughly explored. This property is affected by the interaction between water 

velocity and temperature, and its value varies during the winter months [16]. Initially, there is 

usually a small frazil deposit underneath that is gradually smoothed out over time as the ice 

cover thickens, decreasing roughness. As winter progresses, this decrease may be rapid for 

some rivers, and slow for others. Further studies have found that ripples or dunes are formed 

on the underside of the solid ice sheet, and may increase its roughness, especially as the water 

temperature increases, which typically occurs some time before ice break-up [14]. Finally, the 

break-up and subsequent freeze-up of an ice cover can dramatically change the roughness at 

the ice-water interface. This can occur either during the initial stage of the formation of an ice 

cover or during a mid-winter thaw.  

 
The roughness of the ice subsurface is difficult to measure directly or indirectly from the 

velocity profile [14]. This parameter was examined from in several angles, and using several 

coefficients, such as Manning’s n coefficient and the Darcy friction factor F. The equivalent 

roughness σ (cm) is occasionally used, but is not included in the most frequently used 

hydraulic models. Based on several observations acquired over many years and in many 

rivers, some roughness ranges expressed with Manning’s n coefficient were proposed for 

different ice types [14]. No attempt was made to convert ice undersurface roughness estimates 

reported in the form of the Manning coefficient n to σ (cm). Table II presents some roughness 

ranges expressed in centimetres for different ice types and for both ice cover boundaries. 

These values were summarized from observations collected over several years by the team of 

Dr. Faye Hicks [17]. Finally, it should be noted that the roughness at the ice-water interface 

can be a non-negligible source of errors for estimating backscatter coefficients or for returning 



ice characteristics from backscattering values, because it is usually considered to be constant 

over time. 

 
 TABLE I Physical characteristics of air inclusions embedded in river ice cover [15]. 

Identification Porosity [%] Mean Diameter 
[cm] Shape Distribution Spacing 

Snow ice 04-20 
16-26 

0.001-0.2 
0.25-1.2 Spherical Homogeneous Closely spaced 

Frazil ice 1-18 0.1-1.3 Spherical 
Irregular 

Homo/Inhomogeneous 
Homo/Inhomogeneous Closely spaced 

Columnar 
ice 

1-3 
4-7 

0.1-0.3 
0.1-0.3 and 2-4 

Spherical 
Tubular Homogeneous  Sparsely spaced

 
 
 

TABLE II Roughness ranges for different ice types. 
 

  

 
 
 
 
 
 
 
 
 
III- THE MODEL FORMULATION  

A- Geometry of the model  

  The proposed model describes the river ice medium as presented in Fig. 1. It is 

considered as a multi N layer inhomogeneous medium which is subdivided into four main 

regions: snow, air, ice and water (or ground, when the ice is frozen to the bottom). The ice 

matrix is embedded with scatterers representing air inclusions. As mentioned above, these 

inclusions may be present in the ice sublayers, and will display distinct physical properties 

according to the properties of the three ice types to be modelled. The scatterers are assumed to 

be uniformly distributed within each ice sublayer. For this study, the ice cover is bounded on 

Ice class Ice Types Condition 
Bottom Side 
Roughness 

[cm] 

Top Side 
Roughness [cm] 

Columnar Smooth 
Rippled ice 

0.01-1 
1-10 0.1-1 Ice Sheet 

 
Frazil Frazil pan 

Frozen slush 
0.1-1 
0.01-1 

1-10 
- 

Ice jams Different 
types 

New Freeze-up 
Break-up 

10-100 
100-500 

10-100 
100-500 



the top and bottom by randomly rough interfaces characterized by parameters such as surface 

height standard deviation and surface correlation length. The snow overlying the river ice is 

considered to be dry and therefore mostly transparent to the radar signal. Finally, the 

scattering at both the top surface of the dry snow layer and at the boundaries between the ice 

sublayers was neglected due to their corresponding low dielectric contrasts. 

The model is based on the radiative transfer theory, which is solved by the Doubling 

Matrix method [18]. The total scattering phase matrix involved in this approach accounts for 

volume scattering, surface scattering at the boundaries, surface-volume interactions and 

multiple scattering occurring between scatterers of different layers. The determination of 

these scattering contributions to the total radar response is now presented.  

 
Volume Scattering Phase Matrix 

The complex scattering amplitudes fpq(θi, ϕi, θs, ϕs) of a single scatterer, which are a 

function of the incidence direction (θi, ϕi), the scattering direction (θs, ϕs), the incidence 

polarization (q=V,H) and the scattering polarization (p=V,H) are first computed. Next, the 

2×2 average phase matrices (Ppq) corresponding to the two Stokes parameters [19]-[21] are 

obtained. To form the scattering matrix which will be used in the Doubling Matrix technique, 

it is necessary to eliminate the azimuth dependence, and this can be achieved by expanding 

the incident and scattered phase functions in Fourier series with respect to the azimuth angle 

[22]. The elements of matrices ),( μμs
mS  and ),( μμs

mT  are: 

klk
m
pq

m
pq awPs μτμμ /     ),( l Δ=  (1)

kllk
m
pq

m
pq awPt μτμμ /     ),( Δ=  (2)

 
 
where μk and μl are Gaussian quadrature zeros, wl is the weight at μl, a is the single scattering 

albedo, and Δτ is the optical thickness. 



The scattering amplitude fpq(θ, ϕ, θs, ϕs) depends on the shape, dimensions, orientation 

and permittivity of the scatterers. In modeling the total scattering within each ice sublayer, 

some approximations are made during the model development:  

• Snow, snow ice and frazil ice (in some cases) layers are modelled as closed packed 

inhomogeneous layers. The scattering phase matrices of the corresponding spherical 

scatterers (ice grains for snow and air inclusions for snow ice and frazil ice) are obtained by 

the dense medium phase and amplitude correction method (DM-PACT) [23]. The matrices 

for these modified phases allow a close spacing between scatterers, and are functionally 

dependent on scatterer size as follows:  
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The first parameter used for the application of this theory is the rms variation of a scatterer’s 

position from its mean position, which is estimated by  

( )( )rdd 25.0 −=σ   (6)

 
where (r) is the radius of the sphere, and (d) is the average distance between scatterers. The 

second parameter is the correlation length (l), which is calculated analytically using the Hole-

correction model [25] and is related to the scatterer volume fraction (p) and radius (r) by  
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• When the size of the scatterers within the frazil ice is comparable to the wavelength, the 

scattering phase matrix is determined by applying the Mie scattering assumption [22]. In 

this case, the scatterers are modelled as being spherical in shape.  

• As presented in section 2, air inclusions within the columnar ice are sparsely distributed. 

The scattering matrix for needle scatterers, of radius (r) and length (h), is obtained by 

applying the Rayleigh-Gans approximation [24], and their extinction coefficient is 

calculated via the forward scattering theorem [18], while the scattering phase matrix for 

spherical scatterers is modelled using the Rayleigh scattering approximation [18]. Both 

approximations hold for scatterers whose size is smaller than or comparable to the radar 

wavelength.  

 
Surface Scattering Phase Matrix  
 
 The scattering terms that involve the main interfaces (snow/ice or air/ice and ice/water 

or ice/ground) were taken into account by incorporating a surface backscattering model into 

the Doubling Matrix formulation. Of the many surface backscattering models available, the 

Integral Equation Model (IEM) is used to calculate the surface scattering coefficient [18]. For 

this computation, the surface roughness spectrum is taken to be a power function, which is 

usually used for sea ice studies. The corresponding surface scattering and transmission phase 

matrices are constructed as per Ulaby et al. (1986, Appendix 13E). 

 
 



River Ice Permittivity  

The permittivity (εi) of freshwater ice is approximately 3.17±0.001. Like most 

materials, river ice permittivity is affected by the presence of impurities, and the presence of 

air inclusions will reduce its value. Thus, to determine all the phase matrices required in the 

model, the river ice permittivity is computed using the empirical formulas [18], with the 

fraction of air inclusions (p) embedded within each ice sublayer used as the input: 
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Once the above specified phase matrices are determined, the different scattering 

mechanisms are combined using the Matrix Doubling algorithm [18]. If the scattering layer is 

isotropic, its total scattering coefficient is obtained: 
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0

0 φφθθθσ −= ∑
∞

=
spqji

m
T

m
ipq mS   (10)

 
 
 
4- SENSITIVITY TO THE RIVER ICE CHARACTERISTICS  

The multilayer river ice model is used to simulate an ice cover made of one, two and 

three ice layers, with each layer having a given ice type, over a rough surface configuration, in 

order to illustrate the layering effects on the linearly polarized backscattering coefficients. For 

this analysis, there is no snow cover. In addition to the radar parameters (incidence angle, 

frequency and polarization), this model requires the following input data: ice cover thickness, 

ice cover porosity, size of scatterers within each ice layer and boundary characteristics 

(surface height standard deviation (kσ), correlation length (kL) and correlation function) (k is 



the wave number of the host medium) of the main medium (air-ice and ice-water or ice-

ground). The contribution of each the above mentioned parameters to the overall 

backscattering response was assessed using a series of modelling experiments, and the results 

are presented and discussed below.  

 
A- Columnar Ice 

As mentioned in section II, columnar ice formed in a river can be either clear or embedded 

with tubular or spherical air inclusions. To get a better understanding of the backscattering 

response with this ice type, numerical experiments were carried out on a single layer of 

columnar ice, with varying surface and volumetric characteristics. 

 
1) Clear columnar ice 

Fig. 2 shows the effects of ice cover surface parameters at the C-band (5.3 GHz) and 

for both co- (HH, VV) and cross- (VH) polarizations. The layer permittivity of pure ice 

relative to vacuum is approximately 3.17, and so backscattering from the air-ice interface 

contributes to the overall backscattered signal. First, we start by investigating the effects of 

the surface height standard deviation (kσ) at both air-ice and ice-water interfaces. As shown in 

Figs. 2(a)-(d), when (kσ) of both interfaces is low, the total backscattering coefficient is 

dominated by the ice-water interface. An increase of kσ (e.g. 0.5) at the ice-water interface 

will cause a significant increase in the total radar response [Figs. 2(b)-(e)]. The contribution 

of the air-ice interface to the total response increases as its corresponding roughness kσ 

increase as well [Figs. 2(c)-(d)]. However, the effect is much less pronounced because of the 

lower dielectric mismatch at the air-ice interface as compared to what is present at the ice-

water interface. Further increasing kσ to 1 at both boundaries causes the backscattering 

coefficient to further increase over a wider range of incidence angles. In such cases, the total 

response will depend on both river ice interfaces.  
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Fig.2. Effect of the surface standard height deviation (kσ) on the backscattering coefficient at C-band of a clear ice cover standing on water. Ice thickness is 30 
cm.  kL is the surface correlation length. k is the wave number. 
(a, d): (kσ,kL) of both air-ice and ice-water interfaces is (0.15, 1); 
(b, e): (kσ,kL) of air-ice interface is (0.15,1); and 
(c, f):  (kσ,kL) of ice-water interface is (0.15,1). 



In Fig. 3, we examine the effect of kL at the air-ice and ice-water interfaces for the VV 

polarization. In contrast to the top boundary, an increase in kL at the lower interface results in 

a notable increase in the total backscattering coefficient at smaller angles of incidence. This 

was expected because of the larger dielectric discontinuity present at the ice-water boundary. 

The same result was observed for the HH polarization.  
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Fig.3. Effect of the surface correlation length (kL) on the backscattering coefficient at C-Band of a 
clear ice cover standing on water. Ice thickness is 30 cm. kσ for air-ice and ice-water interfaces is 0.2. 

 

 
Fig. 4 presents the effect of thickness on the total backscattering response for an ice 

cover characterized by a (kσ, kL) of (0.2,2) and (0.15,2) for air-ice and ice-water, respectively. 

If the air inclusions are not present, an increase in the thickness of the clear columnar ice layer 

will actually cause a small decrease in the total backscattering coefficients because there is an 

increase in the optical thickness of the medium. This decrease may reach 1dB when the ice 

cover thickness attains 2m. Note that both HH and VV display the same sensitivity to ice 

thickness, which was expected, given the absence of scatterers inside the ice matrix.  
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Fig.4. Effects of layer thickness on the backscattering coefficient at C-band of a clear ice cover 
standing on water.  (kσ,kL) for air-ice and ice-water interfaces is (0.2, 2) and (0.15, 2), respectively. 
Incidence angle is 40°. 
 
 

The ice cover formed in natural fresh water bodies may be frozen to the bottom at 

some locations. As with floating ice covers, the total backscattering response will originate 

mainly from ice surfaces where a dielectric discontinuity is present in this case, the air-ice and 

the ice-ground interfaces; see Fig. 5. However, the total response generated will be lower (in 

this particular numerical experiment, by 5-10 dB) compared to that obtained with the floating 

ice cover. This is attributable to the fact that the ice-ground dielectric contrast (3/8) is less 

than that for ice-water (3/80). A rougher ice-ground interface may provide a similar radar 

response as a floating ice cover with a smooth ice-water interface, which could lead to some 

confusion in the interpretation of radar imagery.  
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Fig.5. Comparison between a floating clear ice cover and a cover frozen up to the river bed. The 
backscattering coefficients are obtained at C-band for an ice cover of 100-cm thickness. 
(kσ,kL) at the air-ice interface is (0.15,2).  (kσ,kL) for both ice-water or ice-bed interfaces are (0.15,2) 
and (0.7,2).   

 
 
2) Columnar ice embedded with air inclusions 

The presence of air inclusions within the columnar ice will cause a slight decrease in 

its relative permittivity, which reduces the surface backscattering of the air-ice boundary. 

However, these same inclusions can lead to an increase in the total response due to the 

volume and boundary-volume interactions. The contribution of spherical and tubular air 

inclusions are investigated in this study, and we saw that the concentration of spherical air 

inclusions within this ice type does not generally exceed 3%, and their sizes are often small as 

compared to the wavelength (Table I). Their contribution to the scattering mechanism was 

found to be small and indeed negligible. In contrast to this, and as shown in Figs. 6 and 7, 

tubular air inclusions contribute significantly to the total scattering mechanism. An increase in 

their volumetric fraction (p) lads to an increase in the total backscattering coefficient, as 

compared to clear columnar ice, for both HH and VV polarizations. Moreover, at small 

incidence angles, the VV polarization seems to be more affected by the vertical tubular air 



inclusions than does the HH polarization (Fig. 6). This finding can be attributed to the 

inconsistency of the double-bounce mechanism.  
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Fig.6. Comparison between a clear ice cover and columnar ice cover embedded with tubular air 
inclusions (r=0.15cm, h=2cm, and volume fraction p=4% and 7%). The backscattering coefficients are 
obtained at C-band for an ice cover of 30-cm thickness. (kσ,kL) for both air-ice and ice-water 
interfaces is (0.15,1).  
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Fig.7. Effect of air volume fraction on the backscattering coefficient at C-band with an incidence angle 
of 30°. The columnar ice is 50-cm thick and is embedded with tubular inclusions (r=0.15 and h=2cm). 
(kσ,kL) are (0.2,1.8) and (0.15,1) for air-ice and ice-water interfaces respectively.  

 



If tubular air inclusions are present within this ice type, then an increase in its layer 

thickness leads to an increase in the volume and volume-boundary scattering contributions. 

The results of the numerical experiments are presented in Fig. 8 for both HH and VV 

polarizations. Here, the surface roughness parameters are (0.2,1.8) and (0.15,1) for air-ice and 

ice-water interfaces, respectively, and the tubular air inclusions have a radius (r) of 0.15cm, a 

length (h) of 2cm, and a volumetric fraction (p) 7%. For this particular numerical experiment, 

increasing the ice thickness to 25cm resulted in a significant increase in the co-polarized 

backscattering coefficients to about 9 dB.  
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Fig.8. Effects of ice layer thickness on the backscattering coefficient at C-band and at an incidence 
angle of 40°. The columnar ice is embedded with tubular inclusions (r=0.15, h=2cm and p=7%). 
(kσ,kL) is (0.2,1.8) and (0.15,1) for air-ice and ice-water interfaces respectively.  

 

 
B- Frazil Ice 

The ice sheet in the river at the beginning of winter may be formed in some locations 

with only frazil ice. Within this ice type, air inclusions can be either concentrated in a few 

large pockets or distributed across many small and closed pockets (Table I). Investigations on 

the sensitivity of the backscattering coefficient to the presence of these air inclusions are 

carried out by varying their volume fraction and size, respectively. 



As presented in section III-A, the DM-PACT theory was applied for small and closed 

air inclusions. The radar response from the frazil ice is compared first to that of the clear 

columnar ice. For this illustration, the volume fraction of air inclusion (p) was varied between 

0 and 18% (density between 0.917 and 0.75). As shown in Fig. 9, at the C-band, the total 

backscattering response seems to be weakly affected by the presence of these scatterers for 

both co- and cross-polarizations. In addition, the computation of the extinction loss for an ice 

cover density of 0.75 with an air inclusion radius of 0.5, 0.7 and 1 mm gives 0.113, 0.174, and 

0.365 dB/m, respectively. Thus, the volume scattering contribution at this band frequency is 

negligible. Of course, this contribution increases as the layer thickness increases as well.  
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Fig,9. Comparison between a clear ice cover and a frazil ice cover embedded with spherical air 
inclusions (r=0.05cm, volume fraction p=7% and 18%). The backscattering coefficients are simulated 
at C-band for an ice cover of 30-cm thickness. (kσ,kL) for both air-ice and ice-water interfaces is 
(0.15,1). 

 
A comparison between the frazil ice and clear ice at different frequencies (5.3, 10 and 

15 GHz) was established. As shown in Fig. 10, for a high frequency, the volume contribution 

seems to have a significant effect on the total radar response. Moreover, for high-incidence 

angles, the range between the total radar response of the frazil ice and clear ice increase as the 



frequency is increased. For example, at 15 GHz, and an incidence angle of 40°, this range 

may reach 4dB, versus what is obtained at 5.3 GHz, which reaches 1.5dB.  
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Fig.10. Comparison between a clear ice cover and a frazil ice cover embedded with spherical air 
inclusions (r=0.05cm, volume fraction p=18%) for different radar frequencies (5.3GHz, 10GHz and 
15GHz). The backscattering coefficients are simulated for an ice cover of 30-cm thickness. (kσ,kL) for 
both air-ice and ice-water boundaries is (0.15,1). 

 

The radius of air inclusions within this ice type can typically range between 0.2 and 

0.7cm (Table I). As expected, these inclusions cause significant backscatter in co- and cross-

polarizations. As presented in Fig. 11, even if the ice layer is only 5cm, their occurrence 

within the ice can cause a significant increase in the total scattering response, as compared to 

small and closed air inclusions. Moreover, these contributions become more significant as the 

layer thickness increases, for both like polarizations (Fig. 12).  
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Fig.11. Comparison between a clear ice cover, a frazil ice cover embedded with spherical air 
inclusions (r=0.2cm, p=24%), and a frazil ice cover embedded with small and closed air inclusions 
(r=0.05cm, p=24%). Both ices layers have are 5-cm thick. (kσ,kL) for both ice air-ice and ice-water 
boundaries is (0.15,1).   
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Fig.12. Effects of layer thickness on frazil ice backscattering coefficients at C-band and an incidence 
angle of 30°. r=0.2cm, p= 24%. (kσ,kL) for both air-ice and ice-water boundaries is (0.15,1). 
 
 
 
 
 
 
 



C- Snow Ice 

Snow ice never occurs alone in the river, and is always superposed on an established 

ice cover. To illustrate its effect on the total radar response, a 20cm thick sheet of this ice type 

was first superposed to 30cm thick of clear columnar ice. As with the frazil ice, the DM-

PACT theory was applied for small and closed air inclusions embedded in the snow ice. At 

the C-band, spherical air inclusions with radii ranging from 0.025 to 0.1 cm weakly affected 

the total backscattering (see Fig. 13). When it is superposed to columnar ice embedded with 

tubular air inclusions, the backscattering coefficients increase further, as a result of multiple 

scattering which occurs between the scatterers of each ice layer. Moreover, as with frazil ice, 

when the volume fraction and size of air inclusions are increased beyond 20% and 0.2 cm 

respectively, the volume and volume boundary scattering contributions to the total 

backscattering response will increase as well. The effect of these air inclusions on the volume 

scattering contribution is more significant as the snow ice layer thickness increases. 
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Fig.13. Effect of snow ice on columnar ice backscattering coefficients at C-band. The snow ice is 20-
cm thick, volume fraction p=18% and r=0.05 mm. The columnar ice is either clear or embedded with 
tubular air inclusions (r=0.15cm and h=2cm) and is 30-cm thick. (kσ,kL) for both air-ice and ice-water 
boundaries is (0.15,1). 
 
 
 



D- Ice Cover Formed with Three Ice Types  

Later in winter, as its thickness increases, the ice cover may comprise the three ice 

types mentioned above (columnar ice, frazil ice, and snow ice), arranged in a series of layers 

reflecting the hydrodynamics and hydro-climatological conditions at the site. The last section 

separately examined the presence of these ice types in the river. To illustrate their combined 

effects on the total backscattering response, they are compared to a clear ice and frazil ice 

with identical roughness boundaries. Ice cover characteristics used for this simulation were 

retrieved from ice core measurements at the Athabasca River [15] (see Fig. 14). The 

following paragraph presents the simulated results pertaining to ice core 1A in this figure. 

 

       
 

Fig.14. Ice stratification from ice samples taken in the Athabasca River, Alberta, during 2006. 
 

 
As presented in Fig. 15, and unlike clear ice, the backscattering coefficient decreases 

slightly over a wide range of incidence angles, which leads us to conclude that the total 

scattering mechanism depends mainly on volume scattering caused by scatterers of the 

different ice layers. At the C-band, the snow ice is transparent for radar signals, and thus, the 

increased backscattering coefficients observed for the 1A ice core, versus what is seen for 

frazil ice, is caused by the multiple scattering occurring between scatterers of the different ice 



layers forming the ice core. The contribution of this mechanism increases in significance as 

the ice type increase in thickness.  
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Fig.15. Comparison between the backscattering coefficients at C-band of columnar ice 
(thickness = 11cm, p=1% and r=0.05cm), frazil ice (thickness: 21cm, p=10% and r=0.15cm) 
and ice core 1A. Ice core 1A has also a layer of snow ice (thickness: 18cm, p=8% and r= 
0.05cm). (kσ,kL) for both air-ice and ice-water boundaries is (0.20,1). 
 
 
E- Presence of Snow Cover on the River Ice  

The ice cover may be covered with a snow layer in some areas. If the snow is dry, then 

the radar signal penetration is higher. As shown in Fig. 16, the occurrence of a 20 cm-thick 

dry snow layer on an ice cover will cause a slight increase in the total response at the small 

incidence angle; the increase becomes more significant as the incidence angle gets bigger 

(>50°), and as the snow layer appears thicker to the radar signal.  
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Fig.16. Comparison between the backscattering coefficients of clear ice of 50 of thick and clear ice 
that is covered with dry snow layer.  Ice thickness is 50 cm. Snow depth is 30 cm, snow density = 0.29 
and snow radius = 0.03cm. (kσ,kL) are (0.15,1) and (0.25,1) for air-ice and ice-water interfaces 
respectively. (kσ,kL) of air-snow interface is (0.05,0.7). 
 
 
 
6- COMPARISON OF MEASUREMENTS AND THEORY 

To validate our model, we used it to compare computed backscattering data to 

measured data collected from the Athabasca River in Alberta.  

During the winter of 2006, field sampling programs were conducted at several selected 

sampling sites on this river. The ice samples were extracted from the river using an ice corer 

measuring 70 mm in diameter. At each site, additional observations, such as measurements of 

the total ice thickness and of the depth of snow overlying the ice cover, were acquired. The 

physical description of all the extracted ice cores was established in cold rooms at the 

University of Alberta Department of Civil and Environmental Engineering (Fig. 14), and 

included an evaluation of the depth and densities profiles of the ice types formed in the river, 

as well as the size, shape and distribution of air inclusions. The roughness of the ice 

undersurface was not measured. However, since the measurements were taken late in the 

winter (at the end of March 2005), it can be premised that the ice-water interface was smooth 



as a result of the flow erosion action on the ice cover. For the simulations, the roughness 

values were assumed to be constant for all study sites.  

 The radiometric measurements for the validation of our microwave model were 

acquired by RADARSAT-1 (C-HH), using the Fine beam mode, with field observations 

carried out on the river simultaneously. The radar image was first geo-referenced and then 

filtered by a (5×5) mean filter to reduce the speckle. To allow the extraction of the backscatter 

coefficient of the different study locations, the radar image was classified using the 

unsupervised classification proposed by Gauthier et al, (2003) [27]. At each location, the 

corresponding backscatter coefficients were calculated by averaging the intensities of pixels 

belonging to the same ice class around the point location. Furthermore, the confidence 

interval was calculated using the standard deviation at 95% (Fig. 17). As suspected, their 

ranges were small, proving that sites selected were homogeneous.  

 Fig. 17 presents a comparison of the measured backscattering coefficients with the 

simulated ones. The absolute radiometric accuracy of the RADARSAT-1 image was found to 

be ± 1dB [28]. Thus, we can consider that the model simulations of the most ice cores are in 

good agreement (≤2dB) with radar measurements. The difference observed for core 4B is 

perhaps related to the presence of sediments and grass within the ice core. For cores 1A and 

6A, the simulated backscattering coefficient is greater than the measured value. These 

significant differences may be due to the fact that air inclusions within the frazil ice layer 

which are irregular in shape and are unevenly distributed, are modelled as spherical and 

uniformly distributed. As well, the assumption of a single roughness value for all cores also 

contributed to some of the differences obtained between the measured and simulated radar 

backscatter data. 

 



 
 

Fig.17. Measured backscattering coefficients as observed by RADARSAT-1 versus simulated values. 
The input model data was based on laboratory measurements established in cold rooms at the 
University of Alberta Department of Civil and Environmental Engineering.  
 

 
7- CONCLUSION AND DISCUSSION  

The ice cover formed in natural fresh water bodies consists of at least one of the 

following ice types: columnar ice, frazil ice and snow ice, with air inclusions embedded 

within these ice types having different physical characteristics. The interaction of the radar 

signal with the ice cover is strongly dependent on the physical properties of the ice cover 

itself: when the cover consists of clear columnar ice, backscattering coefficients depend on 

the combination of the air-ice and ice-water (or ice-ground) interfaces; if the air-ice boundary 

is smooth, its contribution to the total backscattering coefficient becomes negligible. In such 

case, the total response is equivalent to an ice-water scattering problem when there is no 

snow, and to a snow layer and ice-water scattering problem if there is snow cover over the ice 

layer. An increase in the roughness of the two interfaces will increase the total backscattering 

return. If tubular air inclusions are present within this ice type, they cause an increase in the 

backscattering coefficients as a result of the double-bounce mechanism. On the other hand, at 



the C-band, the presence of small and closed spherical air inclusions within the snow ice or 

frazil ice cause just a small increase in the total backscattering coefficient, which may reach 

1.5 dB (Figs. 9 and 13). At higher frequencies (such as the X band), these inclusions cause a 

significant increase in the total response due to volume and volume-boundary interactions. 

The presence of large air inclusions (as compared to the wavelength) within a few centimetres 

of snow or frazil ice also lead to a significant increase in the total response. Superposing two 

or more of these ice types also causes a further increase in the total response because of the 

multiple volume interactions that occur between layers. Increasing the volume fraction and 

size of air inclusions allows multiple volumes scattering to dominate over a wide range of 

incidence angles. Regardless of the shape or size of air inclusions, increases in ice cover 

thickness invariably lead to an increase in total backscattering coefficients.  
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ABSTRACT  

A microwave backscatter model was developed to help provide an understanding of the 

interaction of a radar signal with the different ice types formed on natural fresh water bodies. 

This model was based on the radiative transfer theory, which is solved by the “Doubling 

Matrix Method.”. This numerical method provides and explanation for scattering effects due 

to volume, boundaries, boundary-volume interactions and coupling between layers. Three ice 



types were analyzed: columnar ice, frazil ice and snow ice, and simulations with the model 

proved that the radar response from river ice cover depends on both ice cover boundaries. The 

shape and distribution of air inclusions within the different ice types have a significant impact 

on their contributions to the total response. The presence of tubular air inclusions within 

columnar ice causes an increase in the total response as a result of an double-bounce 

scattering. Small spherical and closed air inclusions within snow ice and frazil ice generate 

significant backscattering at high frequencies due to volume and surface-volume scattering. A 

further increase in the ice cover thickness with air inclusions also causes increased scattering. 

Superposing two or more of these ice types causes considerable multiple scattering between 

layers. Finally, radar-ice measurements collected over the Athabasca River were employed to 

further validate the model, and satisfactory results were obtained.  
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ANNEXE 2 : SOLUTION ITÉRATIVE DE L’ÉQUATION DU TRANSFERT RADIATIF 

 

Cette méthode consiste à développer le vecteur de Stokes modifié en série d’ordres de 

perturbation en considérant l’albédo comme un paramètre faible. Le coefficient de diffusion 

bistatique qui lie les intensités incidentes aux intensités diffusées est donné  comme suit, 

)2()1()0(),,,( pqpqpqssiipq σσσφθφθσ ++=  (A2.1)

 
où )0(pqσ , )1(pqσ  et )2(pqσ  sont les solutions d’ordre zéro, un et deux de l’équation (4.25) 

respectivement. q est la polarisation du champ incident et p est la polarisation du champ 

diffusé.  

 
Les différents termes contribuant aux solutions   )(  , )( 10 pqpq σσ sont donnés comme 

suit (Fung, 1994) 
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Les indices supérieurs s, vs, et v représentent les termes de diffusion de surface, des 

interactions surface-volume, et de diffusion de volume, respectivement. Les indices s1 et s2 

représentent les interfaces supérieure et inférieure respectivement.  

)2( smvs
pq →σ  est la diffusion des particules sur l’eau suivie d’une réflexion en direction du 

radar. Cependant, )2( msvs
pq →σ  traduit une réflexion sur la surface d’eau suivie d’une 

diffusion par les particules en direction du radar.  

 
Les expressions des termes de la diffusion de surface sont (Fung, 1994) : 



 

),,,(),,,( 11
ssii

o
pqssii

s
pq φθφθσφθφθσ =  (A2.3-a)

),,,( )(L )(L                               

 sec ),( ),(cos),,,(
2

qp

ts
2

tititsts
o
pqtits

ititlqtssltpsssii
s
pq TT

φθφθσθθ

θθθθθθφθφθσ

×

=
 (A2.3-b)

 

Les termes ),,,(et  ),,,( 21
tititsts

o
pqssii

o
pq φθφθσφθφθσ  sont les coefficients de diffusion de 

l’interface supérieure et l’interface inférieure calculés par un modèle de diffusion de surface. 

Les angles θti et θts dans le milieu sont reliés aux angles θi et θs par la loi de Snell 

respectivement. T est la transmitivité du milieu. Lu qui interprète les atténuations causées par 

le milieu est donnée par la relation, 

[ ]θθκθ sec)(exp)( ieu dL −=  (A2.4)

 
où di est l’épaisseur de la couche de glace et κe est le coefficient d’extinction de volume.  

 
Les termes des interactions surface-volume sont donnés par (Fung, 1994) 
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ANNEXE 3 : DIFFUSION D’UN MILIEU NON HOMOGÈNE AVEC INTERFACES 
 

 
Considérons le cas où le milieu 1 est homogène et le milieu 2 est hétérogène. Les 

matrices de réflexion et de transmission effectives, 2112 Q~et    ~R , présentées à la Figure A3.4-a, 

sont données par les équations suivantes : 

12
1

2212121212 QSRISQRR −−+= )(~  (A3.1-a)

21
1

22121 QSRIQ −−= )(~  (A3.1-b)

 

Lorsque l’intensité incidente est renversée comme montré dans la Figure A3.1, les matrices 

de réflexion et de transmission effectives 1221 Q~et    ~R  sont données par les équations 

suivantes : 

1
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Figure A3.1 Processus de diffusion à l’interface séparant deux milieux  (Fung, 1994) 

 
 

Les équations peuvent être exprimées en fonction des coefficients de Fourier comme 

suit : 
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Dans le cas inverse où le milieu 1 est hétérogène et le milieu 2 est homogène, les matrices de 

réflexion et de transmission exprimées en fonction des coefficients de Fourier sont : 
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