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Introduction

Une caractéristique majeure de 1’ Atlantique Nord est I’existence d’une cellule méridienne de
circulation (MOC) qui s’étend de I’océan Austral a I’océan Arctique et transporte la chaleur
vers le nord. Ce transport joue un rdle clé dans le climat global car il contribue a la
redistribution de la chaleur vers les poles. Ainsi, a 24-26°N, ce transport, qui est estimé 1.2 a
1.3 PW (Johns et al., 2011 ; Lumpkin et Speer, 2007) représenterait environ 20% du transport
total par 1’océan et I’atmosphére (Trenberth et al., 2001). La MOC est alimentée par la
formation d’eau dense aux hautes latitudes dans les mers du Groenland, du Labrador et
probablement la mer d’Irminger, qui n’a pas d’équivalent dans I’océan Pacifique. Les
variations de la MOC pourraient étre a I’origine de changements brutaux durant la derniére
période glaciaire (Broecker 2000). De méme, les projections climatiques semblent suggérer
un ralentissement de la MOC qui pourrait moduler le changement climatique sur 1’Europe de
I’Ouest (IPCC, 2013). Les observations récentes réalisées a 26°N dans la cadre des
programmes RAPID-Watch et MOCHA mettent en évidence une importante variabilité
interannuelle de la MOC, marquée par une décélération de 2.7 Sv sur la période 2008-2012
par rapport a la période 2004-2008 (Smeed et al., 2013). Aux échelles de temps interannuelles
et décennales, un des forcages principaux de la MOC serait 1’Oscillation Nord Atlantique
(NAO), via son impact sur la convection profonde. La NAO qui est le premier mode de
variabilité atmosphérique en Atlantique Nord, se caractérise par un dipole nord-sud, avec des
anomalies centrées sur I’Islande qui évoluent en opposition de phase avec un centre d’action
situé sur les Acores (Wallace et Gutzler, 1981). De nombreuses observations suggérent
I’importance de la NAO dans la variabilité¢ de ’océan Atlantique Nord. Le premier mode de
variabilité de la température de surface de la mer (SST) est marqué par une structure
tripolaire, associée a des forcages atmosphériques liés a la NAO (Cayan, 1992, e.g Visbek et
al., 2003). De méme, 1’évolution des caractéristiques de I’eau dense formée en mer du
Labrador suit les variations basse fréquence de la NAO (Yashayaev, 2007). Les variations de
la MOC pourraient étre également en partie controlées par les échanges d’eau douce entre
I’Arctique et 1’Atlantique Nord. Ainsi, la propagation d’une forte anomalie négative de
salinité aurait entrainé I’arrét de la convection en mer du Labrador au début des années 70s
(Lazier et al., 1980 ; Dickson et al., 1988).

Dans la continuit¢ de ces études, mon travail a principalement porté sur une meilleure
compréhension de la réponse basse fréquence de 1’Atlantique Nord a des anomalies de
forcages, son lien avec les modes de bassin et la convection. La réponse a des anomalies plus
spécifiques de forcage de type NAO a ét¢ plus particulicrement étudiée. Dans une seconde
partie, je décris mes travaux sur la convection profonde et la formation d’eau dense. Enfin la
troisieme partie est consacrée a la variabilité des échanges d’eau douce entre 1’Arctique et
1’ Atlantique Nord et leur impact sur la variabilité en mer du Labrador. Les roles respectifs des
transports a travers 1’ Archipel Canadien (CAA) d’une part et le détroit de Fram d’autre part
ont été étudiés. Les mécanismes a 1’origine de la variabilité de I’export d’eau douce liquide a
travers le CAA et I’influence des anomalies d’épaisseur sur I’export de glace a travers le
détroit ont recu une attention particulicre.



L’approche que j’ai suivie pour ces études a été basée sur 1’analyse d’une variété de modeles
allant du mode¢le a gravité réduite aux modeles océaniques de circulation générale en passant
par des configurations idéalisées de modeles aux équations primitives. Notamment, mes
travaux ont ét¢ accompagnés du développement et de la mise en ceuvre de configurations
réalistes régionales Arctique-Atlantique Nord. J’ai également participé a des études reposant
sur I’analyse d’observations in-situ (la formation d’eau dense sur le plateau Antarctique) et/ou
d’observations satellitaires.



Réponse du gyre subpolaire de I’Atlantique Nord a la NAO.

Les observations montrent qu’en plus d’une variabilité haute fréquence, la température et la
salinité¢ subissent des variations aux échelles décennale et multidécennale (une description
détaillée peut étre trouvée dans les rapports de I’ICES de Holliday et al., 2011 et Hughes et
al., 2012). Ainsi, la température de surface de I’ Atlantique connait depuis le milieu du 19¢me
siécle une succession de périodes chaudes (avant le début du siécle, de 1930 a 1960, depuis le
milieu des années 90) et de périodes froides (de 1900 a 1930 et de 1960 au milieu des années
90) (Kerr, 2000 ; Endfield, 2001) qui sont associées a des variations importantes du climat en
Europe et en Amérique du Nord (Sutton et Hodson, 2005 ; Enfield et al., 2001).

Dans la partie est du gyre subpolaire, les observations suggerent également une variabilité
multidécennale de la salinité de surface, corrélée avec celle de la SST (Reverdin, 2010). Les
observations ne permettent cependant pas d’estimer la variabilité de 1’océan intérieur avant le
début des années 50. Le contenu en eau douce du gyre subpolaire et des mers Nordiques a
augmenté de la fin des années 60 au milieu des années 90 (Curry et Mauritzen, 2005, Boyer et
al, 2007), notamment a la suite de la Grande Anomalie de Salinité des années 70 (Dickson et
al., 1988). Le milieu des années 90 marque un renversement de tendance (fig. 1), et depuis on
observe une augmentation de la température et de la salinité dans les couches supérieures du
gyre subpolaire (au dessus de la la thermocline) (Thierry et al., 2008, Johnson et Gruber,
2007), qui est également observée dans la couche d’Eau Atlantique des mers Nordiques
(Holliday et al., 2008 ; Holliday et al., 2011). L’eau de la mer du Labrador, qui est une
composante essentielle des couches intermédiaires, présente une évolution similaire
(Yashayaev, 2007).

Ces variations hydrologiques s’accompagnent de changements dynamiques. A partir de
données de flotteurs lagrangiens déployés entre 1992 et 1998, Flatau et al. (2003) ont montré
que la dérive Nord Atlantique et la circulation cyclonique du bassin d’Irminger sont plus
intenses pendant la phase positive (1989-1995) de 1’Oscillation Nord Atlantique (NAO). Ces
modifications du courant de surface illustrent la variabilité basse fréquence de la circulation
du gyre subpolaire (Hatun et al., 2005) marquée par un net ralentissement au milieu des
années 90 (Hékkinen et Rhines, 2004).
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Figure 1: Contenu en équivalent eau douce (rouge) et en chaleur (bleu) dans le gyre subpolaire de 1’ Atlantique
Nord et les mers Nordiques, entre 0 et 2000 m. D’aprés Boyer et al., (2007).

L’origine de cette variabilit¢ n’est pas encore bien établie et plusieurs mécanismes sont
avancés pour l’expliquer. Dans les années 90, de nombreuses études (e.g Weaver and
Sarachik, 1991, Huck et al., 1999) ont mis en évidence 1’influence des conditions aux limites
de surface sur l’existence d’oscillations décennales a multidécennales dans les modeles
océaniques forcés. Ces oscillations peuvent apparaitre dans des modeles forcés par des flux de
chaleur constants (Huck et al., 1999) sont associées a 1’advection d’anomalies de température
dans la zone de convection qui entraine une réponse déphasée de la circulation méridienne de
retournement. Des variations multidécennales, basées sur des processus advectif et convectif,
émergent ¢galement dans des mod¢les forcés par des conditions aux limites mixtes (i.e flux
d’eau douce et rappel en température) (Weaver et al., 1993 ; Yin et Sarachik, 1995). Ces
oscillations apparaissent lorsqu’un paramétre critique dépasse une valeur seuil, par exemple la
diffusion horizontale (Huck et al. 1999, Te Raa et Dijkstraa, 2002) ou la valeur du flux d’eau
douce (Yin et Sarachik). Ces modes océaniques pourraient étre a I’origine de la variabilité
décennale simulée dans certains modeles de climat (Delworth et Greatbatch, 2000 ; Jungclaus
et al., 2005, Kwon et Frankignoul, 2012). Dans ces mod¢les, les oscillations multidécennales
seraient engendrée par I’advection d’anomalies dans la zone de la convection en mer du
Labrador. Ces anomalies de densité pourraient étre associées soit a des anomalies de salinité
d’origine subtropicale (Mignot et Frankignoul , 2005) ou Arctique (Jungclaus et al., 2005),
soit a des anomalies de température (Delworth et al, 1993). Cependant, d’autres études
suggerent que la variabilité multidécennale des modeles climatique pourraient étre engendrée
par un couplage actif entre 1’océan et I’atmosphére (Timmermans, et al., 1998, Danabasoglu,
2008), notamment entre la MOC et la NAO (Danabasoglu, 2008).

Cessi et Louazel (2001) suggerent également que les modes de bassins pourraient expliquer la
variabilité décennale océanique. L’établissement de ces modes de bassin est assurée par la
propagation d’ondes de Rossby dont le signal le long du bord ouest est retransmis soit par des
ondes de Kelvin cotieres et équatoriales vers le bord est, soit par des ondes d’inertie gravité
(Primeau 2002). L’amplitude des modes dépend de 1I’efficacité avec laquelle 1’énergie est
retransmise du bord ouest vers le bord est (Primeau 2002). Cependant, I’analyse de ces modes
a été principalement réalisée a 1’aide de modele en eau peu profonde a fond plat ou de
modeles a gravité réduite, méme si récemment, Ferjani et al (2013) ont montré que le premier
mode barocline est peu affecté par la topographie.

L’Oscillation Nord Atlantique est le mode dominant de la variabilit¢ atmosphérique en
Atlantique Nord (Wallace et Gutzler, 1981). La NAO est le seul mode présent tout au long de
I’année, méme si sa structure spatiale évolue suivant les saisons (Barnston et Livezey, 1987).
En hiver, la NAO, qui représente plus du tiers de la variance de la pression a la surface de la
mer (SLP), est caractérisée par un dipole d’orientation nord-ouest sud-est, associ¢ a des
anomalies de pression centrées sur I’Islande de signe opposé a celles centrées sur 1’ Atlantique
tropical entre les Acgores et la péninsule ibérique (Hurrel et Deser, 2010). En phase positive de
la NAO, les vents d’ouest de moyenne latitude sont renforcés, et les hivers sont plus doux et
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plus humides sur I’Europe de I’Ouest. L’indice de la NAO peut étre défini comme la premiére
composante principale de la pression a la surface de la mer sur la région 20-80°N, 90°W-
40°E, ou bien comme la différence de pression de surface normalisée entre Lisbonne et
Reykjavik (fig. 2). Cet indice, dont la persistance est de I’ordre de 10 jours (Feldstein, 2000),
est marqué par d’importantes variations mensuelles et décennales, mais ne présente pas
d’échelle de temps particuliére et peut donc étre associé a un bruit Iégérement rouge (Wunsch,
1999). Ce mode régional est I’expression Atlantique d’un mode hémisphérique annulaire
(NAM) également appelé Oscillation Arctique (Thompson et Wallace, 1998, 2000). En hiver,
les deux indices (NAM et NAO) sont fortement corrélés (0.95) (Hurrell et Deser, 2010). La
NAO peut également étre définie a partir d’une méthode non linéaire d’analyse en régime de
temps sur la région Europe-Atlantique Nord, qui met en évidence quatre régimes principaux
dont les fréquences d’occurrence varient de 20 a 30% : la NAO+, la NAO-, et les régimes de
blocage et de dorsale (Cassou et al., 2004, Hurrell et Deser , 2010). Cette analyse fait
apparaitre 1’asymétrie de la NAO, marquée par un déplacement vers 1’est et une extension
vers le nord du centre d’action subpolaire en phase positive (Hurrell et Deser , 2010).

Winter :'\IAO Index (thick black line)

3.0"""""'
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0.0
-1.0
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'3-0 I T T T l T T T l T T T I T T T I T T T I T T
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Figure 2: (haut) premiére Eof de SLP sur le secteur Atlantique (20-80°N ; 90°W-40°E) en hiver (DJFM) pour la
période 1899-2013. (bas) composante principale associée (couleur) et indice de la NAO calculé a partir de la
différence des séries normalisées de SLP a Reykjavik et Lisbonne (trait gras). D’apres
https://climatedataguide.ucar.edu/climate-data/hurrell-north-atlantic-oscillation-nao-index-station-based.

Les études que j’ai menées ont d’abord porté sur I'impact de la NAO sur les transports
méridiens de masse et de chaleur et son influence sur la variabilit¢ décennale. Dans ces
études, réalisées a I’aide du modele aux équations primitives du MIT dans une configuration
double gyre idé€alisée, la variabilit¢ décennale est associée a la variabilit¢ de la zone
convective. Ces travaux m’ont conduit a analyser la transmission du signal de la zone de
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convection a I’ensemble du bassin et a étudier en particulier ’interaction des ondes de Kelvin
cdtieres avec 1’état moyen. Pour ces études, j’ai utilisé un modele a gravité réduite, qui est un
outil simple qui permet d’analyser la variabilité autour d’une stratification verticale moyenne
imposée. Enfin, le role de la NAO sur la variabilité de I’Atlantique Nord-Est a été étudi¢ a
I’aide du modé¢le régional réaliste Arctique-Atlantique Nord (basé sur le modéle ORCAOQS)
que j’ai développé, tandis que son influence sur les variations de la glace dans les mers
Nordiques a été analysé a partir de données satellitaires.

1) Transports de chaleur entre les gyres subpolaire et subtropical et
variabilité décennale.

Cette étude a ¢été réalisée a 1’aide d’une configuration idéalisée de I’Atlantique Nord
(domaine a fond plat s’étendant de 0-60°W et de 15 a 50°N), basée sur le modele de
circulation générale du MIT (Marshall et al., 1997). Dans un premier temps, le modele est
forcé par une tension de vent constante et un rappel a une température de surface jusqu’a
obtention d’un état quasi-stationnaire qui reproduit les caractéristiques majeures de
I’ Atlantique Nord, avec des gyres subpolaire et subtropical et une circulation méridienne de
retournement. A partir de cette état moyen, des expériences de sensibilité sont réalisées dans
lesquelles des anomalies de flux de chaleur et/ou de tension de vent de type NAO sont
ajoutées aux forgages moyens. Ces expériences ont permis d’analyser séparément
I’ajustement de 1’océan a des anomalies stationnaires de flux de chaleur et de tension de vent
de type NAO et I’asymétrie de la réponse entre une phase positive et négative de la NAO
(Herbaut et al., 2001).

La réponse initiale (0-2 ans) a une anomalie constante de flux de chaleur atmosphérique de
type NAO+ se caractérise par des anomalies de SST qui reflétent la structure du forcage (fig
3). Elle s’accompagne également d’une accélération des gyres subpolaire et subtropical. Cette
réponse évolue avec 1’augmentation progressive des transports méridiens de chaleur entre les
deux gyres (fig 4a), due notamment a 1’intensification des anomalies de courant dans la partie
ouest du bassin (fig 4b) : les anomalies négatives de SST sont réduites par rapport a I’année 2
et occupent uniquement la partie nord et nord-ouest du bassin (fig 3). Aprés 12 années
d’intégration, les transports méridiens compensent les flux atmosphériques et un état quasi
stationnaire est atteint (fig 4), caractérisé notamment part une intensification de ’ordre de 2
Sv de la circulation méridienne de retournement.

Figure 3 : Anomalies de température de surface forcées par des anomalies de flux de chaleur de type NAO+
année 2 (gauche) année 12 (droite).
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Figure 4: a) Evolution temporelle du transport méridien de chaleur a travers la latitude définie par un rotationnel
de vent nul, dans les 600 premiers m (trait plein) et les 200 premiers m (pointill¢). b) Anomalie de vitesse en
surface année 6.

Cette réponse océanique n’est pas symétrique lorsqu’une anomalie de flux de chaleur
atmosphérique de type NAO- est imposée (fig 5a). L’asymétrie qui est principalement due au
mélange convectif dans le gyre subpolaire se traduit par des temps d’ajustement plus longs.

La réponse a une tension de vent de type NAO+ se traduit par une anomalie de circulation de
type gyre qui se développe entre les gyres subpolaire et subtropical (Marshall et al., 2001). Le
long du bord ouest, ou les gradients de température méridiens sont les plus forts, ’anomalie
de circulation transporte des eaux chaudes vers le nord et crée des anomalies positives de
température qui sont advectées par le courant moyen vers le gyre subpolaire et participent au
transport de chaleur vers le nord (fig 5b).

Sow 40w 30W  20W  10W

Figure 5 : Anomalies de température de surface aprés 12 années d’intégration en réponse a des anomalies de flux
de chaleur de type NAO- (gauche) et de tension de vent de type NAO+ (droite).

Dans une seconde étude, avec une version légerement modifiée de ce modele (notamment par
une représentation plus réaliste de la composante méridienne du vent) nous avons analysé la
réponse océanique a une tension de vent stochastique de type NAO. Ainsi, nous avons montré
que les anomalies de température et de transports méridiens de chaleur décrits ci-dessus
contribuent a 1’existence d’une mode océanique interne amorti, qui est excité par le forgage
stochastique et produit une oscillation décennale (période de 22 a 24 ans) (Herbaut et al.,
2002). Des oscillations similaires, basées sur I’existence d’un mode interne océanique,
associant le transport de chaleur vers la gyre subpolaire et la variabilité de la circulation
méridienne de retournement, sont é¢galement observées dans des simulations couplées océan-
atmosphere (Zhu et Jungclaus, 2008, Yoshimori et al., 2010).
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2) Lien convection et MOC

Dans de nombreuses études 1’existence de pics de variabilité aux échelles de temps décennale
a multidécennale est souvent associée aux variations de la MOC forcée par la convection
profonde en mer du Labrador. Plusieurs études ont montré qu’un premier ajustement rapide
de la circulation océanique aux variations de la convection profonde était li¢ a la propagation
le long du bord ouest d’ondes de Kelvin cotieres qui atteignent I’équateur en quelques mois
(Wajsowicz et Gill, 1986, Kawase, 1987 ; Huang, 2000 ; Getzlaff et al., 2005). Un second
ajustement beaucoup plus long est associé¢ a I’advection des propriétés de I’eau dense formée
par le courant de bord ouest (Marotzke et Klinger 2000, Palter et al., 2008). A 1’aide d’un
modele gravité réduite a 1.5 couches, Johnson et Marshall (2002) analysent 1’ajustement de la
branche supérieure de la MOC a une modification constante du transport méridien dans
I’hémisphére nord, lié¢ aux variations de la convection. Leur étude montre que la réponse dans
I’hémispheére sud est beaucoup plus faible que celle de I’hémisphére nord. Cette réponse ne
présente pas d’échelle de temps caractéristique, mais une variance dominée par les basses
fréquences, quand le forgage est un bruit blanc (Deshayes et Frankignoul, 2005).

Dans la continuité des études de Johnson et Marshall (2002, 2004) et de Deshayes et
Frankignoul (2005), nous avons analysé la réponse spectrale du transport méridien a une
formation d'eau profonde, en fonction de la localisation et de I’extension de la zone de forgage
(Herbaut et al, 2006). Pour cette étude, nous avons utilis¢ un modele 1.5 couches a gravité
réduite, dont le domaine est un secteur de sphére qui s’étend de 10 a 50°N et de 0 a 60°W. A
partir d’un état au repos, on impose une variation stochastique de la formation d’eau dense,
paramétrée par un transfert de masse entre les couches, comme dans Kawase (1987).
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Figure 6: (gauche) premiére Eof de la vitesse méridienne. Le trait gras définit la zone de forgage. (droite) spectre
du transport total a 30°N pour une zone de forcage situé a 38-45°N et 0-6°E (pointillé), 10-16°E (gras), 30-36°E
(gris) et 50-56°E (trait fin noir)

Lorsque la zone de forcage est située au large, I’analyse en composante principale de la
vitesse méridienne met en évidence la propagation d’ondes de Rossby de la zone de forcage
vers le bord ouest (fig 6). La demi-longueur d’onde du signal est égale a 1’extension
longitudinale de la zone de convection. Ce signal, qui est ensuite transmis a I'ensemble du
bassin par l'intermédiaire d'ondes de Kelvin et de Rossby comme décrit dans Kawase (1987),
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impose une échelle de temps interannuelle sur I’ensemble du bassin. L’amplitude de cette
réponse dépend de la localisation et de I’extension méridienne du forcage. La vitesse de
propagation des ondes de Rossby variant avec la latitude les perturbations sont déformées lors
de leur propagation vers l'ouest: la partie sud se propageant plus vite que la partie nord. On
observe donc un déphasage fonction de la latitude lors de l’arrivée au bord ouest des
perturbations engendrées par une zone de convection ¢loignée de la cote. Ces perturbations
sont également associées a des échelles de temps (fonction également de la latitude)
légérement différentes. L'interférence de ces signaux est donc moins constructive et
I'amplitude de la réponse est diminuée (fig 6) pour des zones de convections qui ne sont pas
localisées le long du bord. Ce raisonnement explique également la dépendance de I’intensité
de la réponse a I’extension méridienne du forcage. Il a également été avancé par Primeau
(2002) pour expliquer que la résonance des modes de bassin est réduite quand les lignes de
phase constante des ondes de Rossby ne sont pas paralleles au bord ouest.

3) Role des modes de bassin dans la variabilité décennale

Dans I’étude précédente, la structure spatiale de la réponse au sud et a 1’est de la zone de
forcage, caractérisée par une alternance de structures positives et négatives dont 1’extension
zonale diminue avec la latitude (fig 6), ressemble a celle des modes de bassins (Cessi et
Louazel, 2001). Ceux-ci pourraient expliquer un part de la variabilité décennale observée en
Atlantique Nord. Ainsi, dans un basin fermé forcé par le vent, Cessi et Louazel (2001)
observent un pic de variabilit¢ décennal, qu’ils associent a un mode de bassin. Dans la
continuité de ces études, nous avons analysé les mécanismes qui déterminent la réponse de
I’océan a un pompage d’Ekman stochastique et leurs liens avec les modes de bassin (Sirven et
al., 2007) et leur influence sur la variabilité basse fréquence de I’océan.

Dans un premier temps, I’analyse a ét¢ menée a 1’aide d’'un modele unidimensionnel, qui
considére uniquement les variations suivant la longitude. Dans ce modéle, les solutions
analytiques de la réponse de 1’océan aux anomalies de forcage peuvent étre établies et
comparée aux modes propres libres (équivalents des modes de bassins). Deux types de
solutions propagatives émergent. La premicre, qui se propage vers 1’est, est fortement amortie
et reste donc confinée au bord ouest. La seconde consiste en des ondes longues de Rossby
faiblement amorties qui se propagent vers 1’ouest et dont I’amplitude dépend de I’extension
spatiale et de la fréquence du forcage. Leur amplitude augmente si la fréquence du forcage est
proche de celle des modes de bassin, mais leur structure spatiale differe des modes de bassin.
Afin d’établir la robustesse de ces résultats, nous avons réalisé des expériences avec un
modele gravité réduite a 1.5 couches, dont le domaine s’étend de 15 a S0°N et de 0 a 60°W et
pour lequel les modes de bassin peuvent étre calculés numériquement. Ce modéle est forcé
par un pompage d’Ekman stochastique dont la structure spatiale varie uniquement selon la
latitude. La structure spatiale de la réponse océanique est trés différente de la structure
spatiale des modes de bassin, méme si 1’échelle de temps de la réponse est proche de la
fréquence du mode de bassin le moins amorti (de I’ordre de 10-15 ans) pour un forgage qui
s’étend sur ’ensemble du bassin. Comme dans I’étude de Herbaut et al. (2006), I’échelle de

temps dépend de I’extension zonale du forcage. Pour une structure spatiale uniforme du
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pompage d’Ekman, mais appliquée uniquement au bord est, I’échelle de temps dominante est
de I’ordre de 1 an et I’échelle spatiale fortement réduite (fig 7). En conclusion, dans le modele
forcé stochastiquement, les échelles spatiales et temporelles ne sont pas imposées par les
modes de bassin.
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Figure 7 : (gauche) vitesse méridienne associée au mode de bassin le moins amorti. Premiére Eof de la vitesse
méridienne (milieu) lorsque le forgage s’étend sur tout le bassin (droite) lorsque le forcage est appliqué
uniquement entre 59 et 60°E.

4) Interactions d’'une onde de Kelvin cotiere avec I'état moyen

Dans I’¢étude idéalisée sur le lien entre convection et MOC, on néglige I’interaction de la
formation d’eau dense avec la circulation moyenne. Pourtant, Spall (1996a) montre que
I’interaction du courant profond de bord ouest avec le Gulf Stream, qui transporte 1’eau
formée en mer du Labrador, pourrait modifier la latitude de séparation du Gulf Stream de la
cote et étre a I’origine d’une oscillation décennale (Spall, 1996b). Nous avons donc étudié¢
l'interaction d'une onde de Kelvin cotiére, excitée par la convection profonde, avec le courant
de bord dans la zone de séparation du Gulf Stream (Février et al., 2007). Cette étude a été
réalisée a ’aide d’un modéle gravité réduite a 2.5 couches, forcé par un vent zonal dont le
rotationnel est négatif entre 15° et 37°N et positif entre 37° et 55°N. La circulation moyenne
obtenue est caractérisée par un gyre anticyclonique au sud et cyclonique au nord, reproduisant
le systeme des gyres subpolaire et subtropical de I’ Atlantique Nord. Les ondes de Kelvin sont
excitées en imposant le long de la frontiere nord dans une région de 2.5 degrés d’extension un
approfondissement des deux interfaces, simulant la formation d’eau dense. Le passage du
front de Kelvin se traduit, au nord de la zone de séparation du Gulf Stream, par une
augmentation des épaisseurs des deux couches (fig 8). Au sud de la zone, des anomalies
d’épaisseur de signes opposés se développent dans la premiére couche, tandis que dans la
seconde couche, les anomalies ne changent pas de signe (fig 8).
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Figure 8 : Anomalies d’épaisseur de la premicre (haut) et de la seconde couche (bas) , moyennées sur la période
1-10 jours (gauche) et 21-30 jours (droite), dans un modéle 2.5 couches. Valeurs positives (gris foncé€), négatives
(gris clair).

Dans une expérience identique, réalisée avec un modele 1.5 couches, I’anomalie d’épaisseur
associée a la propagation du front de Kelvin ne change pas de signe dans la zone de
séparation. Ce résultat souligne I’importance du 2™ mode barocline. L'analyse du bilan de
vorticité potentielle de la couche supérieure montre un terme de forgage li¢ au couplage entre
les anomalies d’épaisseur dans la seconde couche et le gradient méridien de vorticité de
I'écoulement moyen dans la couche supérieure. Ce terme de forgage n'est dominant que dans
la zone de séparation du courant de bord ouest (Février et al. 2007).

Afin de tester la robustesse de la réponse et notamment I’influence du mode barotrope et des
modes baroclines supérieurs, nous avons reproduit une expérience similaire avec un modele
aux équations primitives dans une configuration idéalisée identique a celle décrite au §1. Dans
ce modele, on retrouve également le développement d’anomalies de température de signes
opposés dans la zone de séparation du Gulf Stream. Cette interaction entre les ondes de kelvin
cotieres et le Gulf Stream pourrait expliquer I’existence du mode océanique interne amorti
décrit au §1 : I’advection dans la zone de convection d’anomalies positives de température de
surface formées dans la zone de séparation du Gulf Stream tend a limiter la convection qui
pourrait engendrer en retour des anomalies de température de négatives dans la zone de
séparation du Gulf Stream.
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5) Réponse de I’Atlantique Nord-Est a la NAO.

Les observations semblent indiquer une influence de la NAO sur la variabilité de I’ Atlantique
Nord-Est (Thierry et al., 2008). A 1’aide de la version régionale du modele ORCAOS que nous
avons développée, nous avons réalis¢ une simulation de la période 1958-2001 (forcée par la
réanalyse ERA40) ainsi que des expériences de sensibilité ou une anomalie de tension de vent
de type NAO+ est imposée. En réponse au forgage, une anomalie négative de salinité se
développe dans la partie est du gyre subpolaire et sur le pourtour de la mer du Labrador et de
la mer d’Irminger (fig 8). Dans la partie ouest, la réponse reste limitée aux 100-150 premiers
meétres alors qu’elle s’étend jusqu’a 500m a I’est. Les anomalies négatives de la mer du
Labrador sont dues a une augmentation des échanges d’eau douce entre 1’Arctique et
I’Atlantique Nord. Celles formées en Atlantique Nord Est sont associé¢es au développement,
entre les gyres subpolaire et subtropical, d’'une anomalie de circulation anticyclonique de
grande échelle forcée par le vent. Cette anomalie de circulation advecte de I’eau froide et peu
salée d’ouest en est. Dans le méme temps, des anomalies chaudes et salées se forment au sud
de Terre Neuve, et sont ensuite transportées par la dérive nord Atlantique. Ces anomalies
tendent a atténuer la formation des anomalies négatives dans le gyre subpolaire. Ces signaux
sont concomitants a une accélération du gyre subpolaire, mais contrairement aux résultats des
travaux de Hatun et al., (2005), ils ne sont pas dus a cette variation de I’intensité du gyre, mais
a une modification de son extension horizontale.
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Figure 8: Anomalies de salinité moyennée (a) sur les 500 premiers métres et (b) dans la couche 200-500 m a
I’année 5 d’une expérience forcée par une anomalie de vent de type NAO+.

6) Lien de la variabilité de la glace en mer du Groenland avec la NAO.

La NAO semble également influencer le mode dominant de variabilité¢ de la glace d’hiver de
I’hémisphere nord, caractérisé par deux dipOles dans les secteurs Atlantique et Pacifique qui
varient en opposition de phase (Deser et al., 2000). A ces variations grande échelle se
superpose une variabilité régionale, marquée notamment en mer du Groenland par le
développement d’une langue de glace, appelée Odden (fig 9). Dans cette région, la premicre
Eof de la concentration de glace, caractérisée par un monopole, représente les variations est-
ouest du bord de glace; tandis que la variabilité de 1’Odden serait associée au troisieme mode
(Germe et al., 2011). La structure de SLP liée a ce premier mode régional présente un
maximum au centre de la mer du Groenland, favorisant des vents de nord le long de la cote du
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Groenland. L’effet de ces vents sur les variations d’étendue et de concentration via des
anomalies de la dérive perpendiculaire au bord de glace semble donc dominer par rapport a
leur impact via sur le transport de glace a travers le détroit de Fram. Méme si la structure
atmosphérique associée au premier mode montre une certaine ressemblance avec la NAO, la
corrélation entre la premiére composante principale et I’indice de la NAO est faible. En fait, si
I’asymétrie de la NAO suggérée par 1’analyse en régime de temps est prise en compte, on
montre que le premier mode répond préférentiellement a la phase négative de la NAO.
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Figure 9: Concentration moyenne de glace en hiver (DJFMA) en (a) 1987 (b) 1997 (année avec Odden). D’apres
Germe et al. (2011).
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Formation d’eau profonde.

On observe deux mécanismes de ventilation des masses d’eau profonde et de fond: la
convection profonde hauturiére et la formation en zone cotiere d’eau dense, qui ensuite
cascade le long du talus continental et alimente les eaux de fond. Durant la convection
profonde, les eaux de surface, soumises a de fortes pertes de flottabilit¢ en hiver, sont
mélangées sur une grande profondeur. Ces zones de convection sont limitées et se situent
principalement en mer du Labrador (e.g Clarke et Gascard, 1983 ; The LabSea Group, 1998),
mer d’Irminger (Vage et al., 2011 ; de Jong et al., 2012), mer du Groenland (e.g Rudels et al.,
1989 ; Ronski et Budéus, 2005), Méditerranée (Schott and Leaman, 1991), et mer de Weddel
(e.g Gordon, 1982). Le plateau Antarctique, avec les sites de la mer de Ross, de la Terre
Adélie, de Prydz Bay (Rintoul, 1998, Jacobs, 2004) et les mers cotieres Arctique (Rudels et
al., 2000), notamment la mer de Barents, sont des zones privilégiées de convection de plateau.
Dans ces régions, les forts rejets de saumure lors de la formation de glace de mer conduit a la
formation d’eau dense.

Une part de mon travail a porté sur la convection profonde hauturiere. Dans une étude
théorique, nous avons tenté de quantifier les processus associées aux flux de chaleur verticaux
en zone convective. Dans un second temps, je me suis plus particuliérement intéressé a la
convection en mer du Groenland. A partir d’observations, nous avons essayé¢ d’établir la
variabilité interannuelle de ce phénoméne, tandis qu’a I’aide d’un modéle numérique, nous
avons analysé les possibles mécanismes a I’origine de cette variabilité. Ces études ont fait
I’objet de deux stages de DEA que j’ai co-dirigés. Enfin, la thése de M. Lacarra, que j’ai co-
encadrée avec M.-N. Houssais a porté sur la formation d’eau dense sur le plateau Est-
Antarctique a partir d’observations hydrologiques dans la polynie du Mertz.

1) Etude des flux de chaleur verticaux et signature statistique des flotteurs
en zone de convection

Les observations ont montré 1'existence de tres fortes vitesses verticales (de 1’ordre du cm/s)
associées a des structures de petite échelle (d'environ 1 km de diameétre), appelées “ plumes®,
dans les zones de convection (Jones and Marshall, 1993, Schott and Leaman, 1991). Les
campagnes MEDOC et les études de modélisation ont également permis de mettre en
¢vidence le role de l'instabilité barocline et des tourbillons de moyenne échelle sur les
caractéristiques des masses d'eau formées lors de la convection (Madec et al., 1991, Gascard,
1978, Jones and Marshall, 1997). L'impact respectif de ces processus sur le transport vertical
de chaleur lors de la convection est cependant mal connu. Nous avons cherché a l'estimer et a
déterminer une relation entre les flux de chaleur verticaux et horizontaux. Pour cela, nous
avons utilis¢ le modéle numérique de circulation générale du MIT dans sa version non
hydrostatique. Le domaine d'é¢tude est un canal périodique sur un plan £, dont les dimensions
horizontales sont 60 et 20 km et la profondeur 2000 métres. La stratification initiale dépend
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uniquement de la profondeur et 1'équation d'état est une fonction linéaire de la température. La
résolution horizontale est de 250 meétres. Le modéle est forcé par un gradient méridien de
pertes de chaleur atmosphériques constant dans le temps.

Les simulations numériques ont montré que dans la partie nord du canal, ou les pertes de
chaleur sont les plus fortes, l'intense activité des “ plumes ” engendre de la convection jusqu'a
1200-1500 metres. Apres 2-3 jours d'intégration, le gradient méridien de densit¢ (di au
gradient des pertes de chaleur en surface) devient suffisamment fort pour engendrer de
l'instabilité barocline (fig 1). Les tourbillons résultants créent un transport méridien de chaleur
qui compense partiellement les pertes de chaleur de la partie nord du canal. Il se produit
¢galement un transport vertical de chaleur qui atténue le refroidissement des couches de
surface et participe au maintien d'une stratification verticale dans le canal.

10 20 30 40 50 60
km

Figure 1 : Vitesse verticale (cm.s™') en gris et température (contours, C.I: 0.05°C) a 300 m de profondeur, au
jour 9.

La signature statistique de flotteurs isobares déployés dans le modéle numérique a pu étre
comparée avec des données semi lagrangiennes recueillies lors des campagnes en Mer du
Labrador (Lavander et al.,, 2001). Les résultats montrent que dans les premiers jours de
l'expérience la densité de probabilité¢ de la vitesse verticale n'est pas symétrique: les flotteurs
tendent a se concentrer dans les zones de convergence (comme décrit par Lherminier et al.
(2001)). Cette asymétrie dépend de la position des flotteurs par rapport a la couche de
mélange. Dans la partie supérieure de la couche de mélange les zones de convergence sont
associées a des vitesses verticales négatives, tandis que dans la partie inférieure, les flotteurs
situés dans les zones de convergence sont entrainés vers la surface. Cependant, avec le
développement de l'instabilité barocline, cette asymétrie se réduit. L'épaisseur de la couche de
mélange varie fortement dans l'ensemble du domaine, et les flotteurs (situés a un niveau
donné) subissent donc des biais négatifs et positifs qui ont tendance a se compenser. Les
tourbillons de moyenne échelle jouent un rdle indirect dans ce processus en déplacant les
flotteurs de régions de couches de mélange peu profondes dans des zones de couches de
mélange profondes.

Comme pour les données observées de flotteurs, les séries temporelles de température et de
vitesse verticale enregistrées par les flotteurs simulés ne sont pas fortement corrélées. Alors
que la vitesse verticale présente de fortes valeurs négatives (pouvant atteindre 5 cm/s) pendant
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une durée de 3 a 6 heures, caractéristiques des "plumes", la température est dominée par des
variations de faible amplitude et de plus longues échelles de temps associées a l'activité
moyenne échelle (fig 2).
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Figure 2 : (droite) Trajectoire d’un flotteur a 800 m. La couleur indique le temps en jours. (gauche) vitesse
verticale en cm.s™ (rouge) et température (noir) le long de la trajectoire du flotteur.

La tentative de séparation entre les composantes basse et haute fréquences des flux verticaux
de chaleur a partir des données de flotteurs n'a pas donné de résultats clairs. Cependant, les
bilans de chaleur suggérent que la contribution des tourbillons de moyenne échelle aux flux
verticaux de chaleur est comparable a celle des structures de petite échelle.

2) Etude de la convection en Mer du Groenland

La convection profonde en mer du Groenland a connu une forte variabilité au cours des 50
derniéres années. Des années 50 aux années 70, la convection a été relativement intense,
notamment et a alimenté en eau froide 1’eau profonde de la mer du Groenland (GSDW). Les
traceurs passifs indiquent un ralentissement du renouvellement des eaux profondes dans les
années 80 (Schlosser et al., 1991, Rhein, 1996). A partir du début des années 90, le
« remplacement » d’une convection profonde par une convection intermédiaire entraine une
modification de la structure hydrologique moyenne, qui se caractérise alors par une couche
supérieure ventilée de 1000 a 2000 m d’épaisseur d’eau relativement froide (6<-0.85°C) et
peu salée (S<34.89) séparée par un fort gradient de salinité et de densité de la couche
profonde contenant la GSDW (fig. 3) (Budéus et Ronski, 2009). L’interface entre les 2
couches est marquée par un maximum de température (Karstensen et al., 2005). Cette
modification de la structure hydrologique serait due a 1’apport anormalement ¢levé d’Eau
Polaire en surface en 1990 (Karstensen et al., 2005 ; Budéus et Ronski, 2009). Les estimations
de la variabilité interannuelle de la convection, réalisées a 1’aide de différentes méthodes
(sections hydrographiques d’été, traceurs passifs) fournissent des résultats assez différents
(Ronski et Budéus, 2005, Karstensen et al., 2005 ; Blindheim et Osterhus, 2005).
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figure 3 : Section verticale a 75°N a travers le gyre du Groenland en octobre 2002. Température potentielle
(gauche), salinité (droite). D’aprés Budéus et Ronski, 2009.

Les estimations de la variabilité¢ interannuelle de la convection a partir des années 90,
réalisées a 1’aide de différentes méthodes (sections hydrographiques d’été, traceurs passifs)
fournissent des résultats assez différents (Ronski et Budéus, 2005, Karstensen et al., 2005 ;
Blindheim et Osterhus, 2005). L’objectif du stage de DEA de A. Germe, que j’ai co-encadré
avec M.N Houssais, était donc de caractériser la variabilité interannuelle de la convection de
1982 a 2004 a partir des données hydrographiques d’hiver. Ce travail a permis de définir un
critere de convection a partir de la stabilité hivernale, qui a été comparé a celui obtenu a partir
de données hydrologiques d’été par Ronski et Budéus (2005), et de mettre ainsi en évidence
I’importance de la variabilité intra-saisonniére. Cet indice a permis d’établir un lien statistique
entre 1’activité convective et le second mode de variabilité de la glace en mer du Groenland :
une augmentation de la couverture de glace sur le centre du gyre du Groenland serait associé a
une diminution de la profondeur de la convection (Germe et al., 2011).

Dans le cadre de son stage de Master 2, que j'ai co-encadré avec M.N Houssais, R. Candela a
analysé la convection en mer du Groenland dans le modele régional Arctique-Atlantique que
nous avons développé. Un critere, basé sur le volume d’eau de la région homogene, a permis
de définir la variabilité interannuelle de la convection. Dans ce modéle, il semblerait que
I’Eau Atlantique plus chaude et plus salée serait un important facteur de la variabilité,
notamment lors du ralentissement de la convection sur la période 1990-1993. Budéus et
Ronski (2009) note également un impact de 1’advection d’eau Atlantique sur la convection,
mais ils associent le fort changement du début des années 90 a une advection d’eau douce.

3) Formation d’eau dense sur le plateau Antarctique au large de la Terre
Adélie.

Ces ¢tudes sur la formation d’eau au large de la Terre Adélie s’inscrivent dans le cadre du
projet ALBION (Adélie Land Bottom water and Ice Ocean iNteractions, responsable M.-N.
Houssais). Les résultats présentés reposent principalement sur les travaux de Maité Lacarrra

(doctorante) d’A.C. Dragon (post-doctorante pendant 12 mois), et de J. Julia (stage de Master
2) que j’ai co-encadrés avec M.-N. Houssais.

Les eaux denses formées sur le plateau Antarctique se mélangent avec les eaux ambiantes lors
de leur écoulement le long du talus. La masse d’eau ainsi formée, appelée I’Eau Antarctique
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de fond (AABW), tapisse le fond de 1’Océan austral. Le plateau au large de la Terre Adélie
est une zone privilégiée de formation d’eau dense et constituerait la troisiéme source la plus
importante d’AABW. Des campagnes de mesures in-situ régulicres lors de 1’été austral
conduites depuis 2007, complétées par des mouillages dans des régions clés depuis 2008 ont
permis de documenter la variabilité interannuelle de la formation d’eau et de caractériser les
régimes hydrographiques de la région.

Lors de I’année polaire internationale en 2008, la combinaison des campagnes de mesures
hydrologiques ALBION et CEAMARC (Collaborative East Antarctic Marine Census) a
permis d’obtenir un trés bon échantillonnage de la région (fig 4). Ainsi, sept régimes
hydrographiques d’été ont pu étre identifiés a partir de critéres topographiques et des
caractéristiques des Eaux de Plateau Tres Salées (HSSW) et de I’Eau Profonde Circumpolaire
Modifiee (MCDW) (Lacarra et al., 2011).

latitude

142°E
longitude

Figure 4 :Distribution des stations CTD réalisées lors de la campagne ALBION en été 2008 (points bleus)
superposée a la bathymétrie du plateau continental entre 136-48°E et 65.5-67.5°S (intervalle de contour : 100
m). DT, AB, CB, WB, AD, MB et MGT indiquent respectivement la dépression D’Urville, le Banc Adélie, la
baie de Commonwealth, la baiec de Watt, la dépression Adélie, le banc du Mertz et la langue glaciaire du Mertz.

Une premiere distinction est basée sur la topographie et permet de séparer les régimes de banc
(le banc Adélie, le Banc du Mertz) de ceux associés a des dépressions (la dépression Adélie et
la dépression D’Urville) ou des baies. Sur le banc Adélie, au nord-ouest, on observe la
présence de MCDW qui est absente dans la partie sud-est (fig 5). Enfin, le régime du banc du
Mertz se distingue des deux précédents par la présence d’une couche d’Eau d’Hiver tres
froide (-1.8°C). Dans les régions plus profondes, la couche de fond se caractérise par une
température homogene et une salinité €levée, et elle est séparée de la couche supérieure par
une halocline trés marquée. Dans la dépression D’Urville, cette masse d’eau est trop chaude (-
1.81°C) pour étre considérée comme de la HSSW. Par contre dans la dépression Adélie, la
HSSW est bien présente avec une salinité de I’ordre de 34.70. Dans cette région, on distingue
le régime de la partie nord-est caractérisé par une MCDW plus chaude que dans la partie sud-
ouest. Enfin, les baies, en partie isolées de la dépression Adélie par des seuils situés a environ
400 m, forment des zones d’accumulation de 1’eau dense ou la MCDW est absente. La baie de
Commonwealth se distingue comme un site privilégi¢ avec les eaux les plus salées (S> 34.88)
et les plus denses de la région. La HSSW présente dans la dépression Adélie est suffisamment
dense selon le critere de Williams et al. (2010) pour participer a la formation d’AABW. Par
contre, selon ce méme critére, 1I’eau dense de la dépression D’Urville ne pourrait pas cascader

21



le long du talus jusqu’a la profondeur de I’AABW. Enfin, ces mesures ont mis en évidence
deux zones favorables a I’entrée de MCDW sur le plateau : le seuil Adélie et la partie ouest du
plateau Adélie. Les mesures réalisées en 2009 ont confirmé le caractére robuste de ces
régimes hydrologiques qui varient peu d’une année sur I’autre.
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Figure 5 : a) distribution géographique et (b)-(h) diagrammes 0-S des différents régimes hydrologiques. (b)-(d)
régimes de banc : (n) sud-est du banc Adélie, (c) nord-ouest du banc Adélie and (d) banc du Mertz. (e)-(h)
régimes de dépression : (e) dépression D’Urville, (f) nord dépression Adélie, (g) sud dépression Adélie, (h) baies
cotiéres. Pour la figure (h), le vert et le jaune-vert représentent respectivement les baies du Commonwealth et de
Watt.

Les campagnes d’été successives et le suivi en continu dans la baie du Commonwealth ont

mis en évidence une forte variabilité interannuelle des caractéristiques de 1’eau dense formée,

et notamment une modification majeure a partir de 2010, année de rupture du glacier du

Mertz (Lacarra et al., 2013). Avant cet événement, on observe une importante variabilité

interannuelle des propriétés hydrologiques d’été de la HSSW (€écart-type de I’ordre de 0.08 en
22



baie de Commonwealth). Ces variations évoluent en phase sur I’ensemble de la dépression
Adélie, mais sont plus intenses dans la baie de Commonwealth (fig 6). Suite aux fortes
diminutions successives de salinité en 2011 et 2012, observées sur I’ensemble des sites, la
salinité¢ a chuté de plus de 0.3 psu dans la baie de Commonwealth, 2 ans apres la rupture du
Mertz.
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Figure 6 : Evolution de la salinité de fond en été dans la baie du Commonwealth (courbe rouge) dans la partie
nord-ouest (courbe verte) et sud-est de la dépression Adélie (courbe bleue) et de la production de glace (courbe
grise).

Cette évolution semble concerner I’ensemble de la dépression Adélie. L’analyse des données
de mouillage montre que la variabilité d’été reflete les variations de la formation d’eau dense
en hiver. La chute progressive de la salinité de fond apres la rupture de la langue glaciere du
Mertz traduit D’arrét de la convection profonde: dans la baie de Commonwealth,
I’homogénéisation de la colonne d’eau en 2011 elle n’atteint 600 métres que lors de brefs
évenements, tandis que la stratification verticale est fortement réduite (fig7).
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Figure 7 : Salinité enregistrée par les instruments de subsurface (noir) intermédiaire (rouge) et profond (bleu)
du mouillage de la baie de Commonwealth entre Janvier 2008 et janvier 2012. La profondeur de I’instrument de
subsurface est respectivement de 280, 220, 245, 305 dbar en 2008, 2009, 2010 et 2011. Pour les instruments

intermédiaire et profond, les profondeurs sont respectivement 480, 420, 420,596 dbar et 700, 660, 610, 860
dbar.

Dans cette région la convection est alimentée par les rejets de saumure en surface liés a la
formation de glace de mer dans la polynie du Mertz. L’analyse des données de concentration
de glace mesurées a partir d’un radiometre micro-ondes (données AMSR-E) ont mis en
évidence une modification de la forme de la polynie et une diminution de son étendue suite a
la rupture du glacier du Mertz. La forme en V, avec des concentrations faibles le long de la
cote de la baie de Commonwealth jusqu’a la langue glaci¢re du Mertz et le long du flanc ouest
du glacier du Mertz prévalait avant la rupture d’une partie du glacier (fig 8). Apres 2010, la
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polynie le long de la cote tend a se réduire, la continuité entre la zone située au nord du Mertz
et la cote a disparu, par contre on observe I’ouverture d’une polynie plus a 1’ouest, centrée sur
142.5°E, le long du Mertz. La rupture du Mertz se traduit également par un afflux de glaces
dérivantes plus épaisses, bloquées auparavant par la langue glaciaire du Mertz. Cet apport de
glace contribue a réduire la surface de la polynie.

Figure 8 : Concentration annuelle moyenne (en %) (gauche) moyenne sur la période 2004-2009, avant la
rupture du Mertz (droite) en 2011.

La production de glace de la région a été estimée pour les glaces minces (inférieures a 20 cm)
a partir d’une évaluation du flux total de chaleur atmosphérique a la surface de la glace.
L’épaisseur de glace est calculée par un algorithme dérivé de Tamura et al. (2007) et basé sur
les données de température de brillance AMSR-E. L’évolution temporelle de la production de
glace est marquée par une forte diminution (-48% dans la baie de Commonwealth et -22%
dans la dépression Adélie) apres la rupture du Mertz. L’apport de glaces dérivantes constitue
¢galement un apport d’eau douce qui représente 10% du déficit de production de glace et
participe au ralentissement de la convection hivernale. Par contre, avant la rupture du glacier
du Mertz, la variabilité des propriétés de I’eau dense ne semble pas fortement liée a la
production de glace (fig 6), mais plutdt associée a la stratification verticale, suggérant une
rétroaction interne : plus la salinit¢ du fond est élevée, plus la stratification d’été est forte,
moins la convection est intense I’hiver suivant conduisant a une réduction de la salinité des
eaux denses, favorisant la convection 1’hiver suivant.

La chute de la salinit¢ de la HSSW, aprés la rupture du Mertz, a pour conséquence une
diminution de la densité de cette masse d’eau, qui ne semble plus assez dense en été pour
alimenter I’AABW selon le critere de Bindoff et al. (2001).

4) Perspectives

Dans le cadre d’une collaboration au sein du projet international Forum for Arctic Ocean
Modeling and Observational Synthesis (FAMOS, P.I A. Proshutinsky) et dans la continuité de
mes travaux antérieurs, j’envisage d’étudier I’impact du transport d’eau douce du courant Est
Groenland sur la convection en mer du Groenland. Notamment, on tentera d’estimer
I’influence de la fonte accélérée de de la calotte groenlandaise (Bamber et al., 2012). Les
observations réalisées dans différents fjords du Groenland ont permis de mieux comprendre la
distribution verticale des eaux de fonte et la circulation dans les fjords (Straneo et al., 2012).
Ces observations couplées a des modeles haute résolution et a 1’analyse de mesures in-situ
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(anciennes et nouvelles) dans le gyre du Groenland serviront a évaluer la distribution des flux
d’eau douce du courant Est Groenland.

Je souhaite également analyser la formation d’eau dense sur le plateau Arctique et son impact
sur les courants de bord. Dans un premier temps, on étudiera les transformations que subit
I’Eau Atlantique lors de son parcours en mer de Barents. L’eau Atlantique est fortement
modifiée sous I’effet d’intenses pertes de chaleur vers 1’atmosphére qui peuvent atteindre 70-
80 W/m? en moyenne annuelle (Arthun et Schrum, 2010, Segtnan et al., 2011), et des rejets de
saumure lors de la production de glace (Ivanov et Shapiro, 2005). Ces modifications
conduisent a la formation d’eau dense froide (CDW, dont la salinité est > 35 et la température
est au point de congélation) qui a lieu dans des endroits privilégiés peu profonds (Midttun,
1985, Quadfasel et al., 1992 ; Ivanov et Shapiro, 2005, Arthun et al., 2011). Cette eau plus
dense (o > 28) que I’eau ambiante, cascade le long du talus, des différents bancs ou elle se
forme, et se réchauffe en se mélangeant avec I’Eau Atlantique. C’est ce mélange d’eau dense
et d’eau Atlantique qui est exporté vers 1’ Arctique (Schauer et al., 2002 ; Gammelsred et al.,
2009). On estimera le taux de formation d’eau dense et le role respectif de la production de
glace et des pertes de chaleur sur le taux de formation. L’analyse sera réalisée pour chacun
des principaux sites de convection. On déterminera également l’influence respective de
chaque site sur les caractéristiques de la masse d’eau qui s’écoule en Arctique pour former la
veine d’Eau Atlantique de la mer de Barents. Ces analyses seront menées a 1’aide d’une
simulation haute résolution mers Nordiques, emboitée dans un modele régionale Arctique
Atlantique au Y4°.
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Variabilité des échanges d’eau douce entre I’Arctique et I’Atlantique
Nord

L’océan Arctique, dans lequel se déverse les grands fleuves Sibériens et Canadiens (Lena, Ob
lenissei, McKenzie) est un important réservoir d’eau douce (fig 1) d’environ 70 000km’
(Serreze et al., 2006), qui se concentre principalement dans le gyre de Beaufort (Proshutinsky
et al., 2009). Ce réservoir se décompose en une partie solide (glace de mer) et une partie
liquide dont le volume correspond a la quantité d’eau douce nécessaire pour amener un
volume de référence de salinité égale a 34.8 (salinité¢ de référence généralement choisie pour
I’ Arctique, Aagaard et Carmack, 1989) a la salinité observée. La derniére décennie a vu un
accroissement de I’accumulation d’eau douce liquide dans le gyre de Beaufort d’environ 8000
km® (McPhee et al. 2009, Rabe et al., 2011, Giles et al.,, 2012), qui serait li¢ a une
augmentation de I’intensité du gyre sous I’action d’un fort pompage d’Ekman (Yang et
Comiso, 2006 ; Proshutinski et al. 2009 ; Rabe et al. 2011). Une autre explication avancée
serait la modification du parcours de I’eau douce des fleuves arctiques sibériens, sous
I’influence de 1’Oscillation Arctique (Morison et al., 2012). Cette eau douce est exportée de
I’Arctique vers 1’Atlantique par les nombreux passages séparant les iles de 1’Archipel
Canadien (CAA) a I’ouest du Groenland et par le détroit de Fram situé entre le Groenland et
1‘archipel du Svalbard (fig 2). A partir de I’ensemble des observations disponibles, Serreze et
al. (2006) ont estimé 1’export d’eau douce liquide a travers le détroit de Fram et I’ Archipel
Canadien a respectivement 75 mSv et 100 mSv, tandis que la partie solide qui s’écoule
principalement a travers le détroit de Fram est évaluée a environ 70 mSv (Widell et al. 2003).
Cependant, les valeurs de I’export d’eau douce sont encore incertaines, et des mesures plus
récentes avec une meilleure résolution spatiale et temporelle conduisent a des transports plus
réduits dans I’ Archipel Canadien, dont les deux principaux chenaux sont le détroit de Nares
qui sépare le Groenland de I’ile d’Ellesmere, et « Lancaster Sound » situé¢ au nord de 1’ile de
Baffin et qui s’étend a I’ouest vers le détroit de M’Clure (voir la figure 2 pour la localisation
des passages).

Cet apport d’eau peu salée pourrait moduler I’intensité de la circulation méridienne de
retournemant (MOC), via la formation d’eau dense en mer du Labrador : une diminution de la
salinité de surface, liée a un export de glace a travers le détroit de Fram anormalement ¢levé
(Dickson et al., 1988), aurait entrainé ’arrét de la convection profonde a la fin des années
1960 (Lazier, 1980). Deux autres évenements d’export intense d’eau douce, dans les années
80 et au début des années 90 (Belkin, 2004), ont également contribué a la diminution continue
de la salinité observée du milieu des années 1960 au début des années 90 sur I’ensemble de la
colonne du gyre subpolaire (Curry et Mauritzen, 2005). L’étude de Schmidt et Send (2007)
confirme I’importance de I’apport d’eau douce Arctique par le courant Ouest Groenland qui
contribuerait a hauteur de 60% a la quantité d’eau douce en surface dans la mer du Labrador a
la fin de I’été. Cependant, méme si I’eau douce exportée par le détroit de Davis semble peu
pénetrer dans le centre de la mer du Labrador, I’augmentation de I’export d’eau douce a
travers ce détroit aurait contribué a la reprise de la convection profonde pendant I’hiver 2007-
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2008 (Yashayev et Loder, 2009) aprés plusieurs années de convection intermédiaire. La
présence d’eau douce en exces aurait favorisé 1’extension de la couverture hivernale de glace
vers I’intérieur du bassin, avec pour effet des vents plus froids sur la zone de formation d’eau
dense augmentant les pertes de chaleur et donc la profondeur de la couche de mélange (Vége
et al., 2009).

0 4 8 12 16 20 24

Figure 1 : Contenu en eau douce (m) calculé a partir de la climatologiec PHC3 (Steele et al., 2001). Le gyre de
Beaufort correspond a la zone de forte accumulation de I’eau douce.

Les études que j’ai menées ont porté sur la variabilité de 1’export d’eau douce de I’ Arctique.
Je me suis intéressé aux mécanismes a l’origine de la variabilit¢ de I’export a travers
I’ Archipel Canadien et au role du forgage atmosphérique. Néanmoins, mes études se sont
principalement concentrées sur le détroit de Fram : le role des anomalies d’épaisseur de glace
et de salinité sur I’export d’eau douce a été montré et j’ai tenté de déterminer les mécanismes
de leur formation en Arctique. Le lien de cet export avec les principaux modes
atmosphériques a également ¢été analysé. Enfin, I'impact de I’export d’eau douce de
I’ Arctique sur la mer du Labrador a été analysé.
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Figure 2 : Localisation des principaux passages.
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1) Export d’eau douce a travers I’Archipel Canadien.

1.1) Estimations de I’export moyen.

Dans Lancaster Sound, les mesures montrent que le transport d’eau douce est principalement
associ¢ a un fort transport de volume le long de la partie sud du détroit, Iégérement compensé
par un transport orienté vers 1’ Arctique le long du bord nord du chenal (Peterson et al., 2012).
Dans le détroit de Nares, on retrouve un systéme un peu similaire dominé par des vitesses vers
le sud sur les 2/3 tiers de la section et un faible transport vers le nord le long du Groenland
(Miinchow et Melling, 2008). La moyenne du transport dans Lancaster Sound sur les 13
années d’observations in situ (1998-2011) est de 32 +/- 6 mSv (Peterson et al. 2012), tandis,
que les estimations du transport a travers le détroit de Nares s’éleve a 28 mSv pour 3 années
d’observations (2003-2006), sachant qu’une partie de la section du détroit n’a pas été
échantillonnée (Rabe et al., 2012). Enfin, un troisieme chenal, Jones Sound, relie la baie de
Baffin a Iocéan Arctique. Les mesures effectuées entre 1998 et 2003 au nord de ce chenal
dans les détroits de Cardigan et Hell Gate fournissent une estimation du tranport de volume de
0.3 Sv (Melling et al., 2008), mais ne permettent pas d’évaluer le transport d’eau douce. Ce
transport de volume, proche des 0.46 +/- 0.09 Sv et 0.47 +/- 0.05 Sv observés respectivement
dans Lancaster Sound (Peterson et al., 2012) et dans de détroit de Nares (Rabe et al., 2012)
suggere que le transport d’eau douce a travers Jones Sound n’est sans doute pas négligeable.
11 pourrait en partie expliquer la différence entre le transport d’eau douce au détroit de Davis
au sud de la Baie de Baffin, dont les estimations varient entre 92 +/- 34 mSv pour la période
1987-1990 (Cuny et al. 2005) et 116 +/- 41 mSv pour la période 2004-2005 (Curry et al.,
2011) et la somme des transports a travers Lancaster Sound et le détroit de Nares. Les
incertitudes sur ces transports dans le détroit de Davis proviennent principalement de mesures
de la salinit¢ dans les 100 premiers métres et sur le plateau le long du Groenland. Les
estimations du transport de volume qui varient de 2.6+/-0.1 Sv pour la période 1987-1990 et
2.3+/- 0.7 pour la période 2004-2005, suggerent également que les valeurs du transport de
volume dans I’ Archipel Canadien seraient sous-estimées.

Le transport de volume de glace dans 1’Archipel Canadien reste treés faible par rapport au
transport d’eau douce sous forme liquide. Dans le détroit de Nares a partir d’observations
satellitaires (notamment les données ICEsat) les estimations de ce transport atteignent au
maximum 8 mSv lors de I’année 2007, marquée par I’absence d’arches de glace (Kwok et al.,
2010). Ces dernieres ont également un impact sur le transport d’eau douce liquide en
modifiant la structure du courant sous-jacent : les périodes de « fast ice » étant caractérisées
par des transports plus faibles (Rabe et al., 2012). Dans Lancaster Sound, 5 années de mesures
par sonar ont permis d’évaluer le transport moyen d’eau douce équivalent associé a la glace a
2 mSyv (Peterson et al., 2012).
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1.2) Variabilité et lien avec le forcage atmosphérique

Les conditions climatiques ne permettant pas de disposer de longues séries temporelles
d’observations sur I’ensemble des chenaux de 1’Archipel Canadien, la variabilité des
transports a travers ces détroits a principalement été étudi¢e a I’aide de modeles numériques.
Dans Lancaster Sound, les variations du gradient d’¢lévation du niveau de la mer (SSH) le
long du chenal seraient a 1’origine de la variabilité du transport (Prinsenberg et Bennett,
1989). Ce mécanisme semble également s’appliquer pour le détroit de Nares (Kliem et
Greenberg, 2003). Selon une étude de Jahn et al. (2010), ces variations du gradient de SSH
entre 1’ Arctique et la baie de Baffin seraient principalement dues a des changements de SSH
en Arctique. Dans la continuité de ces études, nous avons analysé¢ les variations du transport
d’eau douce en relation avec le forgage atmosphérique. Cette étude a été réalisée a 1’aide du
modele régional Arctique-Atlantique Nord que nous avons développé.

Les simulations numériques, que nous avons réalisées, indiquent clairement que les variations
du transport d’eau douce liquide a travers 1’Archipel Canadien sont dominées par les
variations de la vitesse, confirmant les résultats de Jahn et al. (2010). Notre étude a également
mis en évidence que les deux principaux passages (est et ouest) de 1'Archipel Canadien
fonctionnaient différemment (Houssais et Herbaut, 2011). Dans Lancaster Sound, les
variations du transport sont préférentiellement liées aux variations du gradient de SSH a
I’entrée du détroit de M’Clure dans I’océan Arctique, tandis que dans le détroit de Nares, elles
répondent aux changements de SSH dans la baie de Baffin (fig 3).
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Figure 3 : Corrélation de la moyenne annuelle du transport de volume dans (a) Lancaster Sound et (b) le détroit
de Nares avec la moyenne annuelle de la SSH dans la baie de Baffin (trait fin) en Arctique (trait fin avec des
points) et leur différence (trait épais). Sur la figure de gauche le trait pointillé représente la corrélation du
transport dans Lancaster Sound avec le gradient de SSH a travers le détroit de M’Clure. Le niveau de
significativité a 95% est indiqué par le trait pointillé.

Les anomalies de vent sur 1’Arctique seraient a 1’origine des variations de SSH favorisant

I’export a travers Lancaster Sound : les anomalies de pompage d’Ekman redistribueraient les

masses d’eau en amont du passage et créeraient un gradient horizontal de densité en surface

favorisant un transport vers le sud dans le passage (fig 4). Cet export n'est pas associ¢ au

mode dominant de variabilité¢ du contenu en eau douce de I'Arctique, mais il correspond juste

a une redistribution locale de ce dernier en Mer de Beaufort et au nord de la cote canadienne.
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Figure 4: Composites de la SSH (m) basés sur la vitesse dans le détroit de M’Clure (a) pour des anomalies de
vitesse orientés vers la baie de Baffin (b) pour des anomalies de vitesse orientées vers 1’Arctique. (D’apres
Houssais et Herbaut, 2011). La structure grande échelle du composite positive de SSH favorise des vitesses
géostrophiques vers I’Est dans M’Clure, alors que la structure du composite négatif est associ¢é a un
renforcement du gyre de Beaufort et présente au nord du détroit des isolignes perpendiculaires a ce détroit.

Les variations de SSH en mer de Baffin favorisant I’export d’eau a travers le détroit de Nares
seraient liées a des anomalies de flux de chaleur sur la mer du Labrador. La corrélation entre
la SSH et les flux de chaleur est maximale quand les anomalies de flux précédent d’un an,
mais reste significative au lag 0 (fig 5).

Enfin, a partir d’une analyse en régression, nous avons montré que la structure de pression
atmosphérique a la surface de la mer (SLP) associé a la variabilité du transport a travers le
CAA est tres proche de celle associée a 1’Oscillation Arctique (AO) (fig 6).

Figure 6: Régression du flux de chaleur (quand le flux de chaleur précéde d’un an) sur I’anomalie de SSH a
I’ouest du détroit de Nares. Unité : W m™. D’aprés Houssais et Herbaut (2011).

Méme si le mécanisme local de réponse du transport dans le détroit de M’Clure ne fait pas
consensus (Peterson et al (2012) privilégient une accumulation d’eau a la cote en réponse a
des anomalies de vent de sud ouest) la structure grande échelle du forcage atmosphérique

associée a la variabilité du transport parait assez clairement identifiée : a partir de données
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courantométriques, Peterson et al., (2012) montrent qu’une structure de SLP, trés proche de
celle que nous avons obtenue, est associée aux variations du transport dans Lancaster Sound.
De plus, dans les simulations numériques réalisées par Jahn et al (2010), la corrélation entre
I’export d’eau douce a travers le CAA et I’AO est de 0.54. Ces résultats semblent confirmés
par des simulations numériques idéalisées forcées par des anomalies de vent de type NAO
(Houssais et al., 2007, Condron et al., 2009) dans lesquelles I’eau douce de I’ Arctique est
préférentiellement exportée par 1’ Archipel Canadien.

Figure 6 : Régression de la SLP (hpa) sur le transport annuel moyen de volume a travers le CAA. La régression
correspond a une augmentation du transport vers la baie de Baffin.

De méme, I’influence de la mer du Labrador sur les variations de SSH en Baie de Baffin est
confirmée par I’étude de McGeehan and Maslowski (2012). Par contre ces auteurs mettent
I’accent sur I’intensité de ’activité tourbillonnaire au nord de la mer du Labrador, susceptible
de modifier le transport de volume dans le Courant Ouest Groenland. Cette étude suggére que
ce mécanisme expliquerait également les variations du transport dans Lancaster Sound.

2) Export a travers le détroit de Fram.

2.1) Export de glace

A D’aide des données satellitaires SSMR/SSM-I de dérive et de concentration de glace, Kwok
(2009) a pu calculer les transports annuels moyens de surface englacée a travers le détroit de
Fram et vers la mer de Barents entre les archipels du Svalbard et de Francois-Joseph, sur la
période 1979-2007. Ses estimations montrent que le transport vers la mer de Barents
d’environ 37 000 km” reste négligeable en comparaison des 700 000 km” traversant le détroit
de Fram, méme si un export exceptionnel de glace épaisse de 141 000 km* a été observé
durant I’hiver 2002-2003 (Kwok, 2009).

Les seules observations in-situ permettant d’estimer 1’épaisseur de glace dans le détroit de
Fram couvrent uniquement la période 1990-1999 (Vinje et al. 1998 ; Widell et al. 2003). Ces
données permettent d’évaluer un export de volume variant de 65 mSv en 1990-1991 a 150
mSv en 1994-1995 et dont la moyenne sur les 9 années d’observations est d’environ 75 mSv
(Vinje et al. 1998 ; Widell et al. 2003). Le lancement du satellite ICEsat en 2003 a offert la
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possibilité de déterminer I’épaisseur de la glace de mer en Arctique (Kwok and Cunningham,
2008). Combinées aux mesures de concentration calculées a partir des données satellite
AMSR-E, de dérives de glace (Ezraty et al, 2007), les données ICEsat ont permis d’estimer le
transport de volume de glace d’octobre a avril sur la période 2003-2008 (Spreen et al., 2009).
Ces données, comparées aux estimations de Widell et al. (2003), ne montrent pas de
changement significatif du transport de volume de glace. Par contre, en combinant les
données ENVISAT et AMSR-E et SSM-I, Smedsrud et al. (2011) suggérent une
augmentation de 25% de la moyenne de I’export de surface englacée sur la période 2004-2010
comparée a la période 1979-2007 (Kwok, 2009). Cette augmentation est attribuée a un
renforcement des vents du nord dans le détroit de Fram.

L’export de glace a travers le détroit de Fram présente une importante variabilité
interannuelle (1’écart-type est de 1’ordre de 25 a 30% de la moyenne annuelle) qui peut avoir
un fort impact sur I’hydrographie de 1’ Atlantique Nord. Ainsi, la GSA des années 70s a été
attribuée a un export de glace anormalement élevé en 1968 (Aagard et Carmack, 1989,
Hakkinen, 1993). La variabilité de la surface englacée, qui est dominée par la variabilité de la
dérive de glace, est en grande partie associée aux variations du vent du nord (Kwok et
Rothrock, 1999). Ainsi Widell et al. 2003 trouvent une corrélation de 0.62 entre les mesures
in-situ de dérive de glace et le gradient de pression a travers le détroit. Une relation identique
est obtenue a partie des mesures satellites qui montrent une corrélation de 0.86 entre la
moyenne hivernale (Octobre-Mai) de I’export de la surface englacée et le gradient de pression
a travers le détroit (Kwok et Rothrock, 1999). Ce lien persiste également a I’échelle
journaliere (Widell et al., 2003 ; Tsukernik et al., 2010).

2.1.1) Influence des anomalies d’épaisseur sur la variabilité de I’export de glace

L’hiver 94-95 est marqué par un trés fort export de glace de 150 mSv (fig 7). Nous avons
analysé 1’origine de cette anomalie d’export a 1’aide d’un modele couplé océan-glace de
I’ Arctique (Houssais et Herbaut, 2003). L’analyse des simulations montre qu’une forte dérive
de glace associée a des anomalies d’épaisseur explique 1’accroissement de 1’export. Ces
anomalies d’épaisseur sont en partie formées 1’été précédent par une circulation cyclonique
persistante, a 1’origine de la convergence de glace le long de la cdte nord du Groenland. Au
début de I’hiver, ces anomalies sont advectées par le vent local dans le détroit de Fram.
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Figure 7 : Transport de volume de glace dans le détroit de Fram estimé a partir du modele sur la période 1993-
1998 (trait épais), anomalies par rapport a la moyenne estimées dans le modele (trait fin), estimées a partir des
observations in-situ (Vinje etal., 1998) (trait pointill¢).
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L’¢tude précédente a mis en évidence I’influence des anomalies d’épaisseur sur un événement
particulier. Afin d’évaluer la robustesse de ce résultat, nous avons réalis¢ des simulations de
200 ans forcées par des anomalies stochastique de vent de type NAO (Herbaut et al., 2006).
Ces expériences ont été réalisées avec un modele couplé océan-glace régional, qui s’étend de
I’ Arctique au gyre subpolaire de 1’ Atlantique Nord. L’analyse du spectre de I’export de glace
montre que la variabilité interannuelle est dominée par 1’advection des anomalies d’épaisseur
par le courant moyen (fig 8). Les anomalies sont formées le long des cotes nord du Canada et
du Groenland, comme lors de 1’ét¢ 94 dans I’expérience précédente, de 3 a 9 mois avant
d’étre exportées par le détroit de Fram.
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Figure 8 : Spectre de puissance (gauche) et conservant la variance (droite) du transport de volume de galce a
travers le détroit de Fram (trait épais), et les contributions a I’export de I’advection par le courant moyen des
anomalies d’épaisseur (trait fin) et de 1’advection par les anomalies de courant de 1’épaisseur moyenne.

Koberle et Gerdes (2003) décrivent également le renforcement d’une circulation cyclonique
de la glace dans le bassin eurasien qui privilégierait un export des glaces épaisses situées le
long de la cote nord du Groenland. Cette hypothese semblerait confirmée par les observations
de Rigor et Wallace (2004) qui notent également une diminution rapide de la couverture de
glace pérenne di a leur export a travers le détroit de Fram en 1989-1990, début d’une période
de forte AO positive. Cependant I’origine des anomalies contribuant a de forts exports dans le
détroit de Fram ne fait pas consensus. Ces anomalies pourraient également trouver leur
origine dans une accumulation de glace 2 ans auparavant dans les mers de Sibérie Orientale et
de Laptev (Haak et al., 2003; Arfeuille et al., 2000).

A I’aide d’une simulation de la période 1958-2001, on retrouve une corrélation en phase entre
le transport de glace et les anomalies d’épaisseur au nord du Groenland. Mais, une corrélation
significative apparait également avec des anomalies d’épaisseur de glace dans le bassin
Canadien 2 ans auparavant, dont la formation serait favorisée par la phase négative de la NAO
(Houssais et Herbaut, 2011).

2.1.2) Lien entre la variabilité de ’export de glace et la NAO.

L’¢épaisseur de glace en Arctique semble trés sensible au forcage par le vent associ¢ a la NAO.
Dans les expériences numériques que nous avons réalisées a I’aide d’un modele régional forcé
par des anomalies de vent de type NAO (Houssais et al., 2007), la glace tend a s’accumuler le
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long des cotes nord de la Norvege et du Canada, tandis que des anomalies négatives se
développent dans le centre de I’ Arctique (fig 9). Dans ces expériences, on observe également
une augmentation de 20% de ’export de glace en phase positive de la NAO. Des réponses
similaires au for¢age par la NAO sont décrites par Zhang et al. (2003) et Condron et al.,
(2009).

Figure 9 : Anomalies d’épaisseur de glace (m) aprés 10 ans d’intégration en réponse a une anomalie de tension
de vent de type AO+. D’aprés Houssais et al. 2007.

De méme, la comparaison des simulations forcées par des anomalies stochastiques de type
AO (déja décrites ci-dessus, Herbaut et al., 2006), avec des expériences numériques dans
lesquelles 1’ensemble du forgcage est pris en compte (et pas uniquement la composante
associ¢e a I’AQO) (Hakkinen, 2002, Holland et al., 2001) suggére que la variabilité associée a
1I’AO représenterait environ 25 a 50% de la variabilité totale de I’export de glace a travers le
détroit de Fram. Cependant, le lien entre variabilité de I’export du volume de glace et la NAO
ne semble pas si robuste dans les simulations plus haute résolution forcées par la totalit¢ de la
variabilité atmosphérique (Houssais et Herbaut, 2011) : ’AO et ’export de glace a Fram ne
présentent pas de corrélation significative sur la période 1958-2001, tandis qu’'une corrélation
faiblement significative (0.45) apparait pour la période 1979-2001, période dominée par les
phases positives de I’AO.

Une relation similaire est observée entre la NAO et la dérive de glace dans le détroit de Fram. Ainsi,
sur la période 1978-1996, Kwok et Rothrock (1999) trouvent une corrélation de 0.66 entre les
moyennes hivernales (DJFM) de la NAO et le transport de surface englacée, dominé par les
variations de la dérive. Cependant, a I’aide d’une simulation numérique Hilmer et Jung (2000)
montrent que cette relation disparait sur la période 1958-1977. Ces résultats doivent étre mis
en parallele avec I’asymétrie de la NAO mise en évidence par I’analyse en régime de temps
(Cassou et al., 2004). L’export du volume de glace ainsi que la dérive a travers le détroit de
Fram seraient donc plus sensibles a la phase positive de la NAO, qui domine apres 1978, qu’a
sa phase négative (dominante avant 1978). Une explication complémentaire est proposée par
Tsukernik et al., (2010) qui suggerent qu’a 1’échelle mensuelle, la NAO masquerait
partiellement la principale structure atmosphérique associée aux anomalies de dérive de glace
dans le détroit. En régressant la SLP, a laquelle la variabilité due a la NAO a été soustraite,
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sur la dérive de glace dans le détroit, ces auteurs mettent en évidence une structure dipolaire,
possédant un centre d’action positif sur le Groenland et un pole négatif sur la mer de Barents
(fig 10).

1 408 08 D4 02 0 02 04 0B 0B 1

Figure 10 : (a) Régression des anomalies mensuelles de SLP sur la dérive de glace a travers le détroit de Fram.
(b) Comme pour a) mais la premicre Eof de SLP a été soustraite avant de calculer la régression.

2.2) Export d’eau douce sous forme liquide.

La circulation dans le détroit de Fram se caractérise par un fort transport vers le sud dans la
partie ouest du détroit, associ¢ au courant Est Groenlandais (EGC). Il est partiellement
compensé par un transport vers le nord dans la partie est du détroit. Les estimations réalisées a
partir d’un réseau de mouillages installé depuis 1997 (Schauer et al., 2008) donnent
respectivement des transports nord et sud de 12 et 14 Sv. Dans la partie est du détroit, on
trouve en surface, sur une épaisseur de 150 a 200m, I’Eau Polaire, caractérisée par une
salinité inférieure a 34.7 psu. Elle est séparée par le front polaire de I’Eau Atlantique chaude
(température >0°C) et salée, située le long du Spitzberg. Une partie de cette veine d’eau
recircule au nord du détroit de Fram et s’écoule vers le sud le long du talus Groenlandais sous
la couche d’Eau polaire. Dans le détroit de Fram, I’export d’eau douce est principalement
associ¢ au transport de I’Eau polaire. L’estimation la plus récente de cet export est de 65 mSv
pour une salinité de référence de 34.9 (de Steur et al., 2009). Cette valeur est une moyenne
obtenue a partir de 10 années d’observations en continu de salinité et de vitesse, complétées
par des données de modele pour I’estimation du transport sur le plateau (25 mSv). L’analyse
de la salinité, du rapport nitrate/phosphate et de la composition isotopique de I’oxygene
(Dodd et al., 2012), permet de définir I’origine de 1’eau douce exportée a travers ce détroit.
Ainsi a partir de 6 sections hydrographiques réalisées en été, Rabe et al. (2013) ont pu estimer
la contribution moyenne a I’export d’eau douce de I’Eau du Pacifique, des précipitations et
des eaux fluviales (eaux météoriques), et des eaux résultant de la fonte de la glace de mer et
du rejet de saumure. Leur analyse attribue respectivement 130% de 1’export net aux eaux
météoriques, 30% a I’eau du Pacifique, tandis que la contribution négative du rejet net de
saumure représente 60% de I’export net.
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Dans une ¢tude d’intercomparaison de modeles, auquelle j’ai participé, il a été montré que la
représentation de la variabilité du transport d’eau douce a travers I’Archipel Canadien est
relativement cohérente entre les modéles (méme si on observe une grande dispersion pour la
valeur moyenne) (fig 11), alors que la variabilité du transport dans le détroit de Fram est
caractérisée par une grande disparité¢ de résultats (Jahn et al., 2012). Malgré cette dispersion,
I’ensemble des mod¢eles montrent I’importance des variations de la salinité en Arctique et leur
contribution (terme US’) a I’export d’eau douce a travers le détroit de Fram.
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Figure 11 : Transport d’eau douce dans différents modeles participant au projet AOMIP a travers (droite) le
détroit de Fram et (gauche) le CAA.

A T’aide de simulations forcées par des anomalies de vent et de température de surface
typiques de la NAO, nous avons analysé les changements de la salinité en Arctique. Ainsi,
nous avons mis en évidence une augmentation de la salinité dans les couches de surface de
'Est de I'Arctique en phase positive de la NAO (Houssais et al. 2007). Cette anomalie positive
de salinité serait principalement due a une croissance de glace plus intense dans les mers
cotieres sibériennes (et donc a une augmentation du rejet de saumure), liée a une
augmentation de la divergence de la glace sous l'effet du vent. L'accroissement du transport
d'eau Atlantique et I’augmentation de I’export d’eau douce a travers le détroit de Fram et
I’ Archipel Canadien ne contribuerait qu'a 1/3 de la salinification observée.

A partir de I’analyse d’observations pour la période 1920-2005, Dmitrenko et al. (2008)
concluent également au contrdle de la salinité des mers de Laptev et de Sibérie Orientale par
I’AO. Une autre cause des variations de salinit¢ en Arctique serait le changement de
trajectoire du panache des fleuves sibériens, qui expliquerait notamment le retrait vers le
centre du bassin de la halocline et la salinification de la couche de surface du bassin eurasien a
la fin des années 80 et au début des années 90 (Steele et Boyd, 1998).

3) Impact sur la variabilité des mers Nordiques et de la mer du Labrador.

Les Mers Nordiques sont une importante zone tampon entre 1’océan Arctique et I’océan
Atlantique Nord. Une partie de I’eau douce (15 mSv) qui est exportée par le détroit de Fram
bifurque vers I’intérieur du bassin par 1’intermédiaire du courant de Jan Mayen en mer du
Groenland et au nord de I’Islande par le Courant Est Islandais (Dickson et al., 2007 ;
Blindheim et al., 2000).

A D’aide de simulations numériques, nous avons analysé le lien entre I’export d’eau douce a
travers le détroit de Fram et le détroit du Danemark. Dans ce modele forcé par un forgage
stochastique de type NAO sur une période de 200 ans, nous avons pu établir le lien statistique
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entre les transports. Tout d’abord, I’analyse spectrale des transports n’indiquent pas d’échelles
de temps dominantes ni dans le détroit de Fram, ni dans le détroit du Danemark. L’écart type
de I’export d’eau douce a travers le détroit du Danemark représente uniquement 40% de celui
de ’export a Fram. De plus, dans le détroit du Danemark la variabilité aux échelles de temps
inférieures a 1 an correspond uniquement a 30% de la variance totale, tandis qu’elle s’¢éléve a
50% dans le détroit de Fram. Ce changement de la distribution de la variance s’explique par la
recirculation dans les mers Nordiques (notamment en mer de Norveége par I’intermédiaire du
courant Est Islandais) de 1’eau douce li¢e a la fonte en mer du Groenland de la glace exportée
par le détroit de Fram. Ce résultat est en accord avec les observations de Blindheim et al.
(2000) qui montrent, depuis les années 60, une diminution de la salinité en mer de Norvege,
attribuée a une modification de I’advection d’eau polaire en réponse a des variations du vent
de grande échelle lies a ’AO. De méme, le role de ’eau de fonte semble confirmé par les
observations hydrologiques et de traceurs réalisées en 2002, qui indiquent que 1’eau douce
entrainée a I’intérieur de la mer du Groenland proviendrait de la glace exportée par le détroit
de Fram (Nilsson et al., 2008 ; Jones et al., 2008).

Dans une seconde étude réalisée a partir d’une simulation numérique de la période 1958-
2001, nous avons analysé I’influence de I’export d’eau douce de 1’Arctique sur la variabilité
de la salinit¢ dans la mer du Labrador (Houssais et Herbaut, 2011). Dans cette expérience,
I’eau douce qui s’écoule de 1I’Archipel Canadien (CAA) reste confinée le long de la cote du
Labrador et ne pénétre pas a I’intérieur de la mer du Labrador (fig 12). Par contre, cette région
serait plutot influencée par I’export de glace et d’eau douce venant du détroit de Fram. Ces
deux apports d’eau douce distincts (par le détroit de Fram et a travers 1’Archipel canadien)
forceraient les deux principaux modes de variabilité de la salinit¢ en mer du Labrador. Ces
résultats sont en accord avec les simulations de Haak et al., (2003), qui suggerent que les
GSAs seraient uniquement liées a I’export d’eau douce a travers le détroit de Fram, et les
observations de Schmidt et Send (2007) qui montrent que le détroit de Fram est la principale
source d’eau de surface du centre de la mer du Labrador. Ils confirment également les
analyses de Myers (2005) : dans un modele « eddy permitting », uniquement 6 a 8 % des
traceurs injectés a la frontiere nord de son modele dans le détroit Davis, pénétrent a 1’intérieur
de la mer du Labrador.

[ |
-013 -009 -005 -0.01 003 007 011

Figure 12 : Régression (en phase) de la salinité a 30 m sur (gauche) le transport d’eau douce liquide a travers le
CAA (droite) I’export de glace a travers le détroit de Fram. D’aprés Houssais et Herbaut (2011).
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4) Perspectives.

L’intercomparaison des modeles a mis en évidence une assez grande dispersion de la
distribution moyenne du transport d’eau douce entre 1’Archipel Canadien et le détroit de
Fram : les estimations des mod¢les varient d’un facteur 2 dans le CAA et d’un facteur 4 dans
le détroit de Fram (Jahn et al., 2012). L’Archipel Canadien étant constitué de passages tres
étroits et donc difficiles a bien représenter dans les modéles, il est indéniable que la
topographie doit jouer un réle important dans ces différences. Cette distribution du transport
pourrait également €tre associée a la répartition de I’eau douce en Arctique : un gyre de
Beaufort plus étendu pourrait correspondre a un transport moyen plus faible a travers le CAA.

La variabilit¢ de I’export d’eau douce liquide a travers le détroit de Fram est fortement
controlée par les variations de la salinité dans I’océan Arctique. Alors que certaines études
indiquent, depuis la fin des 90, une augmentation du contenu en eau douce de I’ Arctique li¢e
au renforcement du gyre de Beaufort (Proshutinsky et al., 2009 ; Giles et al., 2012), Morrison
et al. (2012) suggerent que cette tendance dans I’ouest pourrait étre compensée par une
augmentation de la salinité dans le bassin eurasien en réponse a une modification du parcours
des eaux douces apportés par les fleuves sibériens. Les causes de variabilité du contenu en eau
douce de I’Arctique doivent donc étre mieux connus afin d’obtenir une meilleure
représentation de la variabilité des échanges vers 1’ Atlantique Nord.

L’Eau du Pacifique est également une composante importante du bilan d’eau douce de
I’ Arctique (Serreze et al., 2006) : elle constitue un apport non négligeable d’eau douce, et peut
¢galement contribuer a des excés de fonte de la glace, comme lors du minimum d’étendue de
glace de 2007 (Woddgate et al., 2010). Au nord du détroit de Bering, une partie de I’Eau du
Pacifique s’écoule vers I’Est le long de 1’Alaska, tandis qu’une seconde branche serait
entrainée dans la dérive transpolaire et alimenterait le détroit de Fram (Steele et al., 2004).
Cette circulation présente une forte variabilité interannuelle et saisonniere dont 1’influence sur
les échanges avec I’ Atlantique Nord doit étre mieux comprise.
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Perspectives

Au cours des derniéres années, une part importante de mon activité a porté sur le
développement d’une configuration Arctique-Atlantique avec pour objectif d’analyser la
variabilité des échanges entre I’océan Arctique et 1’Atlantique. Jusqu’a présent, mes travaux
ont contribué a une meilleure compréhension de 1I’export d’eau douce vers 1’ Atlantique et son
lien avec le forcage atmosphérique. Dans les prochaines années, je m’intéresserai plus
particuliérement a I’apport d’Eau Atlantique vers I’ Arctique, au transport de chaleur associé et
a son impact sur la variabilité de la glace de mer. Ce travail s’inscrira dans le cadre du projet
européen FP7 NACLIM (North Atlantic Climate), dont I’objectif est de déterminer 1’impact
des conditions de surface en Arctique et Atlantique Nord sur le climat de 1’Europe. Il
contribuera également au projet AOMIP/FAMOS, qui propose de mieux coordonner les
activités d’observations et de modélisation en Arctique.

1) Variabilité du courant d’Eau Atlantique dans les mers Nordiques

L’apport d’Eau Atlantique dans les mers Nordiques est composé des branches Islande (IB),
Féro¢ (FB) et Shetland (SB), (Dsterhus et al., 2005). La branche 1B, qui pénétre par le détroit
du Danemark (fig 1) en s’écoulant le long de la c6té ouest de 1’Islande, est la moins intense et
ne transporte que 0.8 a 0.9 Sv (Dsterhus et al., 2005, Jonsson et Valdimarsson, 2012). Le
transport annuel moyen de la branche Féroé, qui entre dans les Mers Nordiques a travers le
passage situé entre 1’Islande et les iles Féroé, est de I’ordre de 3.5 Sv (Hansen et al., 2010),
tandis que le transport d’Eau Atlantique a travers le seuil entres les iles Féroé et Shetland,
calculé sur la période 1995-2009, atteint 2.5 Sv (Berx et al., 2013). Ces trois branches
alimentent le courant Atlantique Norvégien (NWAC) qui transporte 1’Eau Atlantique vers
I’ Arctique. Ce courant est composé de deux veines : le courant Atlantique Norvégien de talus
(NwWASC) qui a une forte composante barotrope et suit principalement I’isobathe 500m dans
la partie sud de la mer de Norvege (Orvik et al., 2001, Andersson et al, 2011) et le courant
frontal Atlantique Norvégien (NWAFC), courant plus barocline associé au front polaire, qui
sépare les eaux Atlantique des eaux Arctique (Orvik et al., 2001). Au nord de la Norvege, le
NwASC se sépare en deux branches: I’une vire vers 1’est et I’alimente le plateau de la mer de
Barents, tandis que la seconde poursuit son parcours vers le détroit de Fram.
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Figure 1 : Schéma de la circulation de surface de I’Eau Atlantique, superposé a une image AVHRR de
la température de surface de mars 1991. D’apres Orvik et Niiler, 2002.

De nombreuses études ont analysé la variabilité du transport a travers les seuils Groenland-
Ecosse. Dans le passage Féroé-Shetland, environ 50% de la variabilit¢ saisonniére du
transport serait induite par le vent local (Sherwin et al., 2006), tandis que Richter et al. (2009)
mettent en évidence des augmentations du transport 2-3 jours apres le passage de tempétes. A
travers le seuil Islande-Féroé, les variations du transport seraient corrélées avec les anomalies
de pompage d’Ekman sur la partie Est du gyre, pendant les périodes de couche de mélange
peu profondes (Sande et Furevik, 2008). Cependant, dans ce passage, le transport semble
principalement forcé par le gradient d’¢lévation de la surface de la mer (Hansen et al., 2010,
Richter et al., 2012). Plus au nord, I’intensification du NwASC est principalement attribuée a
I’accumulation d’eau a la cote sous I’effet des vents de sud-ouest (Skagseth, 2004, Richter et
al. 2012).

Le lien entre la variabilité du transport dans les passages et dans le NwAC est faible : la
corrélation entre les transports mensuels de la branche SB et du NwWASC n’est que de 0.25
(Richter et al., 2009). L’intense activit¢ tourbillonnaire (Chafik, 2012), ainsi que la
recirculation de la branche Féro¢ dans le passage Féroé-Shetland (Larsen et al., 2012)
pourraient expliquer la faiblesse de ce lien. La complexité de la circulation est illustrée par les
trajectoires de flotteurs qui montrent d’importants échanges entre le NwWASC et le NWAFC au
nord des seuils (Rossby et al., 2009).

Le modele au 1/16° des mers Nordiques, emboité¢ dans un modele régional '4°, que nous
avons développé devrait nous permettre de mieux décrire la variabilité interannuelle des deux
branches du NwWAC, notamment la relation entre la branche off-shore et la circulation des
gyres du bassin de Norveége et du Lofoten. L’importance du vent local par rapport aux
structures plus grande échelle (modes atmosphériques AO/NAQO) sera également analysée.
Enfin, le role des recirculations et de 1’activité tourbillonnaire sur la relation entre les
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transports dans les passages et le transport en aval pourraient étre évalués a 1’aide de flotteurs
lagrangiens virtuels (implémentés dans le modele 1/16°).

Le NwAC transporte la chaleur de 1’océan Atlantique vers 1’Arctique. Dans les mers
Nordiques, cette veine d’eau subit de fortes pertes de chaleur vers 1’atmosphére (Segtnan et
al., 2011), mais également par mélange latéral avec les eaux Arctique (Isachsen et al., 2012).
Les mesures obtenues par les flotteurs de surface indiquent un maximum d’énergie cinétique
tourbillonnaire dans le bassin du Lofoten (Koszalka et al., 2011) (figure 2). Cependant, ces
mesures ne permettent pas une quantification directe des flux de chaleur latéraux. Des
expériences numériques a haute résolution sont nécessaires pour estimer ces échanges, leurs
variabilités saisonniére et interannuelle, et les mécanismes qui en sont a I’origine. Des
premicres analyses des simulations réalisées avec le modele haute résolution des mers
Nordiques ont permis d’établir les zones de maximum d’énergie cinétique turbulente et de
mettre en place le suivi de tourbillons. Ce travail, réalisé¢ lors du stage de master 2 d’ Antoine
Martin, doit étre complété afin d’obtenir une évaluation quantitative des flux de chaleur
latéraux.

Les mesures hydrographiques mettent également en évidence une importante variabilité
pluriannuelle de la température de I’Eau Atlantique le long de la cote norvégienne (Skagseth,
2008 ; Karcher et al., 2011), qui pourrait se propager en mer de Barents et vers le détroit de
Fram. La nature et 1’origine de ces anomalies restent encore incertaines. Les trajectoires de
flotteurs qui suggerent qu’une anomalie de température entrant dans les mers Nordiques serait
rapidement dispersée (Koszalka et al., 2013), remettent en cause la nature advective (proposée
par Skagseth et al., 2008) de ces propagations. Les simulations numériques permettront
¢galement d’estimer I’impact de la variabilit¢é du gyre subpolaire sur la formation des
anomalies - I’augmentation de la température de I’Eau Atlantique dans les années 2000 est
concommittant a un ralentissement du gyre (Hatun et al., 2005) - ainsi que le role des flux de
chaleur locaux - Furevik (2001) suggére que les anomalies pourraient étre formées
localement. L’utilisation de traceurs dans les simulations haute résolution pourrait également
fournir des indications sur la nature advective des anomalies.
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Figure 2 : Estimation de I’énergie cinétique turbulente (cm?/s”) a partir de flotteurs de surface. D’aprés
Koszalka et al., 2011.
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Au nord de la Norvege, la veine d’Eau Atlantique se sépare en deux branches. L une poursuit
son parcours vers le nord et alimente 1’ Arctique par le détroit de Fram, tandis que la seconde
s’écoule a travers la mer de Barents. La faible corrélation entre les transports respectifs de ces
deux branches (Herbaut et al., en préparation) suggere une forte influence du forgage
atmosphérique local sur la variabilit¢ de la branche de la mer de Barents. Le mécanisme de
séparation de la branche d’eau Atlantique est essentiel pour la variabilité de 1’océan Arctique :
I’Eau Atlantique qui traverse la mer de Barents se refroidit jusqu’a 0°C avant de pénétrer en
Arctique, alors que la branche qui entre par le détroit de Fram posséde une température de
I’ordre de 3°C et constitue la seule source chaude pour I’intérieur de I’océan Arctique.

Selon Ingvaldsen et al. (2004), le transport d’Eau Atlantique entrant en mer de Barents serait
principalement forcé par 1’établissement d’un gradient d’élévation de la surface de la mer
entre la Norvege et le Svalbard en réponse au transport d’Ekman forcé par les vents ayant une
forte composante parallele a la cote. Cependant, Li et McClimans (1998) soulignent
I’importance de la propagation vers I’entrée de la mer de Barents d’ondes de Rossby
topographiques formées au nord de la mer de Barents. Ce mécanisme pourrait expliquer le
développement d’une anomalie de circulation centrée autour du Svalbard et de I’ Archipel
Frangois-Joseph qui tend a redistribuer le transport d’Eau Atlantique entre la mer de Barents
et le détroit de Fram (Lien et al. 2013).

Afin de mieux comprendre la bifurcation du courant d’eau Atlantique a I’entrée de la mer de
Barents, nous établirons d’abord les structures dominantes de vents sur la mer de Barents et
leur lien avec les principaux régimes de temps (NAO+, NAO-, ...). Le mode¢le régional Y4°
pourra servir pour réaliser des expériences de sensibilité a ces structures de vent et permettre
d’analyser 1’ajustement dynamique de I’océan. La réponse pourra étre comparée a celle forcée
par les structures dominantes de flux de chaleur. La sensibilité de I’entrée d’eau Atlantique en
mer de Barents pourra également étre étudiée en fonction de la structure verticale du NwASC
et de la variabilité de la profondeur de la couche de mélange dans ce courant.

2) Variabilité du courant d’Eau Atlantique en Arctique

La structure hydrologique de I’océan Arctique est composée de trois couches principales. La
couche supérieure isole la surface de la couche intermédiaire par une halocline trés marquée.
Sous cette couche, on trouve une masse d’eau chaude et salée alimentée par le courant de bord
d’eau Atlantique. Enfin, la couche profonde se caractérise par une température froide et une
salinité ¢levée. L’eau Atlantique est alimentée par deux branches aux caractéristiques bien
distinctes. La branche du détroit de Fram (FSB) présente un maximum de température, situé
entre 150 et 200 m (Dmitrenko et al., 2009) a son entrée en Arctique. La branche de la Mer de
Barents (BSB), qui pénétre en Arctique par la dépression de St Anna, possede une
température inférieure a 0°C et une salinité de 1’ordre de 34.85 (Schauer et al., 2002,
Dmitrenko et al. 2009). A la sortie de la dépression, la BSB, qui occupe la couche 150-900 m
(Schauer et al., 2002, Rudels et al., 2000), est collée a la cote et séparée de la FSB par un front
étroit (de ’ordre 30 km). Le mélange latéral entre ces deux masses d’eau modifie leurs
caractéristiques lors de leur parcours cyclonique dans le bassin eurasien (Rudels etal., 2000).
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L’entrainement avec des eaux denses formées sur le plateau continental, notamment au large
des iles Severnaya Zemlya, pourrait aussi changer les caractéristiques de 1’eau Atlantique.

Les observations des deux derni¢res décennies ont mis en évidence une importante variabilité
de la veine Atlantique, marquée par des périodes de réchauffement de la branche FSB au
début des années 90 (Quadfasel et al., 1991, Swift et al., 1997, Morison et al., 1998) et au
milieu des années 2000 (Dmitrenko et al., 2008, Polyakov et al., 2011) (figure 3). Ces
épisodes de réchauffement semblent principalement diis au transport d’anomalies chaudes le
long du talus continental du détroit de Fram vers le bassin d’Amundsen (Polyakov et al.,
2011, Dmitrenko et al., 2008). Cependant, les mécanismes de variation de la température de
I’Eau Atlantique ne semblent pas uniquement advectifs : le refroidissement simultané de la
veine d’eau Atlantique sur I’ensemble du bassin eurasien a la fin des années 2000 suggere une
origine liée a des modifications de la circulation ou de la ventilation de I’intérieur de 1’océan
(Polyakov et al., 2011). Au milieu des années 2000, la branche BSB a subi un refroidissement
(Dmitrenko et al., 2009) associé¢ aux fluctuations de la formation d’eau dense en mer de
Barents, notamment dans la polynie a I’ouest de la Nouvelle Zemble (Dmitrenko et al. 2009,
Boitsov et al., 2013).

L’influence de chacune des branches d’Eau Atlantique sur 1’évolution des caractéristiques
dans ’est du bassin eurasien devrait étre analysée. Une étude récente indique la formation
d’anomalie de circulation autour de la partie nord de la mer de Barents (Lien et al., 2013) qui
pourrait conduire a des variations en opposition de phase des transports des branches FSB et
BSB. Des simulations numériques a I’aide du mode¢le régional ¥4°, dans lesquelles, les veines
d’Eau Atlantique du détroit de Fram et de la mer de Barents sont suivies a I’aide de traceurs
passifs distincts, permettront de déterminer 1’évolution temporelle de chacune des branches et
d’estimer leur role dans I’évolution des anomalies de température. Les sources de traceurs
¢tant maintenues constantes, les variations des concentrations des traceurs en Arctique
constitueront donc un indice des modifications de la circulation et permettront de déterminer
le role de I’advection dans 1I’évolution des anomalies de température. Ces variations de la
circulation pourront ensuite étre reliées aux forgages atmosphériques.
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Figure 3 : Sections verticales de température (°C). Les positions des sections sont indiquées par les
traits jaunes. D’apres Poliakov et al., (2010).

3) Impact de ’Eau Atlantique sur la variabilité de la glace

L’arctique a connu au cours des dernieéres décennies un retrait de sa couverture de glace
estivale, marqué par les événements extrémes de 2007 et 2012. (e.g Stroeve et al, 2011,
Cavalieri et Parkinson, 2012). Cette diminution de la couverture de glace influencerait la
circulation atmosphérique hivernale de I’hémisphére nord en favorisant des phases neutre ou
négative de la NAO (Francis et Hunter, 2007). En hiver, cette tendance négative de
I’englacement est moins forte et plus récente (Cavalieri et Parkinson, 2012). Les anomalies
hivernales de couverture de glace, concentrées dans les zones marginales de glace, semblent
influencer la circulation atmosphérique. Une réduction de 1’étendue de la glace dans le secteur
Atlantique forcerait une réponse atmosphérique similaire a une phase négative de la NAO, ce
qui constituerait donc une rétroaction négative (Alexander et al., 2004, Strong et al., 2009). Le
premier mode de variabilité¢ de la concentration de glace hivernale est caractérisée par deux
dipoles dans les secteurs Atlantique et Pacifique qui varient en opposition de phase (Deser et
al., 2000). Ce mode serait principalement forcé par les anomalies de circulation associée a la
NAO (Deser et al., 2000). L’apport de chaleur océanique contribue également fortement aux
variations de I’englacement. Le minimum de 1’ét¢ 2007 semble en partie déclenché par
I’excés d’apport de chaleur associé a I’Eau Pacifique (Shimada et al., 2006, Woodgate et al.
2010). Dans le bassin Eurasien, des mesures récentes suggérent que le réchauffement de I’Eau
Atlantique diminuerait [’épaisseur de glace (Alexeev et al., 2013). En mer de Barents, les
périodes de faible englacement coincideraient avec de forts transports d’Eau Atlantique
(Loeng, 1991, Arthun et al., 2012). Cette région apparait comme particuliérement importante
car la couverture de glace est marquée par une forte variabilité¢ interannuelle hivernale et
présente la tendance négative la plus forte de 1’ Arctique en hiver (Kern et al., 2010, Cavalieri
et Parkinson, 2012) (figure 4).
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Figure 4 : Extension de la glace en mer de Barents en avril pour la periode 1979-2010 (d’aprés Pavlova et al.,
2013)

Je consacrerai une part importance de mon activité a une meilleure compréhension du role de
I’océan sur la variabilité de la glace de mer. Dans un premier temps, je m’intéresserai a la
variabilité en mer de Barents et plus généralement au secteur Atlantique. En effet, des études
récentes indiquent qu’un retrait de la glace de mer dans cette région tend a déplacer le

44



parcours des tempétes vers le nord et aurait pour conséquence le développement d’une
anomalie anticyclonique de circulation atmosphérique centrée sur I’Asie. Cette anomalie de
circulation advecterait de 1’air froid sur le continent Eurasien (Inoue et al., 2012) a I’origine
des hivers séveres en Europe en 2005/2006, 2009/2010 et 2010/2011 (Yang and Christensen
2012, Petoukhov et Semenov, 2010). Les principaux modes de variabilité de la glace de mer
seront déterminés sur le bassin eurasien et la mer de Barents pour chaque saison. Les roles
respectifs de 1’atmosphére et de I’océan seront évalués. En mer de Barents, le lien entre la
variabilité de la glace et le transport de chaleur de I’Eau Atlantique entrant semble clairement
établi (Arthun et al., 2012) a 1’échelle annuelle.

L’analyse préliminaire de la concentration de glace semble indiquer la présence de deux
modes de variabilité (fig. 5) : le premier est associé¢ au déplacement méridien du bord de glace
et le second refléte les variations d’englacement a I’ouest de la Nouvelle Zemble. En mer de
Barents, la veine d’eau Atlantique se sépare de nouveau en deux branches. L’influence
respective de chacune des deux branches d’Eau Atlantique sur les modes de glace sera
détaillée.

eof1 49.5% ays eof2 26.7%

3% 40 w0E

Figure 5 : lere Eof (gauche) et 2" Eof (droite) de la concentration de glace en hiver en mer de Barents. Les eofs
sont calculées sur la période 1979-2011 a partir des données SSM/I-SSMR.

Les observations suggerent ¢galement une influence du réchauffement de la branche d’Eau
Atlantique s’écoulant a travers le détroit de Fram sur la variabilité de la glace en Arctique. Les
observations in-situ indiquent que 1’augmentation de température de I’Eau Atlantique serait en
partie transmise a la couche inférieure de la halocline, située juste sous la couche de mélange
et s’accompagnerait d’une diminution de la stratification (Polyakov et al., 2010). A partir de
ces observations, I’analyse d’un modéle unidimensionnel suggererait une augmentation du
flux vertical de chaleur en surface de 1’ordre de 0.5 W.m™ dans les années 2000, susceptible
d’entrainer une diminution de 1’épaisseur de glace de I’ordre de 20-30 cm sur une période de
I’ordre de 50 ans (Polyakov et al. 2010). De méme, Alexeev et al. (2013) attribuent la
réduction de 1’épaisseur de glace au nord du Svalbard au milieu des années 2000 au
réchauffement de la veine d’eau Atlantique.

Dans un premier temps, on tentera d’établir un bilan de chaleur de la couche de mélange, et le
role des transferts de la couche d’eau Atlantique sur ce bilan. Ces transferts pourraient
¢galement étre associés a des modifications grande échelle de la circulation : une
redistribution de 1’eau douce vers le bassin canadien tendrait a réduire la stratification dans le
bassin eurasien et pourrait favoriser des approfondissements de la couche de mélange. Cette
¢tude nécessitera le développement d’une configuration haute résolution sur tout 1’ Arctique,
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afin de mieux représenter 1’activité tourbillonnaire qui semble important pour 1’évolution du
contenu de chaleur de la couche d’eau Atlantique. L’analyse des simulations numériques sera
couplée a I’étude de données satellitaires (SSM/I, AMSR-E, AMSR2, ICEsat), et une
utilisation plus intensive des observations-in situ.
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Encadrements

Directions de stages universitaires

Stages (co)-encadrés au LOCEAN :

C. Rousset (M2, UPMC), 2003 (co-encadrement avec M.-N. Houssais) : Impact des forgages
atmosphériques sur la thermodynamique de I’ Arctique.

G. Germe (M2, UPMC), 2006 (co-encadrement avec M.-N. Houssais): Etude de la convection
profonde en mer du Groenland.

R. Candela (M2, UPMC), 2007 : Variabilité de la convection dans les mers Nordiques.

A. Martin (M2, UPMC), 2012 (co-encadrement avec M.-N. Houssais) : Simulation du courant
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