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� Et la mer apportera à chaque Homme des raisons
d'espérer, comme le sommeil apporte son cortège de rêves�

Christophe Colomb





Remerciements

Tout au long du processus d'exploration de l'océan Austral depuis mon bureau et derrière
cet ordinateur, j'ai réalisé que parmi les nombreux ingrédients nécessaires à la �nalisation
d'une thèse, le plus important est d'avoir un environnement de travail stimulant et complexe,
encourageant et positif, agréable et un peu fou. Un tel environnement ne peut s'obtenir qu'en
étant entouré de personnes formidables qui vous donnent l'énergie, le feu et la motivation
pour aller jusqu'au bout de cette expérience. J'ai eu la chance de béné�cier de toutes ces
richesses au cours de ces trois années.

C'est spontanément pour mes directeurs de thèse,Jean-Baptiste Sallée et Jean-
Benoit Charrassin , que me viennent les premiers mots. Un rendez-vous en 2014 avec
Jean-Baptiste, dans le bureau de Jean-Benoit une balise d'éléphant de mer à la main, et me
voilà embarquée dans cette équipe, la "JB team".

JB , je ne saurais te remercier assez de m'avoir accordé ta con�ance il y a de cela 3
ans et de m'avoir permis de me lancer dans cette aventure. Je te remercie tellement pour
cette patience qui te caractérise (en particulier face à mes codes Matlab scandaleusement
longs) et de ton soutien sans faille tout au long de ces années. Merci pour ta disponibilité
et ton aide, tous deux à peine quanti�ables après toutes ces heures passées à m'expliquer
l'océanographie, à calculer, à relire, à corriger et à coder dans la joie et la bonne humeur
et à coup de quelques jurons. Merci également pour toutes ces merveilleuses occasions de
voyages, de conférences et de collaborations. Je te remercie en�n et très chaleureusement,
pour ta bonne humeur quotidienne et ta positive attitude à chaque instant. Merci de m'avoir
toujours reboosté. Bref, Merci JB, pour cette thèse extra !

Jean-Benoit , je te remercie très sincèrement d'avoir monté ce projet passionnant. Nous
nous sommes surtout croisés durant ces années mais j'ai toujours beaucoup apprécié nos
échanges, ton calme et ton enthousiasme communicatif concernant nos résultats. Je te suis
très reconnaissante de m'avoir accordé ta con�ance et permis d'e�ectuer cette thèse dans les
meilleures conditions qui soient.

Je suis également très reconnaissante enversRosemary Morrow et Herlé Mercier qui
ont aimablement accepté d'être les rapporteurs de cette thèse. Merci àCarolina Dufour,
Julien Le Sommer et Francis Codron d'avoir accepté de faire partie de mon jury a�n
d'évaluer et discuter ce travail de thèse.

Merci également à toutes les personnes avec qui j'ai collaboré pendant cette thèse, et
en particulier à celles qui m'ont accueilli au sein de leurs équipes à l'étranger. Je pense
spécialement à Sunke Schmidtko à GEOMAR, à Steve Rintoul au CSIRO et Guy
Williams à l'IMAS.

Merci aux membres de mon comité de thèse qui ont suivis l'avancée de ces travaux et
ont toujours manifesté beaucoup d'intérêt pour ces résultats ainsi que pour mon bien-être et
ma santé mentale. Pour cela je remercieFrédéric Vivier, Alberto Naveira-Garabato et
Julien Le Sommer , merci pour vos conseils avisés.

Je souhaite également exprimer mes sincères remerciements àtous les membres du
laboratoire LOCEAN avec une mention très spéciale pourl'équipe d'administration
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ainsi que l'équipe réseau qui nous viennent en aide à de nombreuses occasions. Sans vous
tout serait bien plus compliqué et moins sympa. MerciDany Thomas pour ton franc sourire,
cette bonne humeur qui t'accompagne quotidiennement et surtout, merci pour ton aide dans
toutes ces démarches administratives que ce soit depuis le premier jour avec la demande
o�cielle de badge, jusqu'aux derniers instants avec la réservation d'une salle de soutenance
(et la commande d'une nouvelle chaise plus solide qui ne devrait pas craquer sous "mon poids
d'après fête de Noël" !) Merci également àPaul Zakharov qui a toujours été en première
ligne pour gérer mes (innombrables) problèmes informatiques et techniques.



Remerciements 2.0

Victor Hugo a écrit �La musique exprime ce qui ne peut être dit et sur quoi il est
impossible de rester silencieux�. Il est vrai qu'il m'est impossible de rester silencieuse quand
je dois vous remercier tous de votre soutien, mais les mots peuvent aussi me manquer. Alors
pourquoi ne pas le faire en musique ? Par le biais de ces textes j'espère pouvoir vous exprimer
mes plus sincères remerciements.

Pour commencer merci à toi Ivia , ta joie communicative, ta force et ta folie m'ont
toujours tellement fait de bien ! Et même cette dernière année, lorsqu'un océan nous séparait !
Tous ces merveilleux moments que nous avons partagés en skate dans le couloir 46-00, en
picolant dans les bars de Paname, en dansant à la Nouvelle Orléans, en chantant dans
l'appart de BLR city beach, en combattant au club de judo ou au Parc de Sceaux, en
plongeant dans les eaux Corses, en rando-roller, en mangeant des Häagens-Dazs devant des
mauvais �lms... Sans oublier nos moments plus studieux de correction de copies au Student et
d'examen mémorable !# JaiUnPetitProblemeDeFigure. J'en passe des vertes et des tellement
peu mûres ! Ta chanson est sans hésiter �Happy� de Pharrell Williams, pour toute cette joie
que tu m'as apporté. Merci.

Puis viennent toutes les copines de thèse !# BFFE ! Pour vous toutes, votre chanson de
groupe serait �Girls just wanna have fun�, parce que OUI, on a eu du fun et je me suis
régalée aux cotés de chacune d'entre vous !

Lolo tu as été l'une des premières personnes que j'ai rencontré dans ce couloir 45-55 et
on a beaucoup partagé depuis : notre amitié s'est renforcée au cours de nos petites pauses
pendant ta rédaction. Pauses où nous parlions de �nos amis, nos amours et nos emmerdes�
(et de notre taux de sudation) ! Ta chanson est �Let's dance� de David Bowie car on a
beaucoup dansé ensemble et elle me rappellera toujours ton énergie absolument débordante
qui me manque souvent.

ZoZo tu es à mes cotés depuis le premier jour aussi, on a tout partagé ensemble, on a
eu les mêmes débuts, la fête de la sciences, les réunion de l'ED, et le même ouragan à la
Nouvelle-Orléans où, là, j'ai découvert pour la première fois à quel point tu aimes aider et
partager. J'étais trempée en plein milieu du hall de l'Ocean Science et tu avais des t-shirt
tout neufs (étant donné que tu faisais les magasins à peu près tous les jours sans exception) :
tu m'en a donné un malgré mon état déplorable pour que je me sèche. De là nous avons lié
une amitié solide dont je me souviendrais et qui durera encore ! Je te remercie également
in�niment d'avoir bien voulu relire ce manuscrit (et d'avoir supprimé absolument tous les
�O� majuscules de "Océan Austral", et il y en avait un sacré paquet). Merci de m'avoir
toujours insu�é beaucoup de force et soutenu énergiquement ! Ta chanson est �Count on
me� de Bruno Mars.

Juju , ma Juju merci pour tout, ta bonne humeur, et toutes ces rigolades ensemble. Je
suis tellement heureuse de t'avoir eu à mes cotés pendant ton année d'ATER, ta présence a
insu�é une nouvelle énergie dans mon quotidien ! J'ai adoré tous nos moments de con�dences
qu'ils soient dans ton bureau, chez toi, dans un hammam (un peu bizarre), autour d'une
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raclette, d'un cocktail ou d'un verre de vin qu'on faisait mine de connaitre. Merci mille fois
pour ta présence, ton oreille attentive et tes conseils avisés (dont le plus sage d'entre eux,
�reste calme�, m'aura été utile en bien des occasions !) Chaque pause avec toi m'a toujours
redonné une pêche d'enfer ! Ta chanson est "Maîtresse" de Émile et Images (ouioui) parce
que tes histoires avec tes collégiens me font toujours marrer et que tu es la plus gentille des
méchantes profs (mais ça ils ne le savent pas encore) !

Aïda tu es ma copine de thèse (et cela même si tu es une géologue � la vanne qui ne
te lâchera jamais). On a partagé le même stress, les mêmes deadlines, les mêmes moments
de détente au Linné, et choisir ta chanson est probablement une des plus di�ciles car tu es
aussi ma copine de musique,# MadMaker, et je sais que tes goûts musicaux sont pointus !
Hum...pour toi ça sera �Ain't Got No, I've Got Life� de Nina Simone. Tu te demandes
pourquoi ? Rappelle toi les paroles �Ain't got no money, ain't got no class, ain't got no ticket,
ain't got no token�. Ça me rappelle nos pauses à paniquer en pensant aux frais d'inscription
exorbitants à la fac (pendant que Camille se marre) ! Puis les paroles reprennent �Then what
have I got ? Got my hair, got my head, got my brain, got my ears, got my eyes� et çà, ça
me fait penser à nos AUTRES moments de panique, quand on se demande quels sont nos
plans B si la Science ne veut pas de nous ! Donc dans ces moments là il faudra toujours se
rappeler que ouiiiiiii nous avons des cheveux, un cerveau, des oreilles et des yeux ! Et c'est
déjà beaucoup !

Émilie , ma Blondinette du Sud, toi qui me comprends si bien ! ! Qui me soutiendra quand
je sortirais des expressions bizarres du Sud et que personne ne les comprendra ? Qui sera là
pour dire �mais bien sur que ça existe un passe pour cheveux� ! J'ai très envie de t'attribuer
une chanson de type �qu'est ce qu'on est serré au fond de cette boite, chantent les sardiiiines�
parce que c'est LE SON du Sud Ouest ! On partage l'amour de la charcuterie, du pâté, de
la langue de Molière, et bien plus encore. Mais ta chanson est �Jump� de Van Halen parce
qu'elle me donne la pêche comme toi et puis... parce qu'on a sauté ensemble aux Solidays,
ne l'oublions jamais !

La place me manque pour attribuer une chanson à tous, mais merci à mes amis du
LOCEAN qui ont su rendre le quotidien tellement coloré et animé !

Un MERCI tout particulier aux �vieux� qui ont été des sages pour moi, qui m'ont cha-
leureusement accueilli et sont devenus de bons amis : Chris, Matthieu, Sally, Antoine et Seb.
Doc' Chris , merci mille fois pour ton aide précieuse, ta gentillesse, ta culture, ton regard
aiguisé et parfois cynique sur la vie ! Ton amitié, jamais je ne l'oublierais, tu es mon Papa
de thèse et "technicalement" j'hésite pour ta chanson entre "Denver le dernier dinosaure" et
�C'est ça la France� de Marc Lavoine, pour ne pas que tu oublies tout ce que tu aimes de
la France (nous, l'administration, le vin, le fromage, les dentistes etc).Matthieu ... Halala
Bambi a bien grandi ! et j'ai été contente de grandir à tes cotés. Merci pour tous ces bons
moments passés ensemble ! Ta chanson est �HakunaMatata� parce que quand je pense à toi,
je pense aux girafes, et les girafes me font penser au Roi Lion (enchainement logique) !Sally,
Antoine et Seb , je me demande souvent à quoi auraient ressemblé mes deux premières an-
nées de thèse sans vous, sans nos sorties, sans les musiques et sans les ships au vinaigre du
Local. Merci de m'avoir intégré au LOCEAN, tout a commencé avec et grâce à vous dans le
couloir 45-55 !

Et puis MERCI aux �jeunes� du labo Alex, Beyrem, Amélie et Victor les nouveaux
arrivants (chez qui on décèle déjà un fort potentiel à enrichir un peu plus cette belle équipe !)
et Camille la petite thésarde (muhahahaha tu ne peux plus rien y faire ; c'est maintenant
o�ciel, comme gravé dans le marbre ! En�n... gravé sur un manuscrit de thèse qui �nira en
ligne à la vue du monde entier !) Merci à vous pour le canapé, les pauses, les pim's, les
discussions, le partage, le soutien moral et les rires bien sûr. Vous avez été au top avec
moi, et ce n'est pas prêt de s'arrêter ! Merci également àPhilax, Anda, Camila, Audrey,



Félix, Sara, Anthony, Laurène, Anne-Cécile, Yann et Clément (Bon, Clem toi et moi
on sait que tu ne rentres pas vraiment dans cette catégorie, �les jeunes du labo�, mais tu dois
passer là sinon ça bouleverse mon organisation ! Merci pour ton soutien et tes tuyaux pour
�nir indemne de cette dernière semaine de rédaction). MerciDamien , mon jumeau de thèse
aussi, merci pour ton écoute, les pauses, les playlists, les bières, et les conseils (# Annexes) !
Vous tous, n'hésitez pas à venir me demander votre chanson et j'en pro�terais pour vous
remercier du fond du c÷ur et de vive voix pour votre soutien et votre joie qui ont toujours
été un moteur pour moi ! Sans hésitation votre chanson de groupe est �Les copains d'abord�
de Georges Brassens.

Une ligne pour ma co-bureau,Virginie . Nous avons vu passé beaucoup de monde dans le
bureau 517A, mais toi et moi, nous n'avons jamais bougé. Physiquement et temporellement
parlant, c'est avec toi que j'ai passé le plus de temps ici ! Ta chanson est ...surprenante mais
drôle, tu iras voir : �L'informatique� de Chanson Plus Bi�uorée ! Ça me rappelle nos franches
insultes face à nos ordinateurs et nos codes erronés ! On a du e�rayer de nombreux étudiants
dans ce bureau. Merci surtout pour ta gentillesse et tes encouragements.

Évidemment, il m'est impossible d'oublier le couloir 46-00 et ses occupants ! On a passé
de sacrés bons moments là (et sur les quais, et au Linné, et au 2bis...) Merci à tous. Un merci
particulier à Damien, Céline, Nico, Catherine, Jo, Mangalaa, Coco et Vincent et
Fanny . Merci pour votre énergie positive et bienveillante, vous avez toujours été au top avec
moi ! Merci de me suivre, de me conseiller et de m'encourager. Je sais que si je suis là c'est
aussi grâce à vous qui m'avez fait découvrir le LOCEAN et donné l'envie de faire partie de
ce monde un peu fou. Je pense aussi àMarie-Alexandrine qui m'a o�ert la possibilité de
réaliser mon stage de M2 au LOCEAN, là où toute cette aventure à commencé pour moi !

Un immense merci àtous mes coupains du Sud Ouest ; ThomasSs merci de m'avoir
fait garder la ligne au cours de ces trois années avec nos �repas-retrouvailles� rue Rivoli, dans
ce petit resto gastronomique ! ! Merci àMarieMo, Marielle, Thibaud, Pol, Franck et
Paul , la �ne équipe du lycée # Alua Saint-Jean-Pied-de-Port Represent. Quand on arrive
à se retrouver, ces moments là sont toujours intensément forts, drôles et ressourçants ! En
parlant du lycée je ne peux oublier ma Bambi,Pauline , merci pour ton amitié, ton soutien
et tes mots toujours réconfortants et pleins d'encouragements !

Un immense merci àMyriam , mon Bichon, toi et moi on se suit depuis le début de nos
études universitaires (et on peut dire qu'elles ont été longues) ! On a traversé tellement de
bons moments ensemble, et de mauvais aussi (comme la BioVèg). Mais après tout ça, encore
aujourd'hui tu es gravé en moi (if you know what I mean) ! Mes années d'études n'auraient
pas été si colorées sans toi. On s'est toujours accrochées et motivées l'une et l'autre ! Ta
chanson est �Je n'ai pas d'ami comme toi� de Stephan Eicher (bon les paroles sont chelous
en y regardant bien, mais au moins pour le refrain, je t'attribue cette chanson !)

Merci à Alex Petro (from Chicago City, yeah) et Manon que j'ai retrouvé avec un
immense plaisir (�ceci n'est pas une déclaration d'amitié�). Et merci aussi à un Nordiste isolé,
mais pas des moindres :Baptiste ! Merci pour tes textos, tes encouragements, ta folie et ta
bonne humeur, sans oublier tes jeux de mots complètement tordus et qui me font tellement
rire. Je pense qu'ils méritent amplement une ligne dans ces remerciements ! Merci également
à Renaud pour tous les moments passés et pour toutes tes magni�ques cartes/photos, elles
tapissent les murs de mon bureau et me permettent de voir des fragments de ce Monde.

Je remercie également ma twinDiane ainsi queKeshav et Patricia que j'ai rencontré
lors de la Summer School à Cambridge ! Et merci à tous les autres ! Notre chanson est
�International love� de Pitbull !



Je vais la faire courte pour ne pas te mettre mal à l'aise car je sais que tu es un homme
de l'ombre, un homme fait de modestie, mais merci à toiVictor . J'ai eu tellement de chance
de croiser ta route. Merci de me faire voyager, merci pour tous ces moments d'évasion et ton
énergie pétillante et débordante. Merci de me bousculer, de me pousser au bout et à bout,
c'est ta façon bien à toi de m'encourager ! Tu n'es pas une seule chanson à mes yeux, tu es
des tas de chansons... Si il fallait tout de même en choisir une, évidemment elle serait de
Johnny pour toi ! Qui d'autre ? �Les scellés sur ma vie� ! Cependant mon choix originel est
le texte d'un autre Johnny de l'Histoire, Johnny Cash �I Walk The Line�.

Voila les dernières lignes, les plus importantes. Celles par lesquelles je remercie in�niment
toute ma famille.

Nicole, Mario et Florian , les mots me manquent pour vous exprimer ma gratitude,
ma reconnaissance et mon amour. Merci de votre soutien et votre �erté depuis le début de
mon parcours ! Merci de m'avoir toujours fait con�ance dans mes choix, merci de m'avoir
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Résumé

L'océan Austral est une région clé pour la compréhension de la circulation océanique
globale, connue sous le nom de circulation de retournement, et la compréhension du cli-
mat. C'est dans cette région qu'une large majorité des eaux océaniques de la planète sont
ventilées dans la couche de surface, avant d'être réexpédiées dans l'océan profond, in�uen-
çant ainsi la colonne d'eau jusqu'à son fond. En particulier, des eaux profondes, vieilles,
relativement chaudes, chargées en carbone et formées dans le bassin Atlantique Nord (les
eaux circumpolaires profondes), remontent en surface dans la région sub-polaire de l'océan
Austral, recouverte en hiver par la banquise, et entrent ainsi en contact avec l'atmosphère,
échangeant chaleur, carbone, et autres gaz. Ainsi la couche de surface de l'océan Austral
est un élément central pour la compréhension de la circulation océanique planétaire. Cette
couche de surface est mélangée par la turbulence générée par les interactions mécaniques et
thermodynamiques à l'interface atmosphère-glace-océan. Malgré leur rôle fondamental dans
la circulation océanique globale et dans le climat, la structure et les caractéristiques de la
couche de mélange, ainsi que les processus responsables de leur évolution, sont encore mal
compris dans la région polaire antarctique en raison d'un manque important d'observations
in-situ .

Cependant, le programme international MEOP, lancé dans les années 2000 a conduit au
déploiement de milliers de capteurs hydrologiques sur des éléphants de mer qui sillonnent
l'océan sub-polaire en envoyant des relevés de température et de salinité par satellite. Ce
programme d'observation o�re une couverture spatiale de données inédites couvrant l'en-
semble du cycle saisonnier et notamment l'hiver. Dans cette thèse, nous exploitons ce jeu de
données en le combinant à d'autres plus conventionnels (�otteurs Argo, campagnes en mer),
a�n d'apporter un nouveau regard sur cette région méconnue du globe. Nous décrivons à
partir de ces observations, les propriétés climatologiques et la dynamique de la couche de
mélange sous la glace de mer en Antarctique. Les transferts verticaux entre la couche de
mélange et l'océan plus profond, associés à la circulation de retournement, et les variations
hydrographiques des masses d'eau dans la couche de mélange y sont décrits aux échelles de
temps saisonnières et inter-annuelles. Les résultats soulignent et quanti�ent le rôle primordial
des �ux d'eau douce, issus de la glace de mer et des précipitations, sur la transformation de
masses d'eau sous la banquise. Nos conclusions suggèrent que des changements dans l'inten-
sité de ces �ux d'eau douce pourraient directement a�ecter les budgets de �ottabilité de la
couche de mélange et impacter la circulation de retournement à grande échelle.

Mots clés : océan Austral, observationsin-situ , couche de mélange, transformation de
masses d'eau, tendances long terme, �ux air/océan/glace
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Abstract

The Southern Ocean is a key region for the understanding of the global ocean circulation,
known as the meridional overturning circulation, and for the climate as a whole. In this
region, a large majority of the ocean's water masses are ventilated in the surface layer,
before being sent back to the deep ocean, thus in�uencing the water column from surface
to bottom. In particular, deep, old, relatively warm, and carbon-rich waters formed in the
North Atlantic Basin (the Circumpolar Deep Waters), rise to the ocean surface in the sub-
polar region of the Southern Ocean, covered by sea-ice in winter, and thus come into contact
with the atmosphere, exchanging heat, carbon, and other gases. The surface layer of the
Southern Ocean is therefore a central element for understanding the global ocean circulation.
This surface layer is mixed by turbulence generated by the mechanical and thermodynamic
interactions at the atmosphere-ocean-ice interface. Despite their fundamental role in the
global ocean circulation and climate, the structure and characteristics of the mixed-layer, as
well as the processes responsible for its evolution, are still poorly understood in the Antarctic
Polar Region due to a signi�cant lack of in-situ observations.

However, the international MEOP program, launched in the 2000s, has led to the deploy-
ment of thousands of hydrological sensors on Elephant Seals that travel around the sub-polar
ocean and send their temperature and salinity records by satellite. This observation program
o�ers a unique spatial coverage of new data that cover the entire seasonal cycle, especially in
winter. In this thesis, we exploit this dataset by combining it with other more conventional
data (Argo �oats, scienti�c cruises), to bring a new perspective on this unknown region.
Based on these observations, we describe the climatological properties and dynamics of the
mixed-layer under Antarctic sea-ice. The vertical transfers between the mixed-layer and the
deep ocean, associated with the meridional overturning circulation, and the hydrographic
variations of the water masses in the mixed-layer, are described at seasonal and inter-annual
time scales. The results highlight and quantify the critical role of freshwater �uxes, induced
by sea-ice and precipitations, on the transformation of water masses under the sea-ice. Our
�ndings suggest that changes in the intensity of these freshwater �uxes would directly a�ect
the buoyancy budgets of the mixed-layer and impact the large-scale overturning circulation.

Keywords : Southern Ocean,in-situ observations, mixed-layer, water mass transforma-
tion
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Chapitre1. Introduction Générale

1.1 L'océan Austral : Présentation générale

L'océan mondial est un acteur essentiel du climat global de notre planète. Il in�uence
le climat à travers le stockage et le transport de grandes quantités de chaleur, de sel et de
dioxyde de carbone (CO2). La chaleur emmagasinée par l'océan à un endroit donné peut
parcourir des centaines de milliers de kilomètres avant d'être relâchée dans l'atmosphère
[Trenberth and Caron, 2001, Ganachaud and Wunsch, 2003].

La capacité thermique de l'océan est 1000 fois supérieure à celle de l'atmosphère, et ac-
tuellement 93% de l'excès d'énergie thermique sur la planète est stocké dans les océans et
principalement dans les 700 premiers mètres (Fig. 1.1) [Solomon, 2007, Nuccitelli et al., 2012,
Rhein et al., 2013]. La �gure. 1.1 re�ète l'impact du réchau�ement climatique d'origine an-
thropique, avec une augmentation très nette du contenu en chaleur dans l'océan depuis
les années 70 [Abraham et al., 2013]. Cette absorption de chaleur par l'océan, principale-
ment emmagasinée en surface et subsurface [Domingues et al., 2008, Levitus et al., 2009],
agit comme un tampon face aux changements climatiques en ralentissant le réchau�ement
de la surface terrestre [Raper et al., 2002, Abraham et al., 2013]. La quantité de chaleur ab-
sorbée par l'océan a des e�ets importants sur les climats régionaux, sur la hausse du niveau
des mers [Antonov et al., 2005, Hanna et al., 2013] et également sur la circulation océanique
globale.

Fig. 1.1: Évolution du stockage de chaleur par di�érents compartiments. En rouge
est représentée l'accumulation de chaleur par les terres, la glace et l'atmosphère, tandis
qu'en bleu il s'agit du stockage de chaleur par l'océan (stockage de chaleur par les 700
premiers mètres de l'océan en bleu clair, et entre 700 et 2000 m en bleu foncé). D'après
[Nuccitelli et al., 2012]

L'océan Austral au sud de 30� S, plus particulièrement, joue un rôle clé dans
cette mécanique du climat puisqu'il contribue, plus que tout autre océan, à ce sto-
ckage et transport de chaleur et de carbone d'origine anthropique [Sabine et al., 2004,
Purkey and Johnson, 2010]. Sa contribution à l'augmentation du contenu de chaleur océa-
nique global est estimé à 60 � 90% sur les dernières décennies [Durack et al., 2014,
Frölicher et al., 2015, Roemmich et al., 2015, Llovel and Terray, 2016]. Si l'océan Austral
tient une part aussi importante dans la machine climatique c'est en partie dû à sa po-
sition géographique unique : il occupe la seule bande de latitudes où l'eau englobe la
planète de façon ininterrompue (Fig. 1.2). Tel un anneau d'eau autour du continent An-
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1.1. L'océan Austral : Présentation générale

tarctique, l'océan Austral connecte entre eux les 3 majeurs bassins océaniques (les océans
Atlantique, Paci�que et Indien) et constitue un réseau global de courants marins qui re-
distribuent la chaleur, le sel, les nutriments et autres traceurs à travers la planète entière
[Orsi et al., 1995, Rintoul et al., 2001, Böning et al., 2008, Rintoul and Garabato, 2013]. Ce
circuit circumpolaire dans l'océan Austral, permet à un très large courant, le Courant Cir-
cumpolaire Antarctique (ACC), de circuler d'Ouest en Est autour du continent. L'ACC est
le courant le plus puissant de la planète, long de� 20000 kilomètres, il entraine avec lui
autour de 135 millions de mètres cubes d'eau par seconde (135 Sv) dans le détroit de Drake
[Meredith et al., 2011, Rintoul and Garabato, 2013].

Fig. 1.2: Vue de l'océan Austral et des principales structures océaniques telles que les cou-
rants, les fronts et les gyres.Crédit image : Academic Press / de Vos design.

Le débit exceptionnel de l'ACC est, au moins en partie, dû à la présence dans cette
région des vents les plus puissants de la planète et longtemps redoutés par les navigateurs ;
les40ème hurlants et les 50ème rugissants [Rintoul et al., 2001]. Ces vents d'Ouest persistants
sont intensi�és par l'absence de barrières continentales autour de l'Antarctique. Ils sont
également à l'origine d'un intense transport d'Ekman1 dirigé principalement vers le Nord en
surface. L'équilibre isostatique est préservé via le pompage d'Ekman qui se traduit par un
appel d'eau et donc une remontée des eaux profondes ("upwelling") près de la surface vers
50-60� S [Fyfe et al., 2007, Menviel et al., 2008, Morrison et al., 2015].

L'océan Austral est également une région d'intense formation et transformation de masses
d'eau [Speer et al., 2000, Sloyan and Rintoul, 2001, Talley et al., 2003, Sallée et al., 2006,

1. Déplacement horizontal des couches d'eaux super�cielles de l'océan résultant de la friction du vent à la
surface

3



Chapitre1. Introduction Générale

Sallée et al., 2010] ce qui en fait un des principaux moteurs de la circulation océanique
à grande échelle. Cette circulation, aussi appelée circulation méridienne de retournement
(MOC), est engendrée d'une part par des contrastes thermiques et salins entre les hautes et
basses latitudes et d'autre part par l'action du vent à la surface. La MOC est une circula-
tion résiduelle lente qui connecte les océans du globe et participe ainsi à la redistribution
de chaleur et autres propriétés entre les deux hémisphères [Gordon and Greengrove, 1986,
Broecker, 1991, Ganachaud and Wunsch, 2000].

Dans cette introduction générale j'aborderai la circulation océanique de l'océan Austral
au Sud de 30� S en la déclinant en ses composantes horizontale et verticale. Nous détaillerons
ensuite les forçages qui sont à l'÷uvre et qui façonnent cette circulation. Finalement nous
placerons le contexte de cette étude en dé�nissant un concept clé : la profondeur de la couche
de mélange, et en dressant le plan de ce mémoire.

1.2 La circulation horizontale de l'océan Austral

1.2.1 Un transport intense via l'ACC et ses fronts

L'ACC est un courant profond composé de plusieurs fronts dont les plus intenses sont
le front polaire et le front subantarctique représentés schématiquement sur la Figure 1.2.
Les fronts de l'ACC séparent entre elles des régions possédant des caractéristiques dis-
tinctes en terme de physique, de biologie et de chimie [Whitworth, 1980]. Les propriétés
des masses d'eau telles que la température, la salinité, l'oxygène et les nutriments changent
drastiquement à travers les fronts de l'ACC. Les fronts de l'ACC sont ainsi associés à des
changements méridiens prononcés des propriétés des masses d'eau [Orsi et al., 1995], et cor-
respondent également à des jets intenses de l'ACC. La dynamique des jets constitue une bar-
rière dynamique pour le mélange de masses d'eau à travers les fronts [Marshall et al., 2006,
Ferrari and Nikurashin, 2010], et l'ACC est ainsi souvent décrit comme une barrière isolant
le continent Antarctique des eaux chaudes plus au Nord [Rintoul et al., 2001, Gille, 2002].

La position des fronts est largement déterminée par les contraintes topographiques ré-
gionales, et on observe ainsi de fortes déviations du courant au niveau des plus grosses
structures bathymétriques comme par exemple dans le Passage de Drake et autour des
îles de Kerguelen et Crozet (Fig. 1.2 ; [Gordon et al., 1978, Gille, 1994, Dong et al., 2006,
Sokolov et al., 2006]). Ces caractéristiques topographiques �xent globalement la position des
fronts dans ces régions, mais en aval des obstacles topographiques et sur des zones plus
plates, les fronts sont beaucoup plus dynamiques et présentent des structures plus tourbillon-
naires (par exemple des méandres et tourbillons) [Hughes and Ash, 2001, Sallée et al., 2008,
Chapman and Morrow, 2014].

L'ACC est généralement considéré comme forcé par les forts vents d'Ouest de l'hémi-
sphère Sud [Allison et al., 2010] cependant, certaines études de modélisation ont également
discuté la sensibilité du transport par l'ACC aux forçages de �ottabilité [Gent et al., 2001,
Borowski et al., 2002, Hogg, 2010]. Une perturbation du forçage qui modi�erait le gradient
méridional de densité à travers l'ACC, pourrait changer le transport. Par exemple, un ré-
chau�ement au Nord de l'ACC associé à un refroidissement au Sud, augmenterait la pente des
isopycnes et donc l'intensité du transport barocline [Gent et al., 2001, Borowski et al., 2002,
Hogg, 2010].

1.2.2 Le contre-courant Antarctique

Le courant côtier Antarctique (ACoC) est un courant rapide et peu profond qui s'écoule
vers l'Ouest le long de la côte Antarctique, sur la pente continentale [Heywood et al., 2004].
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1.2. La circulation horizontale de l'océan Austral

On l'appelle le "contre-courant" Antarctique en opposition au sens d'écoulement de l'ACC
qui, lui, s'écoule vers l'Est. Ce courant a été décrit par Sverdrup en 1954 [Sverdrup, 1954] qui
découvrait également l'existence d'un transport d'Ekman dirigé vers le Sud, dû à la présence
des vents d'Est dominants proche du continent Antarctique.

L'ACoC participe activement à l'advection de nutriments [Heywood et al., 2004] et
in�uence également des paramètres physiques de l'océan Austral. L'ACoC a�ecte la
dynamique de l'océan et de la glace, principalement sur les plateaux continentaux
[Whitworth et al., 1998, Mathiot et al., 2011] : il est par exemple impliqué dans la circu-
lation et la formation des eaux profondes dans la mer de Weddell, ainsi que dans les
Eaux Antarctique de fond (AABW) [Núñez-Riboni and Fahrbach, 2009], mais aussi dans
l'advection de glace [Holland and Kwok, 2012]. Ce fort courant forme une barrière dy-
namique entre l'important contenu de chaleur des eaux circumpolaires des gyres sub-
polaires et les plateformes glaciaires �ottantes au Sud. La dynamique du courant ACoC
est ainsi impliquée dans les échanges de chaleur à l'interface glace-océan ce qui peut no-
tamment provoquer une accélération du taux de fonte des plateformes de glace ("ice-shelf")
[Hellmer et al., 2012, Kim et al., 2016]. Cependant les mécanismes en jeu dans les trans-
ferts de chaleur à travers l'ACoC représentent un vaste sujet d'étude, encore peu compris
[Stewart and Thompson, 2013, Thompson et al., 2014, Gille et al., 2016]. L'eau de fonte, is-
sue de la fonte de la calotte antarctique, a�ecte en retour la circulation océanique de surface
et la formation des masses d'eau [Nakayama et al., 2014]. La dynamique du courant côtier
Antarctique a ainsi un rôle potentiellement fondamental pour le climat antarctique, les in-
teractions océan-cryosphère, et la circulation océanique à grande échelle.

1.2.3 Les gyres sub-polaires

Au Sud de l'ACC, entre l'ACoC et l'ACC, se trouvent les deux principaux gyres sub-
polaires cycloniques (sens horaire) : le gyre de Weddell et le gyre de Ross (Fig. 1.2). Le
gyre de Weddell est très étendu. Son courant de bord Ouest longe vers le Nord la Pénin-
sule Antarctique puis est dévié vers l'Est et il s'étend jusqu'aux longitudes de l'Afrique,
vers 20� E [Orsi et al., 1993, Talley, 2011]. Le gyre de Weddell est séparé de l'ACC par le
front de la gyre de Weddell [Talley, 2011]. Le gyre de Weddell, au même titre que celui de
Ross, entraine d'une part de la chaleur et du sel depuis l'ACC et les redistribue vers les
plateaux continentaux antarctiques, où les eaux profondes sont formées [Orsi et al., 1993], et
d'autre part, ces gyres permettent l'export des eaux profondes vers les moyennes latitudes
[Talley, 2011]. Le transport net de la mer de Weddell a été estimé à 20 Sv au début des
années 90 [Reid, 1994], mais depuis ce chi�re a été estimé à la hausse ; entre 30-50 Sv d'après
[Schröder and Fahrbach, 1999, Jullion et al., 2014]. Le gyre de Ross quant à lui, est localisé
dans le secteur Paci�que de l'océan Austral, et s'étend vers l'Est entre 130� W et 80� W. Le
transport net est estimé à 20 Sv [Reid, 1997] à travers la mer de Ross. Bien qu'encore peu
compris, car peu observés, il a été récemment suggéré que les gyres de Weddell et de Ross
pourraient avoir un rôle fondamental pour l'upwelling des eaux profondes au Sud de l'ACC
[Tamsitt et al., 2017], et ainsi pour la circulation verticale de l'océan Austral, que j'aborde
ci-dessous.
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1.3 La circulation verticale de l'océan Austral

1.3.1 Strati�cation de l'océan Austral

L'intense circulation horizontale, discutée ci-dessus, a tendance à incliner les surfaces de
densité de l'intérieur de l'océan et, en association avec des conditions atmosphériques hostiles
et des interactions océan-glace intenses, fait de l'océan Austral une région particulièrement
faiblement strati�ée. Il existe ainsi dans l'océan Austral une étroite connexion entre l'océan
profond et la surface, due à cette faible strati�cation verticale, en comparaison des autres
bassins océaniques (Fig. 1.3). Les masses volumiques des eaux polaires antarctiques varient
très peu avec la profondeur et les isopycnes sont beaucoup plus verticales et remontent proche
de la surface dans cette région du monde (voir Section. 1.4.1 et Fig. 1.7). Ainsi, les forces de
gradient de pression sont redistribuées plus équitablement sur la verticale, et les courants,
au lieu d'être restreints aux premières centaines de mètres sur la verticale, s'étendent très
profondément.

Fig. 1.3: Pro�ls typiques de température de certaines régions de la planète (modi�é d'après
[Talley, 2011]). Pro�l vertical de la température aux basses latitudes (a), aux moyennes
latitudes (b) et aux hautes latitudes (c).

Dans les régions sub-polaires de l'océan Austral (au sud de l'ACC), la stabilité de la
colonne d'eau en surface est assurée par une strati�cation haline. Alors que les basses latitudes
sont fortement strati�ées par la température (Fig. 1.3a), le refroidissement en surface dans
les régions polaires peut donner lieu à des conditions où des eaux froides se retrouvent
au dessus d'eaux plus chaudes, sans pour autant créer d'instabilités de la colonne d'eau.
En e�et, le coe�cient de contraction thermique est si faible pour les températures d'eaux
sub-polaires (proche du point de congélation), et l'apport d'eau douce à la surface est si
élevé (précipitation et fonte de la glace) qu'il contre-balance les e�ets de la déstabilisation en
température et rend les eaux super�cielles plus légères ce qui garantiein �ne la stabilité de la
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colonne d'eau. Ces caractéristiques de faible strati�cation de l'océan Austral et l'importance
de la salinité pour la stabilité des colonnes d'eau sub-polaires, sont fondamentales dans la
mise en place de la circulation verticale de l'océan Austral, ainsi que pour les caractéristiques
des masses d'eaux associées à cette circulation.

1.3.2 Principales masses d'eau et circulation associée

La circulation de retournement de l'océan Austral est associée à une intense circula-
tion verticale qui ventile les masses d'eau à la surface et les réinjecte en profondeur où
elles resteront isolées de l'atmosphère pour des dizaines à des centaines d'années (Fig. 1.4 ;
[DeVries and Primeau, 2011]).

Fig. 1.4: Vue méridienne des deux cellules de circulation dans l'océan Austral
[Speer et al., 2000]. Les Eaux Circumpolaires Profondes (CDW), composées des UCDW
et LCDW et alimentées par l'Eau Profonde Nord-Atlantique (NADW), remontent vers la
surface près du continent par pompage d'Ekman. Elles sont modi�ées par des processus
dynamiques et thermodynamiques à la surface et forment d'une part les AAIW (Eaux In-
termédiaires Antarctique) et SAMW (Eaux Modales Subantarctique) qui repartent vers le
Nord en surface et d'autre part les AABW (Eaux Antarctique de Fond) qui sont très denses
et subductent le long de la pente continentale.

La structure méridionale de la circulation de l'océan Austral peut être conceptualisée
par deux cellules océaniques superposées et circulant dans des sens opposés (Fig. 1.4). Les
deux cellules de retournement sont alimentées par la remontée près de la surface des eaux
circumpolaires profondes (Circumpolar Deep Water, CDW ). Cet upwelling de CDW est dû à
di�érents processus : d'une part l'action des vent d'Ouest qui sont à l'origine d'un transport
d'Ekman dirigé vers le Nord, et d'autre part à la circulation tourbillonnaire qui contre-balance
ce pompage d'Ekman [Marshall and Radko, 2003]. Les CDW proviennent d'une masse d'eau
profonde de l'hémisphère Nord formée dans le bassin Atlantique Nord (North Atlantic Deep
Water, NADW ), puis modi�ée dans les bassins Indien et Paci�que, qui entrent dans l'océan
Austral par l'intermédiaire de l'ACC [Whitworth et al., 1998, Marshall and Speer, 2012]. Les
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CDW remontent ensuite en partie à la surface de l'océan Austral [Tamsitt et al., 2017] où
elles sont exposées aux conditions de surface :

� en interaction avec la glace de mer et l'atmosphère froide, elles sont transformées en
eaux plus denses et forment les eaux denses et salées du plateau (Dense Shelf Water,
DSW). Cette transformation a principalement lieu dans la mer de Ross, la mer de Wed-
dell et le long de la côte Est de l'Antarctique [Tamura et al., 2008, Williams et al., 2010,
Ohshima et al., 2013]. Lorsque la perte de �ottabilité est su�sante en raison du re-
froidissement des températures, de la perte de chaleur dans les polynies côtières2, et
des rejets de saumures associés à la formation intense de glace, l'eau Antarctique de
fond se forme (Antarctic Bottom Water, AABW ), plonge et tapisse le fond de l'océan
[Gill, 1973, Orsi et al., 1999, Garabato et al., 2002].C'est la branche inférieure de
la circulation de retournement.

� dans la couche d'Ekman, elles sont entraînées vers l'Équateur et converties en eau
moins dense, les eaux intermédiaires (Antarctic Intermediate Water, AAIW ) et les eaux
modales (Subantarctic Mode Water, SAMW), grâce au gain de �ottabilité par apport de
chaleur et d'eau douce via l'atmosphère [Sallée et al., 2006, Sallée et al., 2010].C'est
la branche supérieure de la circulation de retournement.

Depuis quelques années cependant, cette vue conceptuelle décrivant la circulation
dans l'océan Austral comme deux cellules de retournement superposées s'est complexi�ée
[Talley, 2013], pour proposer une vision plus tridimensionnelle des chemins de re-circulations.
Par exemple, en 2003, [Talley et al., 2003], proposent ainsi un nouvel élément au tableau : le
rôle des eaux profondes de l'océan Indien (Indian Deep Water, IDW ) et du Paci�que ( Paci�c
Deep Water, PDW) sur la circulation de retour des AABW et sur l'upwelling des CDW dans
l'océan Austral (boucle orange sur la Figure. 1.5b). Les trois masses d'eau profondes en pro-
venance du Nord (NADW, IDW et PDW) se déplacent vers le sud et remontent dans l'océan
Austral. Les AABW sont produites à partir des NADW, plus denses et salées, et d'une par-
tie des IDW/PDW pauvres en oxygène. Ces IDW/PDW circulent au-dessus des NADW et
plus au Nord. Le reste des IDW/PDW qui n'alimente pas les AABW, circule en surface, se
déplaçant dans la thermocline subtropicale, et alimentera �nalement 1/3 des NADW. Un
autre tiers des NADW provient du retour des AABW en profondeur dans l'Atlantique. Le
tiers restant provient de l'upwelling profond des AABW dans l'Indien-Paci�que.

2. Ouvertures dans la glace de mer provoquées par les vents forts qui poussent la glace vers le large. Lieu
de formation intense de glace de mer.
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1.3. La circulation verticale de l'océan Austral

Fig. 1.5: (a) Schéma 3D représentant la circulation globale de retournement (d'après
[Talley et al., 2003]) et (b) vue 2D des cellules de circulation dans l'océan Austral. On y
trouve les deux cellules formées par les NADW d'une part et les AABW d'autre part, mais
aussi les upwelling dans les océans Austral, Indien et Paci�que.

Plusieurs processus sont à l'origine de cette large circulation océanique à l'échelle plané-
taire. Dans les prochaines sections nous détaillerons particulièrement le rôle des vents ainsi
que des �ux d'eau douce et de chaleur, et nous verrons comment, ensemble, ils participent à
la mise en mouvement des masses d'eau.
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1.4 Forçages dynamiques et thermodynamiques

1.4.1 Présentation générale des mécanismes clés de la circulation

La circulation de l'océan Austral est contrôlée par une combinaison de forçages dyna-
miques ; les vents, et de forçages thermodynamiques ; les �ux de chaleur et d'eau douce à la
surface de l'océan.

Fig. 1.6: Schéma 3D des di�érentes cellules de circulation de l'océan Austral,
modi�é d'après [Marshall and Speer, 2012]. On observe à la surface les forçages dyna-
miques (vent) et thermodynamiques (�ux de �ottabilité, seul le �ux de chaleur est représenté
ici par la 1ère couche). Puis sont représentées les di�érentes cellules de circulation associées
et leur sens (les 3 couches latérales) : la cellule de Deacon engendrée par les vents (notée	 ),
la cellule de circulation engendrée par les tourbillons (notée	 � ) et la cellule résiduelle (c-à-d
la somme de	 + 	 � ) qui correspond à la circulation de retournement que l'on observe dans
l'océan Austral (notée 	 res ). Les traits blancs sur chaque couche représentent des isopycnes
et leur pente.

Les processus dynamiques , portés par les forts vents d'Ouest, sont à l'origine
d'un déplacement d'eau vers le Nord (transport d'Ekman) et donc d'un système d'upwel-
ling/downwelling à travers l'océan Austral, qui mettent en place une circulation verticale
que l'on appelle la cellule de Deacon [Deacon, 1937], représentée dans la Figure 1.6 (no-
tée 	 ). Cette circulation induite par le vent tend à augmenter l'inclinaison des isopycnes.
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Cette cellule est contre-balancée par une cellule circulant en sens inverse et induite par
des tourbillons (notée 	 � ) qui tendent à aplatir les isopycnes [Johnson and Bryden, 1989,
Marshall and Speer, 2012]. Finalement ce que l'on appelle la circulation de retournement est
le résidu entre ces deux cellules de sens opposé (notée	 res ).

La circulation résiduelle de 	 et 	 � suit les contours de densité dans l'intérieur de
l'océan (faible mélange diapycnal) et ne les croisent principalement, que dans les couches
super�cielles. À la surface de l'océan, cette advection à travers les surfaces de densité
doit être équilibrée par des processus thermodynamiques de la surface [Marshall, 1997,
Abernathey et al., 2011]. Il est ainsi possible d'estimer la circulation de retournement proche
de la surface sans connaitre le stress du vent et l'in�uence des tourbillons, mais uniquement
par la connaissance de la thermodynamique à la surface (ce sera l'objet du chapitre 3)
[Walin, 1982, Marshall et al., 1999].

Les processus thermodynamiques correspondent aux �ux de �ottabilité à la surface
de l'océan (couche supérieure horizontale dans la Figure 1.6). Ils sont composés d'une part
par des �ux de chaleur : �ux de chaleur latente, �ux de chaleur sensible, �ux radiatif, et
d'autre part par des �ux d'eau douce provenant des précipitations, de l'évaporation et des
processus liés à la formation/destruction de glace de mer [Abernathey et al., 2011]. Les �ux
de �ottabilité à la surface de l'océan modi�ent la densité de l'eau et la rendent soit plus légère
soit plus dense. Par exemple, d'après notre convention, nous verrons qu'un �ux de �ottabilité
positif au dessus d'une parcelle d'eau, implique une augmentation de la �ottabilité de cette
parcelle, ce qui est associé à une augmentation de la température de surface et/ou à une
diminution de la salinité de surface. Ces processus thermodynamiques sont à l'origine d'une
transformation des masses d'eau.

Fig. 1.7: Section de la moyenne annuelle de la densité neutre dans l'océan Austral
autour de 160 � W . Cette section issue du jeu de données de Pellichero et al., (2017), permet
de visualiser la pente des isopycnes (contours) et leur importante remontée vers le Sud (à
gauche).
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Finalement l'e�et net entre la circulation induite par les tourbillons, le transport
d'Ekman et la dynamique de l'ACC, résulte en un équilibre de la pente des isopycnes
présenté en Figure. 1.7 par lequel les eaux denses et profondes (CDW) peuvent accé-
der à la surface de l'océan par un upwelling adiabatique [Toggweiler and Samuels, 1993,
Marshall and Speer, 2012].

1.4.2 Le stress du vent à la surface de l'océan

Le "forçage dynamique" s'exerçant sur l'océan fait référence au stress du vent à la surface
de l'océan. Comme nous l'avons vu précédemment, l'océan Austral est entouré de vents forts,
les Westerlies, qui sou�ent vers l'Est et qui sont, de ce fait, à l'origine d'un fort transport
d'Ekman dirigé vers le Nord [Marshall and Speer, 2012]. Du fait de la rotation de la planète,
le momentum transféré depuis l'atmosphère vers les premières couche de l'océan produit
un transport d'eau dirigé vers la gauche (la droite) des vents dans l'hémisphère Sud (dans
l'hémisphère Nord). C'est cet écoulement qui porte le nom de transport d'Ekman. Dans
l'océan Austral, le transport d'Ekman induit donc un déplacement d'eau vers le Nord qui est
comblé, par conservation de masse, par une remontée d'eau des profondeurs vers la surface
au Sud. C'est le pompage d'Ekman. L'intensité des vents d'Ouest et donc du transport
d'Ekman, varient avec la latitude : le maximum de transport d'Ekman a lieu dans la bande
de latitude 50-60� S comme le montre la Figure. 4.4 et particulièrement dans le secteur Indien.

Fig. 1.8: Stress du vent à la surface de l'océan Austral d'après
[Abernathey et al., 2011] . Moyenne annuelle sur la période 1949-2006, obtenue avec les
données de CORE2 (Common Ocean Reference Experiment). L'intensité du stress du vent
est indiquée en couleur (N:m � 2) tandis que la direction est indiquée par les vecteurs.
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1.4.3 Le �ux d'eau douce par la glace de mer

À la surface de l'océan Austral, les �ux d'eau douce impliqués dans le budget de salinité
de la couche de mélange proviennent de di�érents compartiments :de l'atmosphère avec
les précipitations et l'évaporation, de la glace avec la fonte, la formation et le transport
de glace de mer, le vêlage des icebergs, l'apport des glaciers continentaux, etde l'océan
intérieur avec des remontées d'eau sous-jacentes qui vont entrer dans la couche de mélange
et contribuer à son budget de salinité. Dans les prochaines sections, nous allons passer en
revue certaines de ces composantes du �ux d'eau douce.

La glace de mer est une composante majeure de l'océan Austral et elle a des implications
diverses à la fois sur les écosystèmes et sur les paramètres physiques de cette région et
du globe. Contrairement à l'océan Arctique, à chaque saison dans l'océan Antarctique, la
glace de mer fond presque entièrement. La glace dans cette région Sud est donc presque
uniquement de la glace "jeune" et dans sa première année de stade de formation. Il existe
toutefois des exceptions où elle persiste au �l des années comme dans certaines parties de la
mer de Weddell par exemple.

Le cycle saisonnier de la glace de mer est très marqué puisqu'il varie approximativement
d'une couverture de 3 millions de km2 chaque mois de février, à une couverture de 18 mil-
lions de km2 chaque mois de septembre (Fig. 1.9 ; [Cavalieri and Parkinson, 2008]). Le cycle
saisonnier d'extension de la glace de mer est caractérisé par une période de croissance lente
et constante de mars à septembre suivi d'une période de fonte massive et relativement rapide
le reste de l'année, et même accentuée en décembre et janvier.

Ces alternances de formation et destruction de glace de mer ne sont pas réparties de ma-
nière homogène sur l'ensemble de l'océan. En e�et, les régions de Weddell et Ross produiraient
2 à 3 fois plus de glace que celles d'Amundsen et de Bellinsghausen [Holland and Kwok, 2012,
Petty et al., 2014]. De plus, Weddell/Ross sont aussi les secteurs présentant les plus forts
taux d'export de glace vers le Nord :� 40% de la glace formée dans la mer de Weddell est
exportée vers de plus basses latitudes et� 70% pour la mer de Ross. À l'inverse le secteur
Bellingshausen présente le plus fort taux annuel de fonte de glace de mer. Les raisons de ces
di�érences régionales de régime de glace de mer proviennent à la fois de l'atmosphère mais
aussi de l'océan intérieur :

� Sous la glace, les mers de Weddell et Ross sont caractérisées par des eaux froides
(proches du point de congélation de� 1:8� C) et salées, alors que les mers d'Amundsen
et Bellingshausen sont caractérisées par des eaux sous la glace légèrement moins salées
et plus chaudes (+1 � C) ce qui accentue la fonte [Petty et al., 2013, Petty et al., 2014].

� Sur la glace, les mers de Weddell et Ross sont sous l'in�uence de forts vents cataba-
tiques3 qui refroidissent l'air et favorisent la formation de polynies côtières et donc
de glace. À l'inverse, les secteurs d'Amundsen et Bellingshausen sont sous l'in�uence
d'une atmosphère plus chaude en été [Van Lipzig et al., 2004, Petty et al., 2013,
Petty et al., 2014].

La Figure. 1.9 illustre aussi cette idée d'inégalité dans la formation/destruction avec en
jaune et gris les zones où la glace de mer est stable et persiste une longue période de l'année,
alors qu'en violet sont représentées les zones où la glace vit moins longtemps sur une année.
Cette répartition globalement zonale du bord de la glace de mer est probablement due aux
courants circulant eux aussi principalement zonalement dans l'océan Austral.

3. Les vents catabatiques sont alimentés par des masses d'air très froides qui descendent le long de la calotte
polaire vers le large. Puissants et sans obstacle sur leur passage, ils participent activement à la dynamique de
la glace de mer.
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Fig. 1.9: (a) Cycle saisonnier de la concentration en glace de mer en Antarctique sur la
période 1992�2010. La courbe rouge correspond à une sortie de modèle et la courbe noire
correspond aux observations. (b) Cycle saisonnier modélisé du volume de glace de mer (en
bleu) et de l'épaisseur de glace de mer (en vert). Les points correspondent à des observations
issues de campagnes ICESat (d'après [Holland et al., 2014]). (c) Carte de la proportion de
temps pendant laquelle l'océan est recouvert de glace de mer (d'après [Post et al., 2014]). En
bleu�violet sont représentées les zones de courte durée d'englacement, tandis que le jaune�gris
correspond aux zone de glace plus persistante. Cette carte présente également la localisation
des principaux océans de l'Antarctique.

Cette carte révèle également la présence de zones particulières avec un faible taux de
concentration de glace de mer : les polynies, particulièrement abondantes le long de la côte Est
de l'Antarctique. Ces régions d'eau libre, ou seulement recouvertes d'une �ne couche de glace,
sont enclavées dans des zones très englacées. Les polynies côtières sont formées sous l'e�et
des vents catabatiques ou des courants océaniques qui poussent la glace nouvellement formée
depuis la côte vers le large, laissant ainsi une zone d'eau libre de glace de mer [Pease, 1987].

Dans les polynies, l'absence de banquise augmente la perte d'énergie thermique de l'océan
par décharge du �ux de chaleur latente depuis l'océan vers l'atmosphère (e.g l'océan plus
chaud réchau�e l'atmosphère) car il n'y a plus la glace qui joue le rôle d'isolant entre les
deux compartiments. En e�et, au cours de l'hiver, la perte de chaleur au dessus d'une
polynie est un à deux ordres de grandeur plus forte que celle au dessus de la banquise
[Maykut, 1978, Tamura et al., 2008], par conséquent ces polynies sont considérées comme
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des régions d'intense production de glace. C'est ce que l'on appelle les polynies de chaleur la-
tente. Il existe également un second type de polynie : les polynies à chaleur sensible. Celles-ci
sont formées par la remontée d'eau plus chaude directement sous la glace. En contact avec
ces eaux chaudes, la glace fond et maintient ouverte une zone d'eau libre.

La glace de mer est également considérée comme un indicateur particulièrement réactif
aux changements climatiques sur le long terme. Ces dernières années, de nombreuses études
se sont penchées sur l'impact du réchau�ement climatique actuel sur la banquise Antarc-
tique. Des changements importants de l'étendue, de la durée de présence de la banquise ou
de son épaisseur ont été constatés sur la péninsule Antarctique Ouest où une diminution de la
super�cie de 5 à 6% par décennie a été relevée sur les 30 dernières années. Cependant, cette
tendance n'est pas globale autour du continent puisqu'à l'inverse, en mer de Ross, on observe
une augmentation de 4,5 à 5% par décennie [Comiso et al., 2011, Stammerjohn et al., 2012,
Constable et al., 2014]. L'e�et net de ces tendances régionales contrastées est une légère aug-
mentation de la couverture de banquise antarctique de 1% par décennie sur les 30 dernières
années. L'étendue n'est pas le seul facteur important, la durée d'englacement saisonnier
a également diminué dans la région Ouest de la péninsule Antarctique. Les changements
récents sont discutés plus en détail dans le chapitre 4.

Ce cycle saisonnier de formation/advection/destruction de glace de mer redistri-
bue dans l'océan d'importantes quantités d'eau douce par le biais de la glace de mer
[Haumann et al., 2016]. Ce cycle peut être vu comme une perte d'eau douce en au-
tomne/hiver dans les régions de formation de glace (e.g augmentation de la salinité par
rejet de saumure), qui est transporté par advection de glace puis "restitué" à l'océan dans
d'autres régions, celles où se concentre la fonte de la glace de mer [Saenko et al., 2002,
Haumann et al., 2016]. Le cycle saisonnier de formation/destruction de glace de mer joue
ainsi un rôle de "pompe" méridionale d'eau douce : les régions où la formation excède la fonte
(perte nette d'eau douce sur le cycle saisonnier) étant généralement plus au Sud, proche du
continent Antarctique ; et les régions où la fonte excède la formation (gain net d'eau douce
sur le cycle saisonnier) étant généralement plus au Nord, proche du front de la banquise.
Cette redistribution méridionale de l'eau douce peut considérablement a�ecter la strati�ca-
tion ainsi que les processus de transformation de masses d'eau. De nombreuses études de
modélisation montrent même que la représentation des AAIW, SAMW et AABW est suf-
�samment réaliste dès lors que le transport méridional de glace de mer est pris en compte
[England, 1992, Saenko et al., 2002, Santoso and England, 2004, Abernathey et al., 2016].
Malheureusement ces processus sont encore mal représentés dans beaucoup de modèles
climatiques [Lecomte and Toyota, 2016] ce qui explique en partie de larges incertitudes
dans la structure des masses d'eau qui composent l'océan Austral [Downes et al., 2010,
Downes et al., 2011b, Heuzé et al., 2013, Sallée et al., 2013].

1.4.4 Le �ux d'eau douce par l'atmosphère

Le �ux atmosphérique d'eau douce est généralement dé�ni par le bilan entre évaporation
(E) et précipitation (P). L'obtention d'observations de précipitations et d'évaporation à
grande échelle sur l'ensemble de l'océan Austral, représente un dé� encore non atteint. Pour
obtenir une estimation climatologique des précipitations et de l'évaporation sur l'ensemble de
l'océan Austral, il faut se �er à des réanalyses atmosphériques assimilées, mais les champs de
précipitation et d'évaporation sont peu contraints par les observations dans ces réanalyses.
Comme en témoignent les larges disparités régionales entre les 3 produits de réanalyses
présentés en Figure. 1.10, le �ux atmosphérique d'eau douce au dessus de l'océan Austral
est à l'heure actuelle encore mal connu. Il est pourtant potentiellement d'une importance
cruciale pour le taux de formation de la glace de mer, la circulation océanique, ou le bilan
de masse des glaciers continentaux [Papritz et al., 2014, Grazioli et al., 2017]. Une étude a
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montré par exemple, qu'une diminution de l'apport d'eau douce par l'atmosphère de10cm=an
pouvait être à l'origine de la formation d'une polynie persistante en mer de Weddell et d'une
réduction de l'extension de glace de 5% associée à une diminution du volume de glace de
12% [Marsland and Wol�, 2001]. Pourtant peu de donnéesin-situ de précipitation existent
et les simulations fournies par les modèles climatiques ont encore plus de mal à estimer les
précipitations nettes au dessus de l'océan Austral que sur le continent Antarctique car le
résultat dépend largement de la couverture de glace utilisée ou simulée [Weatherly, 2004,
Tietäväinen and Vihma, 2008].

Fig. 1.10: Évaporation moins précipitation (E-P) en mm/an. Estimation à partir
de di�érents produits : (a) JRA55, (b) CFSR et (c) NCEP. La ligne noire correspond à la
couverture de glace du mois de septembre. Les régions en bleu correspondent aux zones de
fortes précipitations tandis que les régions en blanc présentent des précipitations moyennes
plus faibles.

Si l'on s'en tient aux caractéristiques principales sur lesquelles s'accordent les di�érentes
réanalyses, en moyenne annuelle le �ux net d'eau douce atmosphérique correspond presque
partout au dessus de l'océan Austral à un excès de précipitation par rapport à l'évaporation.
Les �ux d'eau douce en provenance de l'atmosphère semblent plus faibles (moins de précipi-
tations) dans les mers de Weddell et de Ross, probablement en raison de l'in�uence de masses
d'air continentales, froides et sèches. En mer de Weddell par exemple, si les précipitations
sont plus faibles c'est que la Péninsule Antarctique bloque les vents d'Ouest humides ainsi
que les systèmes dépressionnaires sur son coté Ouest [Tietäväinen and Vihma, 2008]. Par
conséquent l'air du côté Ouest de la Péninsule est plus chaud (7� C en moyenne) que l'air du
côté Est à latitude et altitude équivalentes [Vaughan et al., 2003].
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1.4.5 Le �ux de chaleur atmosphérique à travers l'océan Austral

Les travaux présentés dans ce manuscrit sont en grande partie orientés sur la zone de
glace de mer. Dans cette région, en moyenne, les �ux d'eau douce dominent largement les
processus thermodynamiques par rapport aux �ux de chaleur [Me¼ers, 2014], car, d'une part,
la couverture de glace de mer limite les échanges de chaleur entre l'atmosphère et l'océan,
et d'autre part, le coe�cient de contraction thermique de l'eau de mer est très faible pour
des températures de l'eau typiques des régions sub-polaires, ce qui tend à limiter l'impact
des �ux de chaleur sur le forçage en �ottabilité. Cependant dans les régions de polynies, non
recouvertes par la banquise, le �ux de chaleur air�océan peut augmenter d'un facteur de 10
à 100 par rapport à la glace alentour [Maykut, 1978]. Bien que le �ux de chaleur à la surface
sera peu évoqué au cours de ces travaux, nous dressons ici une présentation a�n de souligner
leurs caractéristiques et leur rôle dans l'océan Austral.

Fig. 1.11:Moyenne annuelle du �ux de chaleur air-océan pour 2008�2010 produite
avec la réanalyse ECMWF/ERA-int . Le �ux de chaleur est exprimé enW:m� 2. En bleu
sont représentées les zones de perte de chaleur par l'océan et en rouge les zones de gain de
chaleur par l'océan. D'après [Gille and Swart, 2016].

Le �ux net de chaleur air�océan correspond à la somme de deux composantes turbulentes ;
la chaleur latente et la chaleur sensible, et de deux composantes radiatives ; onde longue et
onde courte [Josey et al., 2013]. Malheureusement la densité de données est telle dans l'océan
Austral, que la précision et la disponibilité des �ux de chaleur à l'interface air-océan reste
encore faible [Cerove£ki et al., 2011]. L'amplitude et les variations du �ux de chaleur air-
océan-glace est mal connu et représente à l'heure actuelle une grande part d'incertitudes
dans l'estimation du climat des hautes latitudes [Bourassa et al., 2013].

L'énergie solaire est l'unique source de chaleur de la planète. Elle entre dans notre système
Terre via des ondes courtes. On estime que 47% du rayonnement solaire qui atteint la Terre
est ensuite absorbée par la surface des océans et du sol [Trenberth et al., 2009]. Parmi la
quantité d'énergie absorbée par les océans, (1) une partie est ré-émise vers l'atmosphère par
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le �ux de chaleur latente via l'évaporation, (2) une autre partie est transformée en onde
longue puis renvoyée vers l'atmosphère, (3) une autre partie est ré-émise vers l'atmosphère
par le �ux de chaleur sensible via conduction et (4) la partie restante est transportée par les
courants ou stockée dans l'océan [Blunden and Arndt, 2016]. Les �ux turbulents présentent
une plus forte variabilité inter-annuelle et spatiale que les �ux radiatifs [Josey et al., 1999,
Chou et al., 2004, Yu et al., 2011].

Comme en témoigne la Figure. 1.11, le �ux de chaleur net issu de la réanalyse ECMWF,
présente en moyenne annuelle des valeurs plus élevées dans la région de l'ACC ainsi que
sur l'Ouest de la Péninsule Antarctique (de l'ordre de 40 W.m� 2). Ailleurs les échanges
air-océan de chaleur sont plus faibles et oscillent entre� -10 - 0 W.m� 2. Ce résultat est
cohérent avec la structure globale du �ux de chaleur à la surface qui montre un gain net
de chaleur par les océans tropicaux et à l'Équateur, tandis que les océans des régions sub-
tropicales et des hautes latitudes présentent une perte nette de chaleur vers l'atmosphère
[Blunden et al., 2013]. Comme nous le précisions, les incertitudes sont cependant larges et
même ces variations régionales grande-échelle en moyenne annuelle sont à considérer avec
beaucoup de précautions.

1.5 La couche de mélange : lien entre atmosphère et océan

Dé�nition
La couche de mélange océanique est communément dé�nie comme la couche de sur-

face de l'océan dans laquelle les propriétés physiques telles que la température, la sali-
nité et la densité sont quasiment uniformes sur la verticale. En dessous de la couche de
mélange, à sa base, les propriétés physiques présentent un fort gradient. Cette couche de
mélange doit son existence au mélange turbulent intense généré par l'action du vent à la
surface de l'océan et par les �ux air-mer de chaleur et de salinité qui génèrent des instabi-
lités et des cellules de circulation homogénéisant la couche de surface de l'océan (Fig. 1.12 ;
[Kara et al., 2000, de Boyer Montégut et al., 2004]). Ces paramètres combinés contrôlent en
e�et la formation de cette couche de mélange ainsi que son évolution saisonnière. Les réchauf-
fements/refroidissements atmosphériques modulent en partie la profondeur de la couche de
mélange : un réchau�ement durant l'été augmente la strati�cation, et diminue ainsi la pro-
fondeur de la couche de mélange. À l'inverse, le refroidissement en hiver déstabilise la colonne
d'eau, ce qui permet le mélange des masses d'eau même sans la présence de vents. La profon-
deur de la couche de mélange (MLD) est devenue une notion de référence en océanographie
car elle joue le rôle primordial de tampon entre l'atmosphère et l'océan profond. Cet e�et
tampon vient de la di�érence de capacité thermique entre les deux compartiments puisque
l'océan peut stocker quatre fois plus de chaleur que l'atmosphère. La MLD est donc un pa-
ramètre clé qui détermine par exemple le contenu de chaleur et de carbone de la surface de
l'océan qui est en interaction directe avec l'atmosphère.

Il n'existe pas de véritable consensus quant à la façon de dé�nir et de calculer cette
profondeur de la couche de mélange, et de multiples critères existent dans la littérature
[Kara et al., 2000, de Boyer Montégut et al., 2004, Holte and Talley, 2009] selon la région
étudiée, le type de données utilisé, ou la question scienti�que abordée. De plus, la va-
riabilité spatiale de la MLD est très large ; elle est de quelques dizaines de mètres dans
les régions équatoriales et peut atteindre des centaines ou milliers de mètres de profon-
deur dans les régions polaires. La variabilité temporelle est également forte ; la MLD va-
rie sur des échelles de temps allant du journalier à l'inter-annuel [McCreary et al., 2001,
Kara et al., 2003, Soloviev and Lukas, 2013]. Ces variations spatiales et temporelles sont fon-
damentales pour la subduction des eaux de surface et la ventilation de la thermocline.
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Fig. 1.12: Schéma des multiples mécanismes qui peuvent moduler la profondeur de la couche
de mélange océanique.Source : R. Weller, WHOI.

La couche de mélange dans l'océan Austral
Le rôle clé des propriétés de la couche de mélange sur le climat terrestre global a inspiré

de nombreuses études basées sur des observations [Dong et al., 2007, Ren et al., 2011a] et
de la modélisation [de Boyer Montégut et al., 2004]. Dans l'océan Austral en particulier (au
Sud de 30� S), il existe des climatologies des propriétés de la couche de mélange comme
présenté par [Dong et al., 2008] par exemple, qui utilisent 42 000 pro�ls de �otteurs Argo
a�n de décrire le cycle saisonnier de la profondeur de la couche de mélange (Fig. 1.13). Les
auteurs montrent des couches de mélange plus profondes dans l'ACC et juste au dessus de
la limite Nord de l'ACC. La couche de mélange s'approfondit entre juin et octobre, avec un
maximum en septembre où elle atteint� 400 m. [Ren et al., 2011b] discutent également en
détail le cycle saisonnier de la salinité de l'océan Austral entre 45� S et 62� S où ils décrivent
l'importance du �ux d'eau douce associé aux précipitations/évaporation, de l'entrainement
et de le transport d'Ekman.

Cependant la plupart de ces études sont limitées par le nombre d'observations et ne
s'aventurent pas au Sud que 60� S. Pourtant dans l'océan Austral, et notamment dans cette
région sub-polaire, l'importante couverture de glace de mer, qui se forme chaque hiver et se
détruit chaque été, confère des propriétés spéci�ques à la couche de mélange, la distinguant
ainsi des autres bassins océaniques. Par exemple, la couverture de banquise isole partiellement
pendant une longue partie du cycle saisonnier la couche de mélange de l'atmosphère, les
�ux de chaleur sont ainsi largement réduits, tandis que la couche de mélange est en retour
exposée à d'importants �ux de sel associés à son interaction avec la banquise. Cependant
notre connaissance est limitée et incomplète quant aux processus qui contrôlent la couche de
mélange et ses caractéristiques sous la glace de mer. La majorité de nos informations sont
issues de modèles numériques qui sont peu confrontés aux observations car il y en a encore
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trop peu.

Nous verrons dans le chapitre 2 comment nous avons estimé la profondeur de la couche de
mélange à partir des pro�ls verticaux individuels dont nous disposons, et nous présenterons
une nouvelle climatologie de la MLD construite pour l'océan Austral au Sud de 30� S et
jusqu'aux côtes de l'Antarctique.

Fig. 1.13: Cycle saisonnier de la profondeur de la couche de mélange (en m) dans l'océan
Austral, d'après [Dong et al., 2008]. Les lignes noires correspondent aux fronts de l'ACC.
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1.6 Problématique et plan de thèse

Dans le cadre de ma thèse, j'ai orienté ma recherche sur l'exploration de la dynamique de
la couche de mélange océanique de l'océan Austral sous la glace de mer. En raison du manque
d'observations historiques dans le secteur englacé, nous ne connaissons que très peu de cette
vaste partie de l'océan Austral. Il est pourtant reconnu que cette région australe couverte
saisonnièrement par la banquise est une région clé pour la circulation à grande échelle qui
redistribue la chaleur, le carbone et d'autres traceurs pertinents sur le climat. La structure
circumpolaire de l'océan Austral constitue un élément majeur pour la circulation océanique
globale et ainsi pour le climat. Elle permet notamment la mise en place d'une circulation
méridienne de retournement associée à la formation et à la convection des masses d'eau. Un
des moteurs de cette circulation méridienne provient des interactions directes entre l'océan,
l'atmosphère et la glace de mer. Les régions sub-polaires saisonnièrement recouvertes de glace
sont ainsi fondamentales pour la compréhension de la circulation océanique grande échelle
et pour le climat.

Mon travail de thèse s'est donc articulé autour d'une volonté d'améliorer notre connais-
sance de la dynamique de l'océan Austral sous la glace de mer. Pour cela trois axes généraux
ont été considérés et nous les reprenons ici sous forme de problématique :

1. Peut on observer le cycle saisonnier de la couche de mélange océanique dans la zone
de glace de mer ? Quels sont les forçages en action ?

2. Quel est le taux de formation et de transformation de masses d'eau associé aux forçages
de la couche de mélange ? Comment ces transformations participent et façonnent la
circulation de retournement à grande échelle ?

3. Comment les variabilités climatiques dominantes de l'hémisphère Sud et les tendances
multi-décennales, a�ectent-elles la circulation grande échelle de l'océan Austral et la
formation de masses d'eau associée ?

Le chapitre 2 correspond au premier axe d'étude présenté ci-dessus. Il porte sur l'analyse
d'observations de l'océan Austral a�n de décrire les propriétés de surface de l'océan tout
autour du continent Antarctique. Dans un premier temps, j'ai mis en place une nouvelle
base de données résultant de la combinaison de données hydrologiques issues de �otteurs
Argo, de campagnes océanographiques, et de données d'éléphants de mer équipés de balises
CTD. Grâce à ce jeu de données, je présente des nouvelles climatologies des caractéristiques
de la couche de mélange océanique sous la banquise antarctique. J'ai ensuite décomposé les
principaux forçages de l'océan de surface et pu mettre en évidence et quanti�er le rôle clé
du cycle de l'eau douce pour la stabilité de la couche de surface océanique.

En m'appuyant sur cette nouvelle connaissance, j'ai développé un nouveau cadre de com-
préhension de la circulation méridienne de retournement à grande échelle, basé sur des ana-
lyses de formation et transformation de masses d'eau. Cette étude est présentée en chapitre
3. J'ai ainsi montré avec mes collaborateurs, et pour la première fois à partir d'observations,
qu'une large partie de la circulation méridienne de retournement de l'océan Austral est sou-
tenue par le cycle saisonnier de la banquise, jouant le rôle d'un énorme moteur redistribuant
l'eau douce depuis les hautes latitudes vers le Nord, et mettant ainsi en branle une circulation
grande échelle de retournement.

Le chapitre 4 présente une étude de la sensibilité de cette circulation grande-échelle,
si importante pour le cycle du carbone et de chaleur, aux variabilités climatiques de l'hé-
misphère Sud ainsi qu'aux variabilités inter-annuelles. En me basant sur mes précédents
résultats qui fournissent une climatologie de la couche de mélange, j'évaluerai les anomalies
des caractéristiques de la couche de mélange dans de longues séries temporelles.

Pour �nir, la partie 5 de ce mémoire reprend les résultats dans une discussion générale
et les replace dans un contexte plus large.
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2 | La couche de mélange sous la
glace de mer en Antarctique

Ce chapitre a été publié dans le Journal of Geophysical Research : Oceans,The ocean
mixed layer under Southern Ocean sea-ice : Seasonal cycle and forcing, par Pellichero V.,
Sallée JB., Schmidtko S., Roquet F., Charrassin JB., 2017.DOI : 10.1002/2016JC011970 .
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Chapitre2. La couche de mélange sous la glace de mer

2.1 Préambule

Nous allons ici nous attacher à décrire les propriétés de la couche de mélange océanique
dans l'océan Austral, à partir des observations disponibles. Pendant longtemps, le manque
de données a représenté un frein à l'étude de cette région, en particulier au plus proche du
continent Antarctique, sous la glace de mer. Peu de navires océanographiques se risquent à
échantillonner cette zone reculée et hostile, et ce constat est encore plus vrai en hiver lorsque
la couverture de glace augmente et recouvre plus de six fois la super�cie occupée en été.
Dans l'océan Austral, plus que nulle part ailleurs, la faible densité de données historiques
in-situ a limité notre compréhension des caractéristiques de la couche de surface ainsi que
celle des forçages. Pourtant nous connaissons le rôle clé de ce vaste océan (voir introduction
générale ; [Rintoul et al., 2001]), moteur de la redistribution de sels nutritifs, lieu de stockage
de carbone anthropique, et clé de voûte de la circulation de retournement.

L'océanographie physique antarctique, telle que nous la connaissons aujourd'hui, émer-
geât véritablement au début du XXe siècle. Durant cette période, des expéditions océanogra-
phiques sont initiées a�n de recueillir des observations précises des paramètres biologiques et
physiques de cet océan polaire. À partir des années 60, les campagnes en mer se développent
et deviennent plus systématiques. En parallèle les progrès informatiques permettent un trai-
tement des données plus e�cace, et des analyses plus poussées notamment avec les débuts
de la modélisation et le premier modèle 3D de l'océan en 1969 [Bryan, 1969]. La deuxième
moitié du XXe siècle marque un tournant dans le système mondial d'observationin-situ des
océans :

� D'une part, le programme international WOCE (World Ocean Circulation Experiment)
est lancé en 1990 suite à une volonté internationale de créer une base de données hy-
drographiques de l'état actuel des océans. Les motivations à l'origine de la création de
ce programme sont nées du constat formel (1) que la couverture de données était lar-
gement insu�sante sur l'océan mondial, et en particulier en hiver et dans l'hémisphère
Sud, (2) que les données préalablement collectées n'étaient pas adaptées à alimenter
des modèles numériques du climat et (3) n'étaient pas toutes �ables et assez précises.
Le programme WOCE était donc destiné à résoudre ces problèmes en fournissant de
nouvelles données capables de répondre aux besoins des modèles pour la prévision cli-
matique. Ce programme a été suivi des programmes CLIVAR et GO-SHIP avec des
objectifs similaires à ceux de WOCE.

� D'autre part le programme international ARGO est lancé en 1999, entrainant la mise
à l'eau de �otteurs pro�lant Lagrangiens �dit �otteur ARGO� capables de transmettre
par satellite, et tous les 10 jours, les pro�ls de température et salinité e�ectués dans
la colonne d'eau de 0 à 2000 m. ARGO o�re l'avantage de pouvoir échantillonner des
zones reculées de l'océan planétaire et ce, durant la totalité du cycle saisonnier.

Ces programmes, en complémentarité de l'émergence des observations altimétriques de la
surface de l'océan, ont marqué une révolution dans notre connaissance de la dynamique de
l'océan puisqu'ils ont considérablement augmenté la couverture spatiale et temporelle de
donnéesin-situ dans l'océan Austral. Tout l'océan Austral ? Non. Malgré ces programmes,
la zone de glace de mer antarctique, c-à-d la partie de l'océan qui est recouverte de ban-
quise, résiste encore et toujours, et reste largement sous-échantillonnée (peu de �otteurs Argo
peuvent survivre et transmettre leurs données sous la glace de mer). Cependant depuis 2004
un nouveau programme moins conventionnel voit le jour ; MEOP (Marine Mammals Explo-
ring the Oceans Pole to Pole, [Roquet et al., 2017]). Il consiste à équiper des mammifères
marins avec des capteurs intégrant une unité CTD miniaturisée qui relève la conductivité,
la température et la profondeur lors de chaque plongée de l'animal. Celui qui nous intéresse
particulièrement est l'éléphant de mer. À bien des égards les éléphants de mer sont des ani-
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maux exceptionnels, capables de plonger pendant 10 à 30 min jusqu'à 500 m en moyenne, ils
peuvent e�ectuer 80 plongées par jours. À cause des contraintes de transmission des données
à la surface (i.e les éléphants de mer passent 90% du temps immergés), il n'est malheureuse-
ment pas possible de récupérer l'ensemble des plongées e�ectuées. Seulement 3 à 4 plongés
par jour sont récupérées. Les pro�ls envoyés par satellite ont préalablement subi un trai-
tement a�n de sélectionner 15 points clés sur chacun des pro�ls de température et salinité
(notamment les points d'in�exion).

Les travaux introduits dans ce chapitre tirent parti de ce nouveau jeu de données et
l'exploitent en combinaison des jeux de données des campagnes océanographiques et des
�otteurs Argo. L'article présenté ci-dessous décrit ces jeux de données ; leurs précisions, la
densité de données en fonction de la localisation et du cycle saisonnier. Puis nous nous
pencherons sur les caractéristiques physiques de la couche de mélange. Nous introduirons
une nouvelle climatologie de la couche de mélange à travers l'océan Austral et jusqu'aux
plateaux continentaux, nous permettant de mieux comprendre les forçages qui contrôlent le
cycle saisonnier et la stabilité de la colonne d'eau. Nous verrons par exemple, comment la
strati�cation à la base de la couche de mélange diminue en hiver puis se reconstitue en été
sous la pression de processus atmosphériques et océanographiques.

2.2 Article 1 : The ocean mixed-layer under Southern Ocean
sea-ice : seasonal cycle and forcing

25
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2.3 Conclusions et Perspectives

La nouveauté de l'étude présentée dans ce chapitre repose, en grande partie, sur l'inté-
gration des données d'éléphants de mer en complémentarité des données issues de �otteurs
Argo et de campagnes océanographiques, a�n de créer une climatologie de la couche de
mélange plus précise dans la zone Antarctique. La miniaturisation des CTD et batteries a
permis d'équiper ces mammifères de capteurs enregistrant la température, la salinité et la
pression à chacune de leur plongées, et de transmettre les meilleurs pro�ls par voie satel-
litaire. Comme présenté dans le papier ci-dessus ainsi que, plus en détail, en Figure 2.1,
les observations d'éléphants de mer augmentent considérablement la couverture spatiale et
temporelle de données à travers l'océan Austral. En particulier, elles couvrent des zones jus-
qu'alors sous-échantillonnées comme l'Ouest de la péninsule Antarctique jusqu'aux mers de
Bellingshausen et Amundsen, la côte Ouest Antarctique et les mers de Ross et Weddell.

Fig. 2.1: Localisation des pro�ls au cours de l'année. En noir sont représentés les
données de campagnes océanographiques ainsi que celles issues de �otteurs Argo, et en bleu
les données fournies par les éléphants de mer. Le trait rouge correspond à l'extension de glace
moyenne durant la période de trois mois considérée (jan-fév-mar ; avr-mai-jui ; jul-aou-sep ;
oct-nov-déc).

D'un point de vue observationnel, il est fondamental de pouvoir décrire les grandes struc-
tures T et S des bassins océanographiques. Un des paramètres clés �xant les caractéristiques
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hydrologiques et biogéochimiques de l'océan mondial est la couche de mélange de l'océan
Austral [DeVries and Primeau, 2011]. Il est ainsi crucial de pouvoir documenter les caracté-
ristiques hydrologiques de cette région ainsi que les processus qui les déterminent.

Tout au long de ces travaux de thèse je mettrais un point d'honneur à comparer nos
résultats avec ceux déjà existants. Ainsi, je compare ici la climatologie nouvellement créée
des propriétés de la couche de mélange avec une climatologie existante a�n de visualiser ce
qu'apporte notre étude en terme de connaissance climatologique de la couche de mélange
sous la glace de mer (Figure. 2.2).

Fig. 2.2: Comparaison de la climatologie Pellichero et al., avec celle du World
Ocean Atlas. Les cartes de gauches correspondent à notre produit climatologique en
moyenne annuelle (salinité en haut et température en bas), celles du milieux correspondent
à l'équivalent fourni par WOA et en�n les cartes de droites présentent la di�érence de notre
produit moins celui de WOA. Le trait noir est la moyenne annuelle de couverture de glace.

Concernant la salinité, nous constatons que les moyennes annuelles des deux produits
ont globalement une structure régionale assez similaire mais di�èrent en terme d'intensité
du signal. Les deux climatologies présentent des salinités plus élevées en mer de Weddell
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et dans l'Ouest de la mer de Ross, et des salinités plus faibles dans le secteur Bellingshau-
sen/Amundsen. En revanche, la climatologie de WOA n'a aucun signal de forte salinité
associé à la côte Est de l'Antarctique (entre 30� E et 150� E). D'une manière générale, lorsque
l'on regarde la di�érence des deux produits (carte en haut à droite), on constate que le signal
de Pellichero et al., est plus salé sur l'ensemble de l'océan Austral ; il semble plus réaliste et
plus cohérent avec ce que l'on sait des régions de formations de banquise autour du continent
Antarctique.

D'autre part, le signal en température semble plus réaliste avec la climatologie de Pelli-
chero et al., puisque l'on relève des températures moyennes annuelles de l'ordre de� 1:5� C
dans l'ensemble de la zone de glace de mer, alors que les températures fournies par WOA
sont beaucoup plus chaudes et même positives dans cette région recouverte de glace de mer
où l'on sait que la température de surface est proche du point de congélation (� 1:8� C).

D'où viennent la majorité de ces di�érences ? En étudiant le cycle saisonnier des pro-
priétés de la couche de surface de WOA (non présenté), on s'aperçoit �nalement qu'il y a
peu de variations saisonnières. En e�et, le cycle saisonnier est mal représenté en hiver où
peu de données alimentent cette climatologie. Les di�érences entre WOA et notre climato-
logie viennent de ce constat : l'atout majeur de la climatologie de Pellichero et al., réside
dans l'utilisation d'un plus grand nombre de données et principalement en hiver grâce aux
éléphants de mer.

L'étude présentée dans ce chapitre en appelle d'autres : par exemple cette nouvelle cli-
matologie, plus robuste, permet une meilleure estimation des anomalies des caractéristiques
de la couche de mélange qui sont capitales pour de nombreuses études à commencer par
les analyses de la variabilité inter-annuelle ou des tendances sur le long-terme par exemple.
Les travaux introduits dans l'article donnent également accès à d'autres types d'investiga-
tions comme l'étude des polynies. Prenons le cas de la polynie de Maud Rise (Fig. 2.3,
cadre noir autour de 0� E) plus communément appelée la polynie de Weddell. L'ouverture
de cette polynie est rare et reste aujourd'hui encore assez mystérieuse. La polynie de Wed-
dell est localisée à des centaines de kilomètres de la côte. Elle a été observée pour la pre-
mière fois par satellite en 1974 et s'est maintenue plus ou moins ouverte jusqu'en 1976
[Carsey, 1980, De Lavergne et al., 2014]. À l'époque elle atteignait une super�cie gigantesque
de près de 250 000km2 [Carsey, 1980, Gordon, 1982]. Depuis elle n'a jamais été observée
et pose des problèmes importants aux modélisateurs de cette région, avec des modèles qui
ouvrent des polynies ou non, sans en connaître réellement la cause. Quarante ans plus tard,
le phénomène se reproduit : la polynie de Weddell se reforme depuis 2016. En octobre 2017,
elle atteignait 80 000km2 et semble encore plus grande en Décembre 2017 (Fig. 2.3).
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Fig. 2.3: Cartes de la concentration de glace de mer autour de l'Antarctique
à 4 dates di�érentes . Ces données sont fournies par AMSR 2 et exprimées en%. Le
carré noir attire l'attention sur la polynie de Weddell qui s'est ouverte récemment. On voit
distinctement l'évolution de la super�cie de la polynie qui s'étend au cours du temps et va
même jusqu'à former une ouverture directement dans l'océan libre de glace de mer.Crédit
image : http ://www.polarview.aq /Institute of Environmental Physics, University of Bremen .

De récentes études de modélisation tentent de comprendre les mécanismes, encore �ous,
à l'origine de la polynie de Weddell et de sa persistance, et les hypothèses s'accordent
à dire que la strati�cation/déstrati�cation pourrait être l'élément clé de la ferme-
ture/ouverture de cette mystérieuse polynie [De Lavergne et al., 2014, Kjellsson et al., 2015,
Mazlo� et al., 2017]. L'idée derrière cette hypothèse est qu'une augmentation de la sta-
bilité de la colonne d'eau par exemple, résultant d'un fort �ux d'eau douce à la sur-
face, inhibe l'ouverture de la polynie car la forte strati�cation empêche les eaux chaudes
sous-jacentes (CDW) de remonter à la surface et de faire fondre la glace par la base
[De Lavergne et al., 2014, Kjellsson et al., 2015]. L'inverse, c-à-d une faible strati�cation, se-
rait en faveur de l'ouverture de la polynie [Kjellsson et al., 2015]. Nos résultats permettent-ils
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de con�rmer cette hypothèse : est-ce que le signal de strati�cation est en accord avec l'ou-
verture de la polynie de 2016 ? C'est ce que nous véri�ons maintenant.

Fig. 2.4: Stabilité en salinité ( NS) VS stabilité en température ( NT ) de la colonne
d'eau en 2016 dans la polynie de Weddell. Les ellipses correspondent aux moyennes
climatologiques mensuelles dans la polynie de Weddell, tandis que les points correspondent
aux données instantanées présentent dans cette zone d'intérêt en 2016. La couleur des points
représente les mois et la zone grise les conditions de strati�cation instable.

Nous avons vu dans l'article de ce chapitre, que la salinité de la couche de mélange contrôle
la stabilité de la colonne d'eau dans le secteur de glace de mer, puisque les températures dans
cette région sont proches du point de congélation et varient peu. Si l'on se concentre sur la
strati�cation de la colonne d'eau 15 m en dessous de la couche de mélange (même protocole
que présenté en Sections 2.3 et 3.2 dans le papier Pellichero et al., 2017) pour l'année 2016 et
dans la zone de Maud Rise, on obtient la Figure 2.4. Ici, au même titre que dans le papier, on
note d'une part la déstrati�cation de la colonne à l'approche de l'hiver (passage des points
bleus vers les points orange/rouge qui s'approchent de la zone instable). D'autres part nous
voyons distinctement qu'en 2016, la majorité des pro�ls instantanés se situent plus à gauche
de la moyenne climatologique mensuelle correspondante, ils sont donc plus "déstrati�és" que
la moyenne climatologique. Ce résultat montre qu'en 2016, la stabilité de la colonne d'eau
était bien plus faible que les autres années dans la région de Maud Rise. De ce fait, il est
possible que la barrière isolante que représente la couche de mélange ait diminuée cette
année là, laissant ainsi un passage ouvert aux remontées de CDW chaudes qui participent à
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la fonte de la glace [Schmidtko et al., 2014] et à la formation de la polynie. Ce résultat est
donc cohérent avec la théorie selon laquelle une anomalie de salinité peut être à l'origine d'une
anomalie de strati�cation et donc d'une anomalie de convection provoquant l'ouverture d'une
polynie. Il est probable que le fort évènement El Nino de 2015-2016 ait a�ecté les couches de
surface de l'océan Austral par téléconnexions atmosphériques [Karoly, 1989], ce qui a mené
en 2016 à une faible strati�cation de la couche de mélange dans le secteur de la mer de
Weddell. Ces résultats et discussions ont fait l'objet d'un article dans BAMS auquel j'ai
contribué [Mazlo� et al., 2017].

Dans ce chapitre et grâce aux données présentées, nous avons abordé la variabilité sai-
sonnière de la strati�cation à la base de la couche de mélange a�n d'étudier comment cette
couche super�cielle s'érode sous l'e�et de la glace, formant ainsi un canal de communication
avec les CDW sous-jacentes et plus chaudes. Nous avons montré que le cycle saisonnier de la
stabilité à la base de la couche de mélange sous la glace de mer est très distinct de celui dans
l'océan ouvert, ce qui souligne le rôle majeur du �ux d'eau douce à la surface. À ce stade,
nous commencions à entrevoir l'impact de la glace de mer sur la surface de l'océan. Puis une
étude détaillée du budget de �ottabilité dans la couche de mélange a permis d'approfondir
la compréhension des processus pilotant les changements de la couche de mélange sous la
glace de mer. Plus spéci�quement, nous avons travaillé sur une gamme de produits basés sur
des observations (in-situ et satellite) et de réanalyses a�n d'estimer les principaux termes
du budget de �ottabilité et de montrer que nous fermons ce budget dans une enveloppe
d'erreur sur toute la région recouverte de glace de mer. Par la suite nous avons inversé ce
budget de �ottabilité à la surface de l'océan a�n d'en déduire notre propre �ux d'eau douce
air/océan/glace (Fig. 9 et Équ. 14).

Cette dernière étape sera le point d'ancrage du prochain chapitre. Dans cette prochaine
partie, chapitre 3, nous explorerons la transformation des masses d'eau sous la glace de mer
antarctique. L'approche utilisée découle des travaux de Walin, basés sur l'idée que les �ux
di�usifs et les �ux de �ottabilité modi�ent la température et la salinité à la surface de l'océan
ce qui convertie l'eau d'une classe de densité vers une autre (plus légère ou plus dense). Pour
mener à bien cette étude, il est primordial de connaitre le �ux de �ottabilité à la surface, ce
qui est reste un véritable dé� dû au manque d'observations dans cette région. Pour résoudre
ce problème nous utiliserons l'estimation du �ux air/océan/glace développée précédemment
et basée sur les observations (Fig. 9 ; Eq. 14 de Pellichero et al., 2017).
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3 | L'impact de la glace de mer sur
la circulation de retournement
de l'Océan Austral

Ce chapitre a été accepté dans le journal Nature Communications,The Southern Ocean
meridional overturning in the sea-ice sector is driven by freshwater �uxes, par Pellichero V.,
Sallée JB., Chapman C.C., and Downes S.

Les travaux produits dans ce chapitre ont été présentés en conférence internationale lors
d'une session plénière où j'ai été invitée :

� Pellichero V. , Sallée JB., Chapman CC., Downes S., (Février 2017) : How sea-ice
impacts the large scale meridional overturning circulation in the Southern Ocean. In-
ternational Glaciological Society (IGS) Meeting, Wellington, Nouvelle-Zélande.
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Chapitre3. l'impact de la glace de mer sur la circulation

3.1 Préambule

Nous avons abordé en introduction générale le détail de la circulation de retournement de
l'océan Austral et comment, sous l'action de processus thermodynamiques et dynamiques,
elle permet la redistribution de chaleur, d'eau douce et de carbone entre la surface et l'océan
profond d'une part, et à travers la planète entière d'autre part. L'océan Austral est donc
dépeint comme une région d'intense transformation et formation de masses d'eau et joue
un rôle essentiel dans le système climatique [Sloyan and Rintoul, 2001, Talley et al., 2003].
Bien que l'on soupçonne le rôle primordial de la glace de mer dans la circulation à grande
échelle, car elle est à l'origine d'une redistribution active des �ux d'eau douce à la surface
[Abernathey et al., 2016], son impact réel sur la circulation n'a jamais été quanti�é à partir
d'observations in-situ .

La glace de mer antarctique présente un large cycle saisonnier d'environ 4 millions de
km2 en février à environ 22 millions dekm2 en septembre [Varnardo, 1975]. Ce cycle sai-
sonnier de la couverture de glace de mer est associé à un cycle saisonnier de la salinité de
la couche de mélange très marqué [Pellichero et al., 2017]. Lors de la formation de glace de
mer (mars-septembre) la salinité de la couche de mélange augmente, puis rediminue pen-
dant la période de fonte de la glace de mer (octobre-févier). Entre ces phases de formation
et de destruction de la glace de mer, le �ux d'eau douce est redistribué géographiquement
[Holland and Kwok, 2012] avec plus de formation de glace proche des côtes de l'Antarc-
tique et plus de fonte au Nord, large du continent. Ce phénomène est ainsi à l'origine
d'un gradient méridional de salinité dans la couche de mélange. Mais cela suggère aussi
que des �ux de �ottabilité positifs (rejet de sel, d'après notre convention) et négatifs (rejet
d'eau douce) se produisent dans di�érentes régions et di�érentes classes de densité, ce qui
est également à l'origine d'un gradient méridional dans les �ux de �ottabilité à la surface
[Abernathey et al., 2016]. Alors que des études ont démontré que la glace de mer pouvait
contribuer de manière signi�cative à la future réponse des océans aux changements clima-
tiques en diminuant la convection due à l'augmentation de la strati�cation associée à la fonte
des glaces, elle pourrait aussi jouer un rôle clé dans la réponse climatique en contrôlant des
changements de la circulation grande échelle associée à des changements de �ux de �ottabilité
glace de mer/océan.

Dans ce chapitre, nous utilisons les résultats précédents a�n d'estimer un �ux de �otta-
bilité à la surface de l'océan Austral qui soit cohérent. Basé sur une approche thermodyna-
mique, nous démontrons le rôle clé des précipitations mais aussi de la redistribution d'eau
douce par la glace de mer et des �ux d'eau douce associés, sur la transformation de masse
d'eau de l'océan Austral et la circulation de retournement toute entière.

3.2 Article 2 : The Southern Ocean meridional overturning
circulation in the sea-ice sector is driven by freshwater
�uxes.
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3.3 Conclusions et Perspectives

Décomposition du �ux d'eau douce responsable de la transformation de
masses d'eau

Dans ce chapitre de thèse nous avons exploré la transformation et la formation des masses
d'eau sous la banquise antarctique en utilisant l'angle de travail développé par Walin en 1982
[Walin, 1982]. Notre étude est en accord avec de précédents résultats basés sur des modèles
[Downes et al., 2011b] et réanalyses [Abernathey et al., 2016] ; elle présente la dynamique de
surface des deux branches de transport de la circulation méridienne de retournement. En
e�et, nous mettons en évidence l'upwelling de CDW que nous estimons à 27 Sv� 7 Sv. Cet
upwelling alimente à la fois la branche supérieure de la circulation avec une subduction vers
le Nord de 22 Sv� 4 Sv de AAIW et SAMW, et la branche inférieure de la circulation avec
une subduction vers le Sud de 5 Sv� 5 Sv d'eaux plus denses qui pourraient correspondre
aux DSW, précurseurs des AABW. Nous avons également présenté la distribution régionale
du taux annuel de transformation des masses d'eau en fonction des isopycnes d'intérêt pour
notre étude. Cette étape nous a permis de localiser les régions où la surface de l'océan (qui
inclut les SAMW, AAIW, CDW et AABW) est transformée.

Pour réaliser cette étude, nous avions besoin de connaitre les �ux de �ottabilité à la
surface de l'océan, qui sont malheureusement peu contraints et peu connus dû au manque
d'observations criant dans cette région de la planète. Pour contourner cette di�culté, nous
avons développé une méthode alternative. Plutôt que d'utiliser des produits de réanalyses
aux potentielles fortes erreurs et aux barres d'erreur associées inconnues, nous avons dérivé
les �ux diapycnaux dans l'océan �issus de l'atmosphère, la glace de mer et du mélange � en
utilisant les budgets de chaleur et de salinité présentés en chapitre 2 et en les inversant (voir
Chap 3, Supp. Eq. 4 et Eq.5).

La procédure que nous développons a�n d'estimer les �ux diapycnaux à la surface de
l'océan, laissait toutefois une question en suspens : quelle est la contribution et le rôle de
chaque composantes du �ux diapycnal dans la transformation des masses d'eau ? En e�et,
le calcul des �ux diabatiques basé sur nos observations directes de l'océan, ne permet pas
de répondre à cette question et de di�érencier les nombreuses composantes participant à la
circulation de retournement. Nous sommes donc allés plus loin a�n d'apporter des éléments de
réponse sur l'impact de chacune des composantes associées au �ux de �ottabilité à la surface
de l'océan. Nous avons en partie présenté cette analyse en Annexe 4 de l'étude présentée
dans ce chapitre, et nous détaillons ici un peu plus cette décomposition. Dans la mesure où
les �ux d'eau douce représentent la contribution principale au �ux de �ottabilité total dans
la zone de glace de mer, nous explorons ici uniquement la contribution des �ux d'eau douce.

A�n de quanti�er le rôle de chacune des composantes du �ux de �ottabilité sur la thermo-
dynamique de la circulation de retournement, nous avons recalculé le taux de transformation
de masses d'eau associé à chaque processus d'après l' Eq. 2 de l'article présenté ici. Ainsi nous
calculons la transformation de masse d'eau associée au �ux d'eau douce issu de la glace de
mer (FWFSea� ice), de la fonte des icebergs (FWF Iceberg) et des précipitations/évaporation
(FWFP E ). Notons que nous négligeons les �ux d'eau douce en provenance des ice-sheet qui
sont probablement importants dans les très hautes latitudes et donc dans les classes de den-
sité très élevées ( � 28:2) où notre calcul de transformation de masses d'eau est le moins
bien résolu du fait du manque d'observations.

Le résultat présenté en Figure. S6a du papier ci dessus, montre une ressemblance frap-
pante entre notre estimation du �ux total de �ottabilité à la surface (courbe noire) ainsi que
la contribution du �ux d'eau douce à la transformation de masse d'eau (courbe bleue), et
les di�érentes composantes. La transformation issue de la formation/destruction de glace de
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mer (courbe verte), suggère que des gains et pertes de �ottabilité a�ectent di�érentes classes
de densité ; le taux moyen annuel de transformation issu de la formation/destruction de glace
montre ainsi une perte de �ottabilité dans les classes de densité les plus élevées (au dessus
de 27:6 ), et un gain de �ottabilité dans les classes de densité plus faibles (en dessous de
27:6 ). Le pic de gain de �ottabilité à 27:3 atteint � 7 Sv de transformation dirigée vers des
eaux plus légères, tandis que la perte de �ottabilité est maximale à28 où elle atteint � 8 Sv
de transformation dirigée vers des eaux plus denses. Notons également que dans les classes
de densité les plus élevées (> 28:2 ), seule la contribution de la glace de mer intervient,
laissant deviner que la formation de glace et les rejets de saumures qui en découlent seraient
un moteur important de la transformation des eaux très denses (initiatrices des AABW).

Le résultat montre que la contribution des icebergs (courbe magenta), négative à travers
toutes les classes de densité, induit un gain de �ottabilité et une transformation des masses
d'eau vers des densités plus légères. Les icebergs se forment par vêlage du front glaciaire et
fondent progressivement en injectant de l'eau douce dans l'océan au cours de leur transport
vers le Nord. Ils participent à hauteur de 1 Sv à la transformation de masses d'eau plus
légères à travers les classes de densité comprises entre27:2 et 27:8.

Concernant la transformation des masses d'eau issue du bilan précipitations moins éva-
poration (P-E ; courbe rouge), elle est délicate à estimer et à interpréter à partir de l'Eq.
2. En e�et, il faut garder à l'esprit qu'en Antarctique la plupart des précipitations tombe
en hiver sur la glace de mer, puis est exportée vers le Nord par le déplacement de la glace
de mer [Hellmer, 2004]. Lorsque ces précipitations tombent au dessus de la glace, elles n'in-
terviennent donc pas instantanément dans le budget de �ottabilité de l'océan Austral puis-
qu'elles sont "bloquées" et "stockées" au dessus de la banquise. Elles sont ensuite advectées
avec la glace de mer, et ce n'est qu'au moment de la fonte de celle-ci, que l'océan reçoit le �ux
d'eau douce provenant de ces précipitations. La prise en compte de cette advection des �ux
de précipitations par le biais de la glace de mer est délicate et nous n'en tenons pas compte
dans le calcul. Notre estimation de la contribution des précipitations à la transformation des
masses d'eau est donc biaisée : le �ux de précipitation est a�ecté à la densité au dessous de
laquelle la précipitation tombe sans prendre en compte le fait qu'il est probable qu'une partie
de ce �ux de précipitation, en réalité, a�ecte une classe de densité probablement plus légère,
au moment de la fonte de la banquise. Cette courbe rouge est donc, en réalité, probablement
décalée vers la gauche. On ne peut donc pas traiter le signal de transformation en provenance
des précipitions de la même façon que la transformation issue de la fonte des icebergs ou de
la formation/destruction de glace de mer.

Nous réalisons tout de même ce calcul en faisant l'hypothèse fausse que les précipitations
passent à travers la glace et entrent dans le budget de �ottabilité au moment et à l'endroit de
leur chute car nous pensons qu'il est toutefois intéressant d'au moins comparer les ordres de
grandeur. Sous cette hypothèse, le résultat obtenu (la courbe rouge), montre que le bilan pré-
cipitation moins évaporation (P-E) contribue exclusivement à un adoucissement de l'océan.
En conséquence, nous pouvons dire que les précipitations dominent largement l'évaporation
dans la zone de glace de mer. Le produit NCEP présente un gain de �ottabilité entre les
isopycnes27 et 28:1 avec un maximum atteint à 27:5 où la transformation est de � 7 Sv.

La seule façon de faire une comparaison acceptable est de s'a�ranchir des classes de
densité et de sommer la contribution totale de chacun des produits de précipitation sur
l'ensemble du domaine (Fig. 3.1, diagramme miniature). Pour comparer ses résultats aux
nôtres, nous avons calculé à partir de nos observations, du produit d'iceberg et du produit
de glace de mer, un résidu qui correspond approximativement à une nouvelle estimation de
précipitation à partir de nos observations :

PObs = F̂WF � (FWF Iceberg + FWFSea� ice) (3.1)
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où F̂WF est le �ux d'eau douce air/glace/océan total à la surface calculé à partir de nos
observations (voir Équation 14, Chap. 2).

Fig. 3.1: Contribution des précipitations à la transformation annuelle moyenne
des masses d'eau. Les 3 courbes rouge en trait plein correspondent à la contribution du
�ux d'eau douce en provenance des précipitations estimées à partir des produits CFSR (ronds
rouge), NCEP (triangles rouge) et JRA55 (étoiles rouge). La courbe en tirets rouge est notre
propre estimation des précipitations (Pobs dans l'Eq.3.1), c-à-d le résidu entre le �ux d'eau
douce air/glace/océan total à la surface et les �ux d'eau douce induits par la fonte des
icebergs et la formation/destruction de glace. Le diagramme miniature donne l'intégrale de
l'aire sous chacune des 4 courbes.

On observe grâce à la Figure 3.1, que l'estimation des précipitations à partir des obser-
vations (PObs ; courbe tirets rouge) est plus faible que celle fournie par les 3 produits. Notre
estimation du résidu de précipitation présente un maximum de� 8 Sv à travers l'isopycne
27:3 , ce qui est en accord avec l'hypothèse que les courbes de précipitation a�ectent en
réalité des classes de densité plus légères que ce que montrent les �ux de précipitation sans
prendre en compte l'advection de la glace de mer (pic de transport à travers l'isopycne27:5 ).
L'insert dans la Figure 3.1, présente l'intégrale de l'aire sous chacune des 4 courbes. On note
ici que l'on s'a�ranchit des classes de densité, le �ux de précipitations des 3 produits indique
un adoucissement de l'ordre de grandeur de notre résidu, quoi que presque deux fois plus
fort. Au vue des incertitudes de notre calcul, des �ux de glace, et des �ux de précipitation,
il est di�cile de conclure sur la contribution relative de chacune des composantes, au delà
de la conclusion générale suivante : les ordres de grandeur de la transformation due aux
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précipitations et à la glace de mer apparaissent similaires.
En résumé, il semble que la transformation annuelle moyenne de masses d'eau (Fig. S6a

du papier, courbe noire), principalement pilotée par le �ux d'eau douce à la surface (Fig. S6a,
courbe bleue), soit expliquée par les contributions équivalentes de la formation/destruction
de glace et des précipitations. Ces termes sont à eux deux, responsables d'une transformation
de masses d'eau depuis l'isopycne27:3 vers des densités plus faibles et de l'ordre de� 15
Sv, auxquels il faut ajouter � 1 Sv en provenance de la fonte des icebergs.

Fig. 3.2: Décomposition de la contribution de la glace de mer au taux annuel
moyen de transformation de masses d'eau. Comme sur la �gure S6a du papier, la courbe
verte correspond à la transformation annuelle moyenne issue du �ux d'eau douce provenant
de la glace de mer. Cette courbe est ensuite divisée en 3 composantes : la transformation
de masse d'eau issue de la divergence de la banquise (en rouge), la transformation de masse
d'eau issue de la formation de glace (en magenta) et la transformation de masse d'eau issue
de la fonte de la glace (en bleu).

D'après la Figure. S6a du papier, la contribution de la glace de mer (courbe verte) au
processus de transformation des masses d'eau, est la seule à induire une forte divergence
dans les CDW : d'une part elle contribue à alléger les eaux en dessous de27:6 , et d'autre
part elle les rend plus denses au dessus de27:6 . Nous nous sommes alors penchés plus en
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détail sur la contribution de la glace de mer à la transformation annuelle de masses d'eau.
Nous décomposons la transformation causée par la glace de mer en ses 3 composantes : le
�ux d'eau douce induit par le gel de l'océan et la formation de glace de neige, le �ux d'eau
douce induit par la fonte de la glace de mer et le �ux d'eau douce induit par la divergence de
la glace de mer (c-à-d le transport d'eau douce vers le Nord par le biais de la glace de mer).
Sur la Figure. 3.2, nous pouvons voir que ces 3 composantes a�ectent des classes de densité
di�érentes. La fonte de la glace (courbe bleue) injecte de la �ottabilité sur une large gamme de
densité entre26:8 et 28:7 avec un pic à� 27:5 de 22 Sv. Cet e�et est presque entièrement
contre-balancé par la formation de glace qui prélève de la �ottabilité et transforme les masses
d'eau constamment en eaux plus lourdes (courbe magenta - positive) dans des gammes de
densité similaires : la formation de glace favorise une importante transformation des masses
d'eau entre les isopycnes26:8 et 28:7 avec deux pics : un à� 27:6 de � 20 Sv et un
second à28 de 15 Sv. Ce léger décalage entre les pics de formation et fonte de la glace met
en évidence le transport de �ux de �ottabilité piloté par la glace. En e�et, ceci est cohérent
avec une formation de glace proche des côtes de l'Antarctique et une fonte plus au Nord.
Dans leur étude [Haumann et al., 2016] montrent que si la majorité de la glace de mer est
formée dans les régions côtières, seulement60% fond sur place. Le reste est exporté vers le
Nord, dans l'océan ouvert. C'est pourquoi les pics provenant de la formation de glace ont lieu
dans des eaux légèrement plus denses, probablement plus au Sud que celui de destruction
de glace qui se fait plus au Nord au niveau du front de glace. En�n, le transport de glace de
mer vers le Nord semble à l'origine d'une large partie de la transformation de masse d'eau
induite par la glace de mer en prélevant de l'eau douce prêt des côtes Antarctiques où la
glace se forme, et en la relâchant plus au Nord lorsque la glace fond [Haumann et al., 2016].

Cycle saisonnier de la transformation de masses d'eau

Dans le papier présenté ci-dessus, nous avons également discuté du cycle saisonnier de
la transformation des masses d'eau et nous avons mis en évidence un point important dans
ce processus. On note une distinction très nette entre les mois "chauds" (c-à-d printemps et
été) qui présentent une transformation moyenne négative, et les mois "froids" (c-à-d automne
et hiver) qui présentent une transformation moyenne positive. Au printemps/été, lorsque la
glace de mer fond, elle injecte de l'eau douce dans la couche de surface ce qui correspond à
un gain de �ottabilité et une transformation dirigée vers des densités plus légères. Alors que
durant les mois d'automne/hiver, la glace de mer se forme intensément autour du continent
en rejetant des saumures dans la couche de mélange. Ces rejets salés sont responsables d'une
perte moyenne de �ottabilité et donc d'une transformation de masses d'eau vers des classes
de densités plus élevées. Ce constat est d'autant plus �agrant lorsque l'on regarde en espace
T/S (Fig. 3.3).

Cette �gure permet de bien visualiser le renversement étape par étape de la transforma-
tion des masses d'eau au cours d'une année. Au printemps la transformation est exclusivement
négative (c-à-d gain de �ottabilité) et a�ecte des masses d'eau aux températures très froides
(<-1 � C) et des salinités comprises entre 33.9 et 34.6. C'est le début de la période de fonte de
glace, les eaux sous la glace de mer sont alors très froides et proches du point de congélation.
Puis en été, la transformation est toujours négative mais a�ecte des eaux plus chaudes (entre
-1.5� C et 2� C) puisque en fondant la glace laisse place à des eaux qui se réchau�ent grâce
au �ux de chaleur atmosphérique. Les mois suivants on assiste à un bouleversement de la
situation avec le passage d'un mode exclusivement négatif à un mode exclusivement positif
de la transformation de masse d'eau. En e�et, en automne le taux de transformation est
dirigé uniquement vers des densités plus élevées ce qui correspond au passage à la période
de formation de glace de mer et aux rejets de saumures associés. Finalement on a une am-
pli�cation de ce signal en plein hiver où la transformation est dirigée vers des densités plus
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élevées et a�ecte une nouvelle fois des eaux très froides sous la glace de mer.

Fig. 3.3: Cycle saisonnier de la transformation de masse d'eau en espace T/S.
Taux de transformation des masses d'eau exprimé en Sv selon les saisons. Les contours de
densité neutres sont superposés.

L'océan Austral joue un rôle majeur dans la transformation et la formation des AAIW,
SAMW, CDW et AABW, ainsi que dans la ventilation de l'océan global. Même s'il subsiste
de larges incertitudes sur les �ux air/océan/glace de mer, la couverture de données de l'océan
Austral et l'estimation du mélange diapycnal, l'étude présentée ici o�re une vue d'ensemble
des mécanismes impliqués dans la circulation de retournement Australe :

� Les �ux de �ottabilité à la surface sont à l'origine d'une importante transformation
des Eaux Circumpolaires Profondes vers des eaux plus légères (AAIW et SAMW) mais
également vers des eaux plus denses (DSW qui sont les précurseurs des AABW).

� Cette divergence est à l'origine d'un upwelling de27 � 7Sv des CDW à la surface.
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� La décomposition du �ux de �ottabilité met en évidence le rôle majeur de la glace de
mer ainsi que des précipitations dans le processus de transformation des masses d'eau
sous la banquise.

� La glace de mer transforme des masses d'eau en eaux plus légères dans les classes
de densités inférieures à27:6 , et en eaux plus denses dans les classes de densité
supérieures à27:6 . Tandis que les précipitations transforment systématiquement vers
des eaux plus légères entre26:8 et 28:1 .

� La glace de mer est la seule composante à induire un taux de transformation positif
(Fig. S6a du papier, courbe verte), ce qui révèle son rôle primordial dans la formation
des eaux denses (au delà de27:6 )
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Chapitre4. Tendances et variabilités inter-annuelles

4.1 Introduction

4.1.1 La récente métamorphose de l'océan Austral

Ces dernières années, de nombreux changements s'opèrent à travers l'océan Austral à
commencer par des modi�cations de la température et du contenu en chaleur, mais égale-
ment des changements de salinité, de la circulation, des �ux à la surface de l'océan et de
la couverture de glace de mer. Nos résultats des précédents chapitres, suggèrent que de tels
changements pourraient avoir un fort impact sur la stabilité de la couche de mélange océa-
nique (voir Chap. 2) ou sur les transferts entre l'océan intérieur et la couche de surface (voir
Chap. 3). Toutefois, il est probable que des rétro-actions complexes puissent également être à
l'÷uvre. Il est important d'appréhender ces récents bouleversements a�n de pouvoir anticiper
les futurs changements de l'océan Austral face au réchau�ement climatique, tant sur le plan
dynamique qu'écologique et biogéochimique. Ce chapitre fait l'objet d'une étude approfondie
des tendances inter-annuelles des propriétés de la couche de mélange sous la glace de mer
a�n de déterminer l'impact des changements globaux sur la dynamique de l'océan de surface.
Nous commencerons ici par un état de l'art des changements observés et décrits dans l'océan
Austral ainsi que de leurs implications.

4.1.2 Changement de la température de l'océan et des �ux de chaleur à
la surface

La température de l'océan est l'un des paramètres les plus anciennement mesuré, en
particulier depuis le 17ème siècle grâce au développement d'une variété d'instruments avec
des précisions et des profondeurs d'échantillonnage di�érentes.

Fig. 4.1: Changement du stockage de l'excès de chaleur entre 1870 et 1995, simulé
par 19 modèles du projet CMIP5. D'après [Frölicher et al., 2015]. Changement
dans le stockage de chaleur de l'océan intégré de90� N à 90� S. La bande grise correspond
aux latitudes associées à l'océan Austral.

La diversité des instruments de mesures ainsi que des méthodes d'échantillonnage ont évo-
lué au cours du temps et de l'espace [Boyer et al., 2009], ce qui rend souvent délicate la lecture
et l'interprétation des longues série-temporelles. De plus, la température de surface de l'océan
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varie sur des échelles de temps multiples allant du saisonnier au centennal. C'est donc un
véritable dé� que d'estimer les changements moyens de la température de l'océan. Des études
basées sur l'analyse des incertitudes dévoilent que les jeux de données historiques commencent
à être �ables et adaptés à partir de 1970 [Domingues et al., 2008, Palmer and Brohan, 2011].

La masse considérable de l'océan et sa forte capacité de stockage de la chaleur, lui per-
mettent d'emmagasiner une large quantité d'énergie ; 1000 fois supérieure à ce que peut sto-
cker l'atmosphère pour une augmentation de température équivalente. [Levitus et al., 2000]
sont les premiers à quanti�er le réchau�ement récemment observé de l'océan global et par-
ticulièrement celui de l'océan Austral, révélant un réchau�ement des 300 premiers mètres
entre 1950 et 1990. Il est aujourd'hui avéré que� 93% de l'excès d'énergie thermique de la
planète depuis les 50 dernières années, est stocké dans les océans [Church and White, 2011,
Levitus et al., 2012, Rhein et al., 2013] et [Frölicher et al., 2015] estiment même que75%�
22% de l'absorption de chaleur par l'océan est stockée dans l'océan Austral, au Sud de30� S
(Fig. 4.1). Au cours de la dernière décennie, qui est la mieux observée notamment grâce aux
�otteurs pro�lant du programme Argo, il est estimé que la contribution de l'océan Austral
au contenu de chaleur océanique global sur 0-2000m est de 67% à 98% pour la période 2006-
2013, avec un clair pic dans la bande de latitude du Courant Circumpolaire Antarctique ou au
Nord de celui-ci (30-50� S, [Roemmich et al., 2015, Llovel and Terray, 2016]). Cependant, le
réchau�ement de l'océan Austral n'est pas homogène spatialement. Si le réchau�ement dans
les 1000 premiers mètres de l'océan, au niveau de l'ACC et au nord de celui-ci semble être
établi sans ambiguïté [Böning et al., 2008, Gille, 2008, Giglio and Johnson, 2017], la surface
des régions sub-polaires, au sud du Courant Circumpolaire Antarctique s'est réchau�ée très
lentement, voire légèrement refroidie [Armour et al., 2016]. Le faible réchau�ement de cette
région est cohérent et concomitante avec l'augmentation observée de la zone de glace de mer
antarctique [Vaughan et al., 2013a]. Sous cet océan de surface sub-polaire qui se refroidit,
la faible disponibilité des observations rend di�cile tous commentaires sur les changements
à long terme, mais il semble que la chaleur se soit accumulée sous cette couche de surface
[Lecomte et al., 2017]. Près du continent Antarctique, sur la pente continentale, il se pourrait
également que l'eau chaude et ancienne CDW remonte plus en surface, ce qui lui donnerait
un accès plus facile au plateau continental avec des conséquences importantes sur la fonte
basale des plateformes glaciaires �ottantes [Schmidtko et al., 2014].

Le faible réchau�ement des couches de surface dans les régions sub-polaires est fonda-
mental pour le climat terrestre, car il explique en partie la raison pour laquelle le puits de
chaleur est si intense dans l'océan Austral (e.g. [Frölicher et al., 2015, Armour et al., 2016]) :
le découplage entre réchau�ement atmosphérique et stabilité ou refroidissement de la surface
océanique, renforce le �ux de chaleur vers l'océan. Il est cependant encore mal compris. Cer-
tains y voient la marque du renouvellement continu des eaux de surface par les eaux CDW,
isolées du réchau�ement car très anciennes (e.g. [Armour et al., 2016]) ; d'autres y voient la
marque d'un renforcement de la strati�cation haline qui isolerait au contraire les eaux de sur-
face des eaux plus chaudes sous-jacentes (e.g. [Lecomte et al., 2017]). Il est probable que ces
deux processus soient à l'÷uvre dans di�érentes régions, ou encore que leur importance rela-
tive dépendent des échelles de temps considérées [Marshall et al., 2014, Ferreira et al., 2015].

L'océan abyssal se réchau�e également dans l'océan Austral. Environ 19% de l'excès de
chaleur associé au réchau�ement planétaire contemporain est entré dans les profondeurs océa-
niques à plus de 2000 m et une grande partie a pénétré dans l'océan par des eaux abyssales qui
plongent dans l'océan Austral [Rhein et al., 2013]. Les tendances linéaires des changements
océaniques profonds construites à partir de sections hydrographiques répétées entre 1992 et
2005 révèlent que la majeure partie de l'océan abyssal se réchau�e, avec un maximum de
réchau�ement proche des côtes antarctiques [Purkey and Johnson, 2010, Rhein et al., 2013,
Talley et al., 2016].
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4.1.3 Changement de la salinité de l'océan et des �ux d'eau douce à la
surface

Une augmentation du cycle de l'eau dans l'hémisphère Austral accompagne aussi le ré-
chau�ement observé ces dernières décennies [Durack and W¼�els, 2010]. Globalement, les
structures spatiales de changement de salinité de surface sont similaires à celles de la distri-
bution de la salinité de surface elle-même : les tendances augmentent dans les régions de forte
salinité de surface (où l'évaporation dépasse les précipitations), et les tendances diminuent
dans les régions de faible salinité de surface (où les précipitations dominent). L'étude de
[Böning et al., 2008] suggère un adoucissement (diminution de la salinité) des 1000 premiers
mètres de l'océan Austral au c÷ur des masses d'eau traversant l'ACC (� 0:01PSU=décennie)
entre les années 80 et 2000. Ces résultats sont produits par l'analyse de la di�érence entre un
jeu de données moderne alimenté en grande partie par des �otteurs Argo et une climatologie
historique.

Fig. 4.2: Adoucissement de l'océan Austral entre 1956 et 2013 d'après
[De Lavergne et al., 2014]. À gauche, distribution spatiale (points) et année d'échan-
tillonnage (couleur) de 20,613 pro�ls hydrographiques utilisés dans l'étude. À droite, série
temporelle de la moyenne annuelle de la salinité sur ces points et sur0 � 100 m avec � un
écart-type (en gris), moyenne glissante sur 10 ans (en rouge) et tendance linéaire (en noir).

Dans les régions reculées de la zone de glace de mer, peu de données sont disponibles
pour pouvoir observer de tels changements. De plus à ces hautes latitudes, il faut aussi te-
nir compte du fait que les changements de salinité ne sont pas uniquement liés aux �ux de
surface. En e�et, des échanges d'eau douce peuvent avoir lieu plus en profondeur via l'ac-
tion des ice-shelves capables d'injecter de l'eau douce à des profondeurs supérieures à 250 m
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[Jacobs, 2006]. Malgré le manque d'observations et leur disparité à la fois spatiale et tempo-
relle, de nombreuses études s'accordent à dire qu'un adoucissement à lieu dans la zone de glace
de mer [Jacobs et al., 2002a, Boyer et al., 2005, Jullion et al., 2013, Schmidtko et al., 2014].
À l'échelle circumpolaire, un net adoucissement des 100 premiers mètres de la colonne d'eau
est observé au cours des 60 dernières années (Fig. 4.2, d'après [De Lavergne et al., 2014]).
Cet adoucissement de la couche de surface sur le long terme est responsable d'une intensi-
�cation de la strati�cation et d'une augmentation de la stabilité ce qui a pour répercussion
d'augmenter le stockage de chaleur dans l'océan [De Lavergne et al., 2014]. En e�et, dès lors
que les couches de surface se rafraîchissent, la �ottabilité augmente, et le gradient vertical de
salinité s'intensi�e : la di�érence entre les eaux profondes salées et les eaux super�cielles qui
s'adoucissent est donc de plus en plus marquée. Or, dans l'océan polaire et proche du point
de congélation, c'est la salinité qui contrôle la densité et la strati�cation (voir Chap. 2). Une
augmentation du gradient de salinité est donc associée à une augmentation de la stabilité de
la colonne d'eau. Comme nous l'avons vu plus haut, ce changement de strati�cation halin
pourrait se répercuter sur les changements de températures, en diminuant les échanges de
chaleur entre l'océan intérieur et l'océan super�ciel, ce qui limiterait la remontée de chaleur et
expliquerait l'augmentation de la température en profondeur [Watkins and Simmonds, 2000,
Bitz et al., 2006, Zhang, 2007, Close and Goosse, 2013, Lecomte et al., 2017].

Ces tendances à la diminution de salinité de l'océan Austral sont possiblement cau-
sées par une combinaison de changements dans les �ux atmosphériques d'eau douce, dans
les �ux de fonte de la glace, et dans le transport de glace de mer [Rignot et al., 2008,
Purkey and Johnson, 2013, Haumann et al., 2014], et pourraient également impacter l'émer-
gence d'évènements de convection profonde [De Lavergne et al., 2014].

4.1.4 Changement de la couverture de glace

La glace de mer in�uence le système climatique de la planète à travers une large variété
de processus. Elle peut par exemple perturber signi�cativement le bilan radiatif de la Terre
via son albédo, contrôler les échanges air/océan de carbone, d'eau et de chaleur, ou encore
modi�er le taux de production des eaux abyssales denses et donc perturber l'ensemble de la
circulation thermohaline. La glace de mer ne joue pas un role uniquement sur la physique
de l'océan, elle a�ecte également les cycles biogéochimiques et in�uence l'écologie de la
région. En e�et, la banquise impacte fortement la variabilité de la production primaire aux
hautes latitudes puisqu'elle constitue un substrat pour de nombreuses algues par exemple
[Smith and Nelson, 1986, Loeb et al., 1997]. En tant que tel, comprendre les mécanismes
responsables de la variabilité de la glace de mer est d'une importance cruciale, en particulier
au vue des récents changements notables dans l'environnement polaire dans un contexte de
réchau�ement climatique.

Au cours des dernières décennies, malgré le réchau�ement de l'atmosphère et de l'océan,
nous assistons à une augmentation moyenne de la concentration de glace en Antarc-
tique. En e�et, même si elle est légère, l'extension positive de la glace de mer est bien
réelle. Plusieurs études ont évalué cette augmentation à� +1 :2 � 1:8% par décennie
[Cavalieri and Parkinson, 2008, Comiso, 2010, Vaughan et al., 2013b] comme le montre la
�gure 4.3 par exemple. Sur cette �gure on note en e�et que la tendance de l'extension de
glace de mer augmente depuis les années 80 (courbe rouge) de l'ordre de 0.16 millions dekm2

par décennie, mais de manière non uniforme autour du continent : il y a une forte diminution
de la couverture de glace dans les secteurs de Bellingshausen et Amundsen compensée par
des augmentations de couverture dans les autres secteurs de l'océan Austral.
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Fig. 4.3: Changement de la couverture de glace de mer en Antarctique d'après
[Vaughan et al., 2013b]. Le carte du haut représente la couverture de glace moyenne
pour la période 1979-2012 estimée à partir d'observations satellite, au maximum (minimum)
d'extension en gris (en vert). Les �èches donnent la direction et l'intensité moyenne de la
dérive de la glace de mer, et les valeurs correspondent aux anomalies annuelles d'extension
de la couverture de glace par secteurs. Le graphique du bas est une série temporelle des
anomalies annuelles d'extension de la banquise antarctique avec la tendance en rouge.

Ce signal est le résultat de plusieurs tendances opposées autour du continent qui sont
attribuées selon di�érentes études, soit à des changement de températures atmosphériques
[Thompson and Solomon, 2002], ou du stress du vent, ou encore des changements de précipi-
tations ou de température de l'océan. [Holland and Kwok, 2012] observent une forte corréla-
tion entre les mouvements de la glace et les réanalyses de vents dans toute la zone de glace de
mer, ce qui implique que le déplacement de la glace est largement piloté par les tendances dans
les champs de vents. Ils proposent en particulier, que le changement de l'advection de glace
par les vents serait le principal responsable des tendances observées dans l'extension de glace
de mer dans l'Ouest Antarctique. [Comiso et al., 2011], entrent dans le détail quantitatif et
notent une diminution de l'extension de glace dans les secteurs Bellingshausen/Amundsen
de � 7:1% par décennie, alors que dans la mer de Ross ils observent une augmentation de la
couverture de glace de l'ordre de+4 :9% par décennie. [Bintanja et al., 2013] suggèrent qu'en
plus de la redistribution par les vents, la fonte accélérée de la base des ice shelves est suscep-
tible de participer elle-même à l'extension de la glace de mer antarctique. Ils observent via
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un modèle couplé du climat (EC-Earth) que l'eau issue de la fonte accélérée des plate-formes
de glace s'accumule dans une couche de surface froide et peu salée qui augmente la stabilité
verticale et empêche ainsi les eaux chaudes sous-jacentes de remonter et de faire fondre la
base de la banquise.

Les données satellites permettent d'alimenter toutes ces études sur l'extension de glace
au pôle Sud, toutefois elles ne permettent pas d'estimer l'épaisseur de la glace de mer. Cette
quantité est pourtant clé dans la fermeture du budget d'eau douce autant à l'échelle régio-
nale que globale. La connaissance de la quantité de glace océanique reste une question encore
ouverte. De fait, sans une estimation �able du volume des glaces et de l'épaisseur de la cou-
verture, il est di�cile d'estimer à quel point la glace de l'Antarctique réagit aux changements
climatiques. De plus, la glace de mer répond rapidement aux forçages océaniques, atmosphé-
riques et radiatifs, mais in�uence aussi en retour ces 3 composantes à travers des feedbacks
complexes [Tison, 2011]. L'état futur de la glace de mer antarctique est donc délicat à estimer
et dépend largement de l'état futur du climat global.

4.1.5 Changement des vents

La dynamique de l'océan Austral est communément attribuée, à di�érents degrés, aux
forçages de �ottabilité ainsi qu'au stress de vent [Hogg, 2010, Morrison and Hogg, 2013,
Rintoul and Garabato, 2013]. Dans l'hémisphère Sud, les forts vents zonaux de surface
forment un jet dont le maximum est situé aux latitudes comprises entre 50� S et 55� S. Ces
vents d'Ouest, ou Westerlies, englobent l'Antarctique et jouent un rôle majeur dans la cir-
culation méridienne de retournement ainsi que dans le large transport horizontal opéré par
l'ACC. L'analyse des champs de vents est rendue possible grâce à des réanalyses atmosphé-
riques, des données satellites et des observationsin-situ . Toutes ces données ont montré
que les vents d'Ouest s'intensi�ent et ont augmenté en moyenne annuelle de20% depuis les
années 1970 jusqu'à aujourd'hui [Swart and Fyfe, 2012, Alder et al., 2016, Gent, 2016]. Ces
changements sont en partie dus aux processus anthropiques [Thompson et al., 2011].

Fig. 4.4: Série temporelle de la moyenne annuelle du maximum du stress du vent
zonal dans l'océan Austral d'après [Rhein et al., 2013]. Estimation du stress du vent
en N:m � 2 à partir de di�érentes réanalyses atmosphériques : CFSR (orange), NCEP1 (cyan),
NCEP2 (rouge), ERA1 (bleu foncé), MERRA (vert), 20CR (gris). La courbe noire correspond
à la moyenne des 6 produits de réanalyses.

[Swart and Fyfe, 2012] mettent en évidence ce renforcement des vents d'Ouest dans 4
(NCEP1, NCEP2, ERA1 et 20CR) des 6 réanalyses considérées en Figure. 4.4. La moyenne
globale de ces 6 produits (courbe noire) a�che une intensi�cation du stress du vent passant de
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0.15N:m � 2 au début des années 50, à 0.2N:m � 2 au début des années 2010. L'intensi�cation
du stress du vent présente également un cycle saisonnier avec des tendances plus fortes en
janvier par exemple [Yang et al., 2007].

Les vents d'Ouest n'ont pas seulement augmenté d'intensité, ils se sont également déplacés
vers le pôle Sud au cours des dernières décennies [Gent, 2016]. En conséquent une importante
réorganisation de la circulation grande échelle à lieuvia des modi�cations de la position des
fronts et des taux de subduction [Downes et al., 2011a].

Fig. 4.5: Série temporelle de l'indice SAM. La courbe noire correspond à la moyenne
glissante sur 10 ans.

L'augmentation de l'intensité et la contraction vers le Sud des vents de l'hémi-
sphère Sud, est associée au mode de variabilité climatique SAM. Le SAM, ou Oscil-
lation Annulaire Antarctique, est le mode dominant de la variabilité climatique à des
échelles de temps allant de l'intra-saisonnier à l'inter-annuel et sur toute l'hémisphère Sud
[Thompson and Wallace, 2000]. Il explique à lui seul� 27 � 28% de la variance atmosphé-
rique totale au Sud de 20� S [Thompson and Wallace, 2000, Sen Gupta and England, 2006,
Barnes and Hartmann, 2010]. Cet indice mesure la variation mensuelle de la di�érence
de pression atmosphérique entre les latitudes 40� S et 65� S [Mo, 2000]. Il décrit ainsi
les mouvements Nord/Sud des vents d'Ouest qui circulent autour du continent Antarc-
tique. La position de ces vents d'Ouest in�uence directement la force et la position des
fronts atmosphériques et des systèmes dépressionnaires, et par extension in�uence aussi
la variabilité de la fonte des glaces [Sen Gupta and England, 2006, Simpkins et al., 2012],
les trajectoires des tempêtes [Brahmananda Rao et al., 2003] et la position des fronts de
l'ACC [Hall and Visbeck, 2002, Sallée et al., 2008]. Des anomalies de pression positives aux
moyennes latitudes combinées à des anomalies de pression négatives aux hautes latitudes,
traduisent une phase positive du SAM (SAM+) et vice-versapour la phase négative (SAM-).
Lors d'un évènement SAM+, la ceinture de forts vents d'ouest se contracte autour de l'An-
tarctique, les vents d'Ouest accélèrent, favorise les hautes pressions sur l'ouest de l'Australie
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et réduit alors la pénétrations des fronts froids dans le pays. À l'inverse, un évènement SAM-
re�ète une expansion de la ceinture de vents vers l'Équateur, entrainant ainsi la mise en
place de systèmes de basses pressions au dessus de l'Australie et de tempêtes.

Depuis les années 60, on observe une tendance signi�cative à la persistance des phases po-
sitives du SAM (Fig. 4.5) ce qui serait associé à la déviation des vents d'Ouest vers le Sud et à
l'augmentation de l'intensité de ces vents. La diminution de l'ozone stratosphérique de l'hémi-
sphère Sud, combinée à l'augmentation des gaz à e�et de serre seraient les principales causes
à cette succession récurrente d'évènements SAM+ depuis 50 ans [Thompson et al., 2011].

Malgré la tendance actuelle à la reconstitution estivale de la couche d'ozone au dessus de
l'Antarctique, les modèles prédisent une poursuite de ces évènements SAM+ car l'e�et du
comblement du trou de la couche d'ozone serait toujours contre-balancé par l'augmentation
des gaz à e�et de serre [Perlwitz et al., 2008, Sigmond et al., 2011].

4.1.6 Les motivations et objectifs de ce chapitre

L'objectif de ce chapitre est de pousser les précédentes études réalisées au cours de cette
thèse, vers une analyse des changements à long terme : sommes-nous capable, à l'heure
actuelle, avec les observations disponibles, de commenter les tendances à long terme des
caractéristiques de la couche de mélange ainsi que de la transformation des masses d'eau
associée ?

Nous venons de voir dans l'introduction de ce chapitre que l'océan Austral subit actuel-
lement des changements de température et de salinité à la surface. Or, nous avons vu dans
le chapitre 2 que des changements de température/salinité à la surface peuvent entrainer
des modi�cations de la strati�cation à la base de la couche de mélange, et donc impacter les
interactions entre l'océan intérieur et la surface. Ces modulations de la strati�cation peuvent
s'accompagner de changements de la profondeur de la couche de mélange (voir Section 3.2
du Chap. 2). A�n d'analyser de tels possibles changements dans notre jeu de données, je
vais en premier lieu, étudier l'évolution des propriétés de la couche de mélange depuis les
50 dernières années. J'analyserai en particulier des séries temporelles de la profondeur, de la
température et de la salinité de la couche de mélange, ainsi que de la strati�cation en salinité
et en température à la base de la couche de mélange.

Dans un second temps, je me concentrerai sur l'origine de ces variations inter-annuelles.
Sont-elles pilotées par des changements de �ux à la surface ? Et plus particulièrement par
ceux associés à la glace de mer ? Pour répondre à ces interrogations, je me replacerai dans
le cadre de travail abordé en Chap. 3 [Walin, 1982]. Cette partie fera l'objet d'une étude de
la variabilité du taux de transformation de masse d'eau à la surface.

4.2 Données et Méthodes

Avant de rentrer dans le détail des analyses, nous présentons ici les di�érentes méthodes
utilisées dans les prochaines sections.

Tout d'abord, dans la section 4.3, nous ne dé�nirons plus la zone de glace de mer de
la même façon que jusqu'alors, où il s'agissait de l'océan sous la glace de mer du mois de
septembre. A�n de maximiser le nombre d'observations, nous considérons maintenant la
zone de glace de mer dé�nie comme la zone au Sud du front polaire où la température de la
couche de mélange est inférieure à 2� C et la densité potentielle de la couche de mélange est
supérieure ou égale à 27.2kg:m� 3. Le critère de 2 � C est une approximation communément
utilisée pour dé�nir la limite Nord du front polaire [Botnikov, 1963, Dong et al., 2006], et
nous y ajoutons un critère de densité potentielle qui correspond à 27.2, soit� 27.3 en densité
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neutre ce qui correspond à la zone où plus de 80% des points sont sous la glace de mer (voir
Fig. S5 du chapitre 3).

De plus nous travaillerons à nouveau sur la densité potentielle, à la place de la densité
neutre. Cependant dans un souci de comparaison, nous ferons souvent le parallèle entre� et
 . Ces équivalences sont estimées d'après la relation présentée en Figure S7 du chapitre 3.

Les �gures de ces sections correspondent, pour la plupart, à des séries temporelles des
anomalies de di�érents paramètres de la couche de mélange. Toutes ces �gures sont compilées
de la même façon : l'axe des abscisses correspond aux années depuis 1960 et chaque paramètre
présenté a toujours le même axe des ordonnées a�n de faciliter la comparaison entre les
di�érentes �gures. De plus, chaque �gure est également composée d'une droite de régression
linéaire noire indiquant la tendance du paramètre en question depuis 1960, d'une courbe
rouge correspondant à la moyenne glissante sur 10 ans et de valeurs au dessus de chaque
�gure indiquant le coe�cient de corrélation entre les données et la régression linéaire et
la p-value qui indique si la corrélation est signi�cative (plus la p-value est faible, plus la
corrélation est signi�cative). Chaque point des séries temporelles a une barre d'erreur qui
correspond à l'erreur standard calculée comme suit :

� x =
�

p
n

où � correspond à l'écart-type et n au nombre d'observations.

4.3 Tendances multi-décennales des propriétés de la couche
de mélange

Actuellement, et dans le contexte de changement climatique, de nombreuses études s'in-
téressent aux changements des propriétés de l'océan sur le long-terme. Le jeu de données
utilisé dans cette thèse o�re près de 50 ans de suivi des caractéristiques hydrologiques de
l'océan Austral comme le montre l'inventaire mensuel du nombre de données disponibles
(Fig. 4.6).

Dans cette section, nous analyserons les tendances des caractéristiques de la couche de
mélange océanique au Sud du front polaire (c-à-d la région où la température de la couche
de mélange est inférieure à 2� C, et où la densité potentielle de la couche de mélange est
supérieure ou égale à 27.2kg:m� 3 (27.2 � � 27.3  )). Nous construisons des séries tem-
porelles d'anomalies de caractéristiques de propriétés de la couche de mélange. L'anomalie
est dé�nie par rapport au cycle saisonnier climatologique local (voir chapitre 2). Retirer le
cycle saisonnier local permet de s'a�ranchir de biais dans l'échantillonnage de telle ou telle
saison qui aurait pu être plus intense à telle ou telle période. Pour chaque mois entre janvier
1960 et décembre 2015, la moyenne mensuelle des anomalies est calculée, ainsi que l'erreur
standard autour de cette moyenne. Nous calculons ensuite une moyenne glissante sur 10 ans,
ainsi qu'une tendance linéaire sur l'ensemble de la période considérée (1960-2015).
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Fig. 4.6: Données au Sud du front polaire (région où MLT < 2� C et � � 27.2
kg:m� 3). Le diagramme supérieur correspond à la série temporelle du log10 du nombre de
données sur l'ensemble de l'océan Austral (en noir) et au Sud du front polaire (en jaune).
La carte inférieure présente la localisation géographique des données au Sud du front polaire
avec l'année de la donnée en couleur.
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4.3.1 Tendances au Sud du front polaire

Avant de commencer l'analyse des longues séries temporelles, nous nous assurons qu'in-
clure les données d'éléphants de mer n'ajoute pas un biais systématique dans les tendances.
En e�et, les données éléphants de mer ne se sont développées qu'à partir des années 2000 ce
qui a injecté une grande quantité d'observations durant cette période, avec une qualité de
mesures inférieure au reste du jeu de données (voir chapitre 2). Il pourrait donc perturber
les tendances. Dans un premier temps, nous excluons les données d'éléphants de mer de
l'analyse (Fig. 4.7).

Fig. 4.7: Série temporelle des anomalies des propriétés des eaux au Sud du front
polaire (avec MLT < 2� C et � � 27.2 kg:m� 3), uniquement avec les données issues
de �otteurs Argo et de bateaux. Série temporelle des anomalies de (a) la profondeur
de la couche de mélange, (b) la salinité de la couche de mélange, (c) la température de la
couche de mélange, (d) la strati�cation en température et (e) en salinité. Les droites noires
sont les régressions linéaires sur l'ensemble de la période, et les courbes rouges sont les
moyennes glissantes sur 10 ans. La corrélation (R) et l'indice de signi�cativité (P-VALUE)
entre la moyenne mensuelle d'anomalie et la tendance à long terme, sont indiqués au dessus
de chaque �gure. Les barres d'erreurs représentent l'erreur standard par rapport à la moyenne
des anomalies mensuelles.

La Figure 4.7 présente les séries temporelles des anomalies des principales propriétés de la
couche de mélange des eaux au Sud du front polaire (c-à-d MLT< 2� C et � � 27.2kg:m� 3).
Si la variabilité inter-annuelle est prononcée, certaines tendances à long terme semblent
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pourtant se dégager, notamment sur la profondeur de la couche de mélange, la salinité de la
couche de mélange, la température de la couche de mélange, et la strati�cation haline sous la
couche de mélange. Ces tendances traduisent qu'au cours des 50 dernières années, la couche
de mélange se serait légèrement approfondie (Fig. 4.7a). Ce signal est également associé à
un adoucissement (baisse de salinité) assez marqué (Fig. 4.7b), et à un léger refroidissement
(Fig. 4.7c) de la région. Il est également intéressant de noter l'évolution de la strati�cation
à la base de la couche de mélange (Fig. 4.7d et e). On note que la strati�cation en salinité
a sensiblement augmenté au cours de la période alors que le changement de strati�cation en
température est négligeable. On observe une fois encore, l'e�et dominant de la salinité sur la
strati�cation. Les deux tendances les plus claires, i.e. qui ressortent le mieux de la variabilité
inter-annuelle, sont les tendances en salinité et en strati�cation haline, avec des corrélations
entre anomalies mensuelles et tendance à long terme de� 0.45 (Fig. 4.7). Les tendances
en température et en profondeur de la couche de mélange se dégagent moins clairement du
�bruit� inter-annuel (corrélations entre anomalies mensuelles et tendance à long terme de�
0.25 ; Fig. 4.7).

Fig. 4.8: Même chose que pour la Fig. 4.7 mais en utilisant la combinaisons des
trois jeux de données issus des bateaux, des �otteurs Argo et des éléphants de
mer.

Si nous comparons maintenant ces séries temporelles d'anomalies et leurs tendances as-
sociées, à l'équivalent, mais en incluant cette fois les données des éléphants de mer, nous
constatons peu, si ce n'est pas, de di�érences (Fig. 4.7 vs. Fig. 4.8). Bien que les obser-
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vations d'éléphants de mer injectent énormément de données à partir des années 2000, les
moyennes glissantes (courbes rouges) et les tendances (droites noires) restent assez simi-
laires et les tendances sont visibles dans les 3 jeux de données. Nous décidons de réaliser
les analyses suivantes en tenant compte des données éléphants de mer, qui constituent une
source d'information supplémentaire et qui permettent de s'assurer d'inclure un maximum
de régions et de saisons di�érentes dans notre analyse.

L'augmentation de la strati�cation. Nous estimons la stabilité à la base de la
couche de mélange à partir du gradient vertical de salinité et de température entre la couche
de mélange et 15 m sous la couche de mélange (voir Chap. 2, section 2.3). À l'aide de la
série temporelle de salinité de la couche de mélange (Fig. 4.8b), nous essayons de discerner
si les changements de strati�cation sur les 50 ans proviennent de la couche de mélange ou
de l'intérieur de l'océan. Sur la série temporelle de salinité de la couche de mélange, on
relève un changement de� 0.1 PSU au cours des 50 dernières années, qui correspondrait à
un changement de stabilité en salinité suivant, si l'on admet que les changements de salinité
15 m sous la couche de mélange sont nuls :

� Ns =
0:1
15

� � � g ' 4:9 � 10� 5s� 2 (4.1)

On observe que ce changement est du même ordre de grandeur que celui observé sur la
Figure. 4.8e de� 3:10� 5s� 2 en 50 ans. Ce résultat nous indique que la variation de la strati�-
cation en salinité, � Ns, est très certainement principalement due à un changement de salinité
dans la couche de mélange. Un tel changement de salinité de surface et de strati�cation ha-
line associé, est cohérent avec une augmentation des précipitations, et/ou un changement de
régime de glace de mer, et/ou une augmentation du taux de fonte des plateformes glaciaires
antarctiques. Haumann et al. (2016) ont récemment décrit une augmentation du �ux d'eau
douce par changement de régime de la glace de mer, en accord avec nos résultats.

L'approfondissement de la couche de mélange. Une augmentation de la stra-
ti�cation haline se traduirait intuitivement par une réduction de l'épaisseur de la couche de
mélange, car elle aurait plus de mal à se déstabiliser. Nous obtenons cependant le résultat
inverse. D'après nos résultats, la couche de mélange devient de plus en plus profonde au �l
des années. En e�et, on note qu'elle s'approfondit de� 7 m en 50 ans. Cet approfondissement
est surprenant et nous n'en connaissons pas les raisons. Nous ne pouvons évidemment pas
exclure que cette tendance ne soit pas signi�cative ; la corrélation entre anomalie mensuelle
et tendance est de 0.29, indiquant que la tendance ne ressort pas de façon nette de la va-
riabilité inter-annuelle. Si nous tentons toutefois d'expliquer cette tendance, nous pouvons
dire qu'elle pourrait être due à (1) une diminution des forçages de �ottabilité ou à (2) une
augmentation des forçages mécaniques (vents). Cependant les �ux de �ottabilité sont domi-
nés par les �ux d'eau douce, et à en croire la tendance d'adoucissement en salinité, les �ux
d'eaux douce devraient indiquer une tendance à un amincissement de la couche de mélange.
D'autres forçages pourraient entrer en jeu, comme les forçages mécaniques qui peuvent éga-
lement piloter des variations de la profondeur de la couche de mélange. Face à ces résultats
intéressants, et de prime abord contre-intuitifs, nous proposons de pousser l'analyse pour
mieux comprendre les phénomènes en jeu. Notamment, nous allons maintenant explorer s'il
y a un e�et saisonnier et/ou régional sur ces résultats.

4.3.2 Cycle saisonnier des tendances à long terme

Nous divisons le jeu de donnée en été (décembre-janvier-février, Fig. 4.9) et hiver (juin-
juillet et août, Fig. 4.10) a�n de comprendre l'e�et de la saisonnalité sur les anomalies des
propriétés de la couche de mélange.
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En été (Fig. 4.9), aucune tendance ne se dégage de la variabilité inter-annuelle sur la
profondeur de la couche de mélange. En revanche le signal en salinité est fort et on observe
une diminution prononcée de la salinité de la couche de mélange. La stabilité en salinité à la
base de la couche de mélange augmente fortement au cours des 50 ans. On note aussi, comme
lorsqu'on considère l'ensemble du cycle saisonnier, que la température diminue légèrement
mais cela ne semble pas a�ecter la stabilité en température à la base de la couche de mélange,
ou de manière très faible.

Fig. 4.9:Même chose que pour la Fig. 4.8 mais en ne sélectionnant que les données
estivales.

Le signal hivernal (Fig. 4.10), fait apparaître des tendances très distinctes par rapport
aux tendances estivales : une tendance nette de la profondeur de la couche de mélange indique
un approfondissement important sur le long terme, de l'ordre de 10 m, avec une corrélation
entre données mensuelles et tendance bien plus importante que sur le signal analysé sur
l'ensemble du cycle saisonnier. C'est donc en hiver que ce signal d'approfondissement de la
couche de mélange apparaît. Par ailleurs, la tendance hivernale en salinité est très faible, mais
de manière intéressante, on observe une nette tendance à l'augmentation de la strati�cation
haline hivernale. Si l'on reprend le calcul présenté en Equation. 4.1, nous pouvons estimer le
changement de strati�cation en salinité, Ns, associé au changement de salinité observé sur
la Figure. 4.10b. On note que la variation de salinité est très faible en hiver, elle est de -0.01
ce qui correspond àNs de :
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� Ns =
0:01
15

� � � g ' 5:7 � 10� 6s� 2 (4.2)

Or si l'on compare ce résultat à la variation réellement observée de la strati�cation en
salinité (Fig. 4.10 e), on observe qu'elle est de0:3� 10� 4s� 2. La variabilité de la salinité de la
couche de mélange n'explique donc pas l'augmentation de la strati�cation haline hivernale.
Cela nous indique clairement que l'augmentation hivernale de la stabilité est associée à
l'océan intérieur. Une hypothèse plausible est donc qu'en hiver la couche de mélange plonge
plus profondément au �l des années et entre alors en contact avec une couche inférieure plus
strati�ée ce qui expliquerait l'augmentation de la strati�cation sans changements de salinité
apparent dans la couche de mélange.

Fig. 4.10: Même chose que pour la Fig. 4.8 mais en ne sélectionnant que les
données hivernales.
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4.3.3 Régionalisation du signal

Le signal discuté ci-dessus pourrait potentiellement être dominé par des tendances fortes
sur certaines régions particulières de l'océan sub-polaire, ce qui modi�erait notre interpré-
tation. A�n de nous éclairer, nous étudions ici les tendances régionales. Pour cela nous
découpons ici l'océan Austral en di�érents secteurs au Sud du front polaire : le secteur de
Weddell et le secteur de Ross, qui sont tout deux représentés sur la Figure 4.11. Étant donnée
la faible couverture de données disponibles, il nous est impossible de faire une étude plus
régionale que celle là.

Fig. 4.11: Délimitation du Secteur de Weddell et du secteur de Ross au Sud du
front polaire.

Les secteurs de Ross et Weddell. Dans le secteur de Ross on peut voir que les
anomalies de la profondeur de la couche de mélange (Fig. 4.12a) augmentent légèrement
tandis que la salinité diminue de� 0:1 ce qui est associé à une augmentation de la strati�-
cation en salinité. La température et la strati�cation en température ne présentent pas de
tendances particulières. Bien que la densité de données soit moins importante dans le secteur
de Weddell (Fig. 4.13), on retrouve les mêmes tendances qu'à l'échelle plus globale ainsi que
les mêmes tendances que dans le secteur de Ross.

111



Chapitre4. Tendances et variabilités inter-annuelles

Fig. 4.12: Même chose que pour la Fig. 4.8 mais en ne sélectionnant que les
données du secteur de Ross.

112



4.3. Tendances multi-décennales des propriétés de la couche de mélange

Fig. 4.13: Même chose que pour la Fig. 4.8 mais en ne sélectionnant que les
données du secteur de Weddell.

4.3.4 Discussion des résultats sur les tendances à long terme

Les tendances sur les 50 derrières années indiquent une diminution de la salinité dans la
couche de mélange de l'ordre de (-0.1PSU=50 ans soit -0.02PSU=décennie), une augmenta-
tion de la strati�cation haline à la base de la couche de mélange, et un approfondissement de
la couche de mélange. Ces tendances sont cohérentes sur l'ensemble de la ceinture circumpo-
laire au sud du front polaire, ainsi que dans les secteurs de Ross et de Weddell. Cependant,
lorsque l'on décompose ce signal de façon saisonnière, il apparaît que cette diminution de la
salinité s'opère en grande partie durant l'été où on note alors une augmentation de la strati�-
cation en salinité et pas de changements de profondeur de la couche de mélange. En revanche
en hiver, la strati�cation en salinité augmente également très signi�cativement, associée à un
fort approfondissement de la couche de mélange mais sans changements de salinité dans la
couche de mélange. Si il est di�cile de conclure de façon nette sur les changements en cours
dans la région sub-polaire, nos résultats éclairent de possibles hypothèses que nous discutons
ici. Les changements estivaux sont cohérents avec un adoucissement de la couche de mélange
par perturbation du cycle de l'eau douce. Haumann et al., (2016) mettent en évidence un
changement de régime de la banquise antarctique qu'ils évaluent à une diminution de la sali-
nité de 0.02� 0.01PSU=décennie sur les trois dernières décennies. Nos résultats sont tout à
fait en accord avec cette tendance, avec des tendances estivales du même ordre de grandeur,
ce qui nous invite à proposer que les changements de salinité que l'on observe dans la couche
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de mélange au cours des 50 dernières années sont en e�et dues à des changements de régime
de la glace de mer, pas seulement à cause d'une augmentation de l'eau de fonte, mais sur-
tout à cause de changements dans l'export de glace vers le Nord [Haumann et al., 2016]. En
revanche cet adoucissement de la couche de mélange n'est pas observé en hiver. Nous pro-
posons ici une explication. D'une part, le volume de la couche de mélange est beaucoup plus
important en hiver qu'en été, ainsi tout changement sur les �ux de surface est plus dilué en
hiver. D'autre part, nous observons un approfondissement hivernal de la couche de mélange.
Cet approfondissement se traduit par une augmentation du �ux de chaleur et de sel entrainé
en hiver dans la couche de mélange (la couche de CDW sous-jacente qui est entrainée est plus
chaude et plus salée que la couche de surface ; voir Fig 10, chapitre 2). Il est ainsi possible
qu'en hiver, en plus de l'e�et de dilution, l'adoucissement général de la couche de mélange
soit contre-balancé en partie par un apport de sel par entrainement. Notons également que
l'augmentation de l'entrainement de CDW serait cohérente et serait une explication possible
des observations récentes qui indiquent que les CDW ont tendance à remonter plus en surface
sur le pourtour Antarctique [Schmidtko et al., 2014]. La raison d'un tel approfondissement
de la couche de mélange hivernale reste néanmoins peu claire, c'est une question encore ou-
verte. Ici, nous ne pouvons que proposer des pistes de ré�exions sur la possible augmentation
du transfert atmosphérique de moment à l'océan associé aux changements de distribution
de banquise. Plus généralement, la tendance à l'approfondissement de la couche de mélange
hivernale et l'augmentation de l'entrainement hivernal de CDW qu'elle implique, pourraient
suggérer une modi�cation de la circulation de retournement à grande échelle. Établir un lien
entre les tendances des changements des propriétés de la couche de mélange depuis 50 ans,
et des potentiels changements de la circulation de retournement est un dé� considérable à
partir des données éparses auxquelles nous avons accès. Mais face à l'importance de la ques-
tion pour le climat (e.g. [Le Quéré et al., 2007, Armour et al., 2016]), nous essayons dans les
prochaines sections de creuser la question et nous construisons une approche qualitative a�n
de comprendre l'impact de la variabilité inter-annuelle sur la circulation océanique.

4.4 Tendances multi-décennales de la transformation de masses
d'eau

A�n de discuter la variation de la circulation océanique à partir du cadre conceptuel du
chapitre 3, il nous faut connaitre la tendance sur les �ux de �ottabilité à la surface, ainsi que
la tendance sur la densité de la couche de mélange. Il est possible d'aborder cette question
à partir d'une vision simpli�ée du problème que l'on pourrait écrire sous la forme suivante :

� �|{z}
1

Variabilité du

transport

= � B � �
| {z }

2

Variabilité du �ux de

�ottabilité à la surface

+ B � ��
| {z }

3

Variabilité de la densité

de la couche de mélange

(4.3)

Les sections suivantes s'articulent autour des di�érents termes de cette équation et se
divisent en 2 parties :

� Nous commencerons tout d'abord par l'étude du terme 3 de l'Eq. 4.3. Dans la section
4.4.1, nous explorerons l'importance potentielle que les tendances sur la densité de la
couche de mélange peuvent avoir sur notre vision des tendances de la formation de
masses d'eau.
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� Puis dans la section 4.4.2, nous �nirons par l'étude du terme 2 de l'Eq. 4.3. Nous
avons vu précédemment que les eaux à la surface sont moins salées depuis 50 ans
[Jacobs et al., 2002b, Jacobs and Giulivi, 2010], indiquant des modi�cations dans la
répartition du �ux de sel à travers l'océan Austral. Il y a donc aussi des changements
dans les classes de densité où sont injectés/supprimés les �ux de �ottabilité. Il est
possible que ces changements de �ux de �ottabilité entraînent des changements dans
le taux de formation/transformation des masses d'eau et donc des changements dans
l'intensité de la circulation verticale (upwelling et subduction). C'est ce que nous es-
saierons de mettre en évidence.

4.4.1 Tendance sur la densité de la couche de mélange

D'après nos résultats et ceux de [Haumann et al., 2016], les tendances dans le �ux d'eau
douce à la surface entrainent un adoucissement de -0.02� 0.01 PSU par décennie dans les
eaux de surface. Si l'on considère l'équation d'état de l'eau de mer, et que l'on se place à la
surface et sans variations de températures, nous pouvons considérer qu'elle est linéaire. De
cette façon, en implémentant le changement de salinité observé actuellement (-0.02� 0.01
PSU=décennie), nous estimons qu'il correspond en fait à une variation de densité de l'ordre
de � 0.0016kg:m� 3 par an. Si une telle tendance est notable et importante à comprendre,
ce taux de changement est faible dans le cadre d'un calcul de transformation de masse d'eau
comme celui introduit au chapitre 3, avec des classes de densité d'ordre de grandeur de 0.1
kg:m� 3. Ces tendances peuvent cacher des variations inter-annuelles ou intra-saisonnière plus
fortes. A�n d'aborder cette question, nous calculons l'écart-type des anomalies de densité de
la couche de mélange, observé dans notre jeu de données autour de la moyenne climatologique.
La �gure. 4.14 décrit l'écart-type moyenné par classes de densité avec un pas de 0.1kg:m� 3

des anomalies de la densité potentielle de la couche de mélange (courbe noire et valeurs
associées). Les barres d'erreurs correspondent à l'écart-type de toutes les anomalies de la
densité potentielle de la couche de mélange en fonction des classes de densité considérées. La
variabilité de la densité de la couche de mélange est importante dans les classes de densité
inférieures à 26.4 où l'écart-type atteint plus de 0.1 kg:m� 3. Au delà de cette limite, dans
les classes de densités supérieures à 26.4 , l'écart-type de la densité potentielle de la couche
de mélange est compris entre 0.05 et 0.08kg:m� 3. Ces résultats ainsi que notre simulation de
la tendance à long terme de la densité de la couche de mélange (� 0.016kg:m� 3=décennie),
nous indiquent que les variabilités de la couche de mélange sont faibles dans le cadre d'une
estimation de transformation de masse d'eau estimée par classe de densité de 0.1kg:m� 3.
Nous ferons donc, dans la suite de cette section, l'hypothèse que le terme 3 de l'équation 4.3
est faible.
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Fig. 4.14: Écart-type des anomalies de la densité potentielle de la couche de mé-
lange en fonction des classes de densité. La courbe noire et les valeurs correspondantes
sont les écarts-type des anomalies de la densité potentielle moyennés sur chaque classe de
densité de 0.1kg:m� 3. Les barres d'erreur correspondent à l'écart-type des anomalies de la
densité potentielle de la couche de mélange pour chaque classe de densité de 0.1kg:m� 3.

4.4.2 Tendances multi-décennales de la divergence des CDW

Au même titre que l'équation (3) du chapitre 3, qui présente le taux de formation de
masses d'eau, la variation de cette grandeur (@F(�; t )=@�� �� ) peut s'exprimer de la façon
suivante :

@V(�; t )
@t

+ M (�; t ) = �
@F(�; t )

@�
� �� (4.4)

où V est le volume d'eau dans la couche de mélange etM est le taux de subduc-
tion/obduction dans la couche de mélange. Cette section a pour but d'analyser la variation
multi-décennale de la transformation de masses d'eau (@F(�; t )=@�� �� ) et d'observer si des
changements sur le long-termes de la circulation méridionale s'opèrent. Si c'est le cas, nous
verrons si des changements du taux de transformation sont associés à une variation du vo-
lume de la couche de mélange (@V) ou à une variation de l'intensité de l'upwelling de CDW
(M ).

Dans le chapitre 3, nous estimions les �ux de �ottabilité en surface à partir d'un bilan de
�ottabilité de la couche de mélange. Pour une analyse inter-annuelle, nous ne pouvons pas
utiliser cette approche. Étant donné que les �ux issus de l'analyse de [Haumann et al., 2016]
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sont cohérents avec un certain nombre de nos résultats, nous proposons de les utiliser pour
estimer en quoi les changements décrits par [Haumann et al., 2016] impacteraient la circu-
lation grande échelle. Ce jeu de données fournit des estimations du �ux d'eau douce à la
surface provenant de la formation de glace de mer, de la fonte de la glace de mer et du
transport latéral de glace de mer à travers l'océan Austral sur la période 1988�2008.

Fig. 4.15: Moyenne annuelle de la transformation des masses d'eau en Sver-
drup et en espace de densité. Variabilité inter-annuelle estimée à partir des données
de [Haumann et al., 2016]. Chaque couleur correspond à une année et la courbe bleue est le
taux de transformation annuel.

Nous avons e�ectué le même calcul de transformation de masse d'eau qu'au chapitre 3,
à partir de ce nouveau jeu de données, mais cette fois, année par année. Rappelons que par
convention, un taux de transformation de masse d'eau positif correspond à une perte de
�ottabilité et à une densi�cation de la masse d'eau. À l'inverse un taux de transformation
négatif correspond à un gain de �ottabilité traduisant une perte de densité de la masse d'eau.
Le taux de transformation de masse d'eau présente une forte variabilité annuelle (Fig. 4.15)
et certaines années le transport est même multiplié par deux. C'est notamment le cas autour
de l'isopycne27:4 par exemple, où la transformation annuelle est de� 7:5 Sv (courbe bleue
épaisse) et varie d'année en année avec un minimum de� -3 Sv en 2007 et un maximum
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de � -13 Sv en 1996. C'est d'ailleurs dans ces classes de densité (27:3 �  � 28:2 kg:m� 3)
associées aux CDW, que l'on observe la plus forte amplitude de la variabilité inter-annuelle.
Dans les classes de densité inférieures ( � 27:3 kg:m� 3) ainsi que dans les eaux très denses
( � 28:2 kg:m� 3), les variations annuelles sont plus faibles et de l'ordre de� 1 � 1:5Sv.

Nous allons maintenant aborder le taux de transformation de masses d'eau entre les iso-
pycnes 27.3 et 28 . Nous intégrons sur une large gamme de densité pour tenter d'augmenter
le rapport signal sur bruit. Par ailleurs, pour les mêmes raisons, nous ne nous intéresserons
pas ici à la variabilité inter-annuelle mais seulement à la tendance entre 1988 et 2008. Deux
séries temporelles du taux annuel de transformation de masses d'eau entre 1988 et 2008 et à
travers deux isopycnes d'intérêt sont présentées en Figure 4.16 (F(27.3 ) et F(28 )).

Fig. 4.16: Variation inter-annuelle du taux de transformation de masse d'eau
entre deux isopycnes particulières : 27:3 (courbe bleue) et 28 (courbe noire)
sous la glace de mer entre 1988 et 2008. Estimation à partir des données de
[Haumann et al., 2016]. Les droites rouges sont les régressions linéaires associées à chaque
courbe.

Le résultat obtenu en Figure 4.16, présente les variations inter-annuelles de la transfor-
mation des masses d'eau à travers deux isopycnes représentatives des limites des CDW (entre
27.3  et 28  ) dans le calcul de transformation associé à la glace de mer. Au cours des 20
années étudiées, nous notons une tendance linéaire de la transformation de masse d'eau de
-1.9 Sv à travers l'isopycne 28 (Fig. 4.16, tendance de la courbe noire), pour une moyenne
autour de 10 Sv, soit une tendance de presque 20% de la moyenne. Cette tendance corres-
pond à une diminution de la transformation des masses d'eau depuis l'isopycne 28 vers des
densités plus élevées.

Au niveau de l'isopycne 27.3 (Fig. 4.16, courbe bleue), on observe une tendance de -3.2
Sv entre 1988 et 2008, pour une moyenne autour de -7 Sv, soit une tendance de presque
50% de la moyenne. Dans ce cas de �gure et compte tenu des valeurs négatives, la régression
linéaire négative indique une augmentation du transport depuis l'isopycne 27.3 vers des
densités plus faibles.

En résumé, ces deux séries temporelles semblent indiquer qu'au cours de ces 20 ans nous
assistons d'une part à une intensi�cation du transport vers les densités inférieures à 27.3
et d'autre part à une diminution du transport vers les densités supérieures à 28 (voir aussi
la Fig. 4.18).
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La Figure. 4.17 présente la tendance de la divergence de transformation des eaux CDW
entre 27.3 et 28  : (@F(�; t )=@�� �� ) = F (28 ) � F (27:3 ). On note une augmentation de
la divergence des CDW entre 1988 et 2008 matérialisée par la droite de régression linéaire
croissante, comme on pouvait s'y attendre à partir des tendances linéaires de F(27.3 ) et
F(28  ).

Fig. 4.17:Série temporelle de la divergence de transport des CDW dans la couche
de mélange sous la glace de mer entre 1988 et 2008. Estimation à partir des données
de [Haumann et al., 2016]. La courbe rouge épaisse correspond à la di�érence du taux de
transformation entre les isopycnes28 et 27:3 . La droite rouge �ne correspond à la régression
linéaire et indique une augmentation de la divergence de transformation de masses d'eau entre
27:3 et 28 .

4.4.3 Interprétation

Cette tendance que l'on observe de l'intensité de la divergence de CDW, peut être inter-
prétée sous deux angles, la réalité se situant possiblement en un mélange des deux :

A. La tendance sur le volume de CDW (27.3�28  ) dans la couche de mélange
est négligeable, i.e. @V=@t� 0, impliquant que la tendance sur la divergence de
transformation correspond à une tendance sur l'upwelling de CDW (voir Eq. 4.4).

B. La tendance sur le transfert de CDW entre la surface et l'intérieur est négli-
geable (i.e. M � 0) , impliquant que la tendance sur la divergence de transformation
correspond à une tendance sur le volume de CDW dans la couche de mélange (voir Eq.
4.4).

Penchons nous sur les hypothèses faites ci-dessus, et commençons par supposer que la
tendance sur le volume de CDW dans la couche de mélange est négligeable. Nous avons vu
plus haut que les tendances sur la densité de la couche de mélange sont négligeables, im-
pliquant que si le volume de CDW de la couche de mélange est stable, alors la profondeur
de la couche de mélange doit être stable. Cependant ce résultat n'est pas en accord avec les
observations de notre précédente section, qui indiquaient un approfondissement de la couche
de mélange de l'ordre de� 3 m en 20 ans (Fig. 4.8). Quelle est la conséquence d'un tel ap-
profondissement de la couche de mélange sur la circulation ? D'après notre estimation de la
climatologie de la couche de mélange (chapitre 2), nous déterminons l'aire d'a�eurement des
CDW dans la couche de mélange (27.3 et 28 ) autour de l'Antarctique à � 2 � 1013m2, en
moyenne annuelle. L'approfondissement observé de la couche de mélange (� 3 m en 20 ans)
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implique ainsi une convergence de masse d'eau de l'ordre de 1.9 Sv en 20 ans. Ainsi, la varia-
tion du volume de masse d'eau dans la couche de mélange n'est d'une part pas négligeable,
mais en plus, va dans le sens inverse de l'observation sur la tendance de transformation. La
variation du volume de la couche de mélange et la tendance sur la transformation de masse
d'eau se renforcent l'une l'autre. En reprenant l'Eq. 4.4, nous en concluons que tout indique
que le taux de transfert de CDW entre la couche de mélange et l'intérieur (M) a changé au
cours des 20 dernières années. D'après nos résultats, l'upwelling de CDW augmenterait à un
rythme d'un peu plus de 3 Sv sur 20 ans (1.3 Sv(@F(�; t )=@�� �� + 1.9 Sv de @V(�;t )

@t ). La
Figure. 4.18 schématise la situation en 1988 et 20 ans plus tard, en 2008. On voit qu'en 20
ans, la transformation de masse d'eau vers des densités supérieures à28 a diminué tandis
que celle vers des densités inférieures à27:3 a sensiblement augmenté ; et que le volume de
CDW dans la couche de mélange a lui aussi augmenté.

Si l'on ramène cette valeur à notre estimation d'un upwelling en moyenne climatologique
de 27 Sv (voir Chap. 3), alors cette augmentation de l'upwelling correspond à un changement
de � 10 %. Il est intéressant de noter que ce résultat est cohérent avec un certain nombre
d'études de la littérature (principalement des études de modélisation). Il y a un consensus
concernant la tendance actuelle à une intensi�cation des vents d'Ouest (entre 10 et 20%
d'après [Morrison et al., 2015]) et leur déplacement vers le pôle Sud associé à des phases
positives du SAM. En conséquence le transport d'Ekman vers le Nord augmente, ainsi que
l'intensité de l'upwelling de l'océan Austral et le taux de formation des eaux subtropicales
[Le Quéré et al., 2007, Morrison et al., 2011, Morrison and Hogg, 2013, Waugh et al., 2013].
Plusieurs mécanismes sont proposés a�n d'expliquer cette intensi�cation des vents et de
l'upwelling de CDW actuellement observé, comme par exemple la variabilité décennale, une
augmentation des rejets de gaz à e�et de serre, etc. Certaines observations suggèrent que
la tendance au renforcement des vents d'Ouest est une conséquence de la destruction de
l'ozone stratosphérique [Waugh et al., 2013], d'autres études montrent qu'une partie de cette
tendance serait attribuée à des changements de gradients de température de surface causés
par le réchau�ement climatique [Fyfe et al., 1999, Shindell and Schmidt, 2004]. Les modèles
prévoient une persistance de l'intensi�cation des vents dans l'océan Austral au cours du21ème

siècle si les concentrations en CO2 continuent d'augmenter [Shindell and Schmidt, 2004].
Ainsi [Me¼ers, 2014] montre que sous les scénarios RCP4.5/8.5, l'upwelling de CDW s'accroit
ainsi que la formation des AAIW, tandis que la formation des AABW diminuerait.
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Fig. 4.18: Comparaison de la divergence des CDW dans la couche de mélange
entre 1988 et 2008. D'une part la divergence de CDW a augmenté de + 1.3 Sv en 20 ans,
et d'autre part l'approfondissement de la MLD est responsable d'une convergence de masse
d'eau de + 1.9 Sv dans la couche de mélange.

Par exemple, les modèles de la phase 5 du Projet d'inter-comparaison des modèles cou-
plés (CMIP5), montrent un décalage continu vers le pôle Sud ainsi qu'un renforcement des
vents d'Ouest (Fig. 4.19) au cours du21ème siècle. L'analyse des 4 scénarios RCP, corres-
pondant chacun à une évolution di�érente du forçage radiatif à l'horizon 2300, con�rme ces
tendances. Au cours des 100 prochaines années, on prévoit bien un rapprochement du jet
atmosphérique vers le pôle Sud et une intensi�cation, même si sous le scénario RCP2.5 il
y a un retour à la normale avant la �n du siècle (Fig. 4.19, courbe verte). Sous le scénario
RCP8.5 (courbe rouge), nous assisterions à un décalage du jet de 1.5� vers le Sud et une
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ampli�cation de 0.02 Pa, soit environ 10 %, d'ici la �n du 21ème siècle. S'il y a aujourd'hui un
consensus sur l'intensi�cation des vents d'Ouest à la surface de l'océan qui peut in�uencer
l'intensité de la circulation méridionale de retournement ainsi que la remontée des eaux pro-
fondes [Marshall and Speer, 2012], alors il est possible que ces changements de vents auront
également des implications sur l'océan et l'upwelling des CDW.

Fig. 4.19: Prévision des changements de vents dans l'hémisphère Sud, d'après
[Swart and Fyfe, 2012]. (a) Simulation de l'anomalie de la position moyenne annuelle des
vents d'Ouest. (b) Simulation de l'anomalie de la force moyenne annuelle des vents d'Ouest.
Chaque courbe représente les valeurs des anomalies de la position des vents d'Ouest (a) et
de leur force (b) dans un scénario historique (courbe noire, 1979 à 2005) et dans quatre
scénarios RCP (2006-2100). Les enveloppes correspondent à un intervalle de con�ance de
95%.

4.5 Conclusions et Perspectives

Dans ce chapitre nous avons analysé les changements à long terme des propriétés de la
couche de mélange en dressant des séries temporelles des 50 dernières années. Si nous avons
vu que des tendances long terme se dégagent de la variabilité inter-annuelle, nous avons tenté
d'en comprendre l'impact sur la circulation de retournement à grande échelle. Nos résultats
révèlent sur les 50 dernières années que l'océan Austral s'adoucit signi�cativement (-0.1 PSU)
et se refroidit légèrement (-0.17� C). Parallèlement, la profondeur de la couche de mélange
augmente (+7 m) ainsi que la strati�cation en salinité (+ 3:10� 5s� 2). Ces changements et
ceux du �ux d'eau douce de la glace de mer seraient associés à une accélération de la cir-
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culation de retournement avec une augmentation de l'upwelling de CDW de +3 Sv en 20
ans.

L'accélération de la circulation méridienne de retournement et ses causes ont été
documentées par de nombreuses études dont les conclusions soulignent le rôle clé de
l'intensi�cation des vents d'Ouest dans ces récents changements [Le Quéré et al., 2007,
Rhein et al., 2013, Waugh et al., 2013, Me¼ers, 2014, Landschützer et al., 2015]. En e�et,
l'intensi�cation des vents et leur contraction autour du continent Antarctique depuis les an-
nées 60, mènent à un renforcement et un déplacement vers le pôle de la divergence d'Ekman,
et donc à une augmentation de l'upwelling d'eaux chaudes chargées en carbone inorganique
dissous (les CDW) [Waugh et al., 2013].

Les conséquences possibles pour le futur
Ces changements de l'intensité de l'upwelling de CDW ont des implications impor-

tantes pour bons nombres de processus comme par exemple la fonte des glaciers, la cou-
verture de glace de mer, le budget global de carbone ainsi que la production primaire
[Lovenduski et al., 2008, Anderson et al., 2009, Schmidtko et al., 2014, Peck et al., 2015].

Actuellement, la concentration de CO2 atmosphérique augmente seulement de la moi-
tié du taux d'émission de CO2 par les activités humaines, grâce à la présence de larges
puits de CO2 sur les terres et dans les océans [Le Quéré et al., 2007, Rhein et al., 2013].
Les taux d'absorption (ou de relarguage) de ces puits (ou de ces sources) sont variables
et très sensibles aux conditions climatiques. À l'aide d'un modèle inverse et d'observa-
tions du CO2 atmosphérique, [Le Quéré et al., 2007] montrent que le puits de carbone que
constitue l'océan Austral a diminué entre 1981 et 2004 ; l'océan Austral est moins e�cace
dans la séquestration du carbone. Ils attribuent cette diminution du piégeage du carbone
par l'océan, à une augmentation de l'intensité des vents d'Ouest qui renforcent l'upwelling
de CDW lui-même responsable d'une remontée d'eaux anciennes et chargées en carbone
[Le Quéré et al., 2007, Waugh et al., 2013]. Les prévisions climatiques prévoient un main-
tien de l'augmentation de l'intensité des vents au cours du 21ème siècle si les rejets de
CO2 anthropiques augmentent encore [Shindell and Schmidt, 2004, Fyfe and Saenko, 2006,
Le Quéré et al., 2007]. Ces simulations suggèrent donc que la fraction deCO2 absorbée par
l'océan Austral pourrait diminuer encore à l'avenir, à cause de l'intensi�cation des vents
qui augmentent l'upwelling de CDW et contre-balancent l'e�et de puits de l'océan Austral
[Le Quéré et al., 2008, Lovenduski et al., 2008].

Un autre phénomène intimement lié à l'augmentation de l'upwelling de CDW est le taux
de fonte des ice-shelf. En e�et, il est établi que le taux de fonte des ice-shelf augmente lorsque
des intrusions de CDW ont lieux en certains endroits qui favorisent leur propagation au des-
sus de la pente continentale et jusqu'aux cavités sous les ice-shelf [Pritchard et al., 2012,
Schmidtko et al., 2014]. Lorsque les CDW, chaudes (� 3� C à 300m), entrent en contact avec
la base de l'ice-shelf, elles favorisent sa fonte par la base et augmentent l'écoulement des gla-
ciers continentaux [Pritchard et al., 2012]. [Schmidtko et al., 2014] mettent en évidence une
remontée des CDW entre 1975 et 2012. Le fait de trouver des CDW plus haut dans la colonne
d'eau, leur donne parfois un plus large accès au sommet de la pente continentale ce qui favo-
rise ensuite l'écoulement vers la base des ice-shelf et augmente le taux de fonte. Rappelons
ici que nos résultats semblent en faveur d'une remontée des CDW dans la couche de mélange
depuis les années 1960. Nous avons observé que la couche de mélange s'approfondit au cours
des 50 dernières années et particulièrement en hiver. On a vu qu'à la même période hiver-
nale, la strati�cation haline augmente fortement sans aucun changements de salinité notable
dans la couche de mélange elle-même. Ces résultats suggèrent que la couche de mélange en
s'approfondissant au �l des années, entraine avec elle des CDW dans la couche de mélange.
La remontée des CDW, souvent attribuée aux changements de vents d'Ouest, a le potentiel
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d'augmenter sensiblement le transport de chaleur. Cependant le lien entre les changements
de vents et la redistribution de chaleur autour de l'Antarctique et proche des côtes, où les
CDW entrent en contact avec les ice-shelf, est encore peu connu [Pritchard et al., 2012]. Ce
que nous savons c'est que le forçage en vents a augmenté au cours des dernières décennies.

La raison de tels changements dans les champs de vents est probablement la succession de
phases positives du SAM. En e�et, nous l'avons abordé en introduction de ce chapitre, depuis
les années 60 l'indice SAM est plus souvent dans une phase positive, ce qui renforce l'intensité
des vents d'Ouest et les déplacent vers le Sud [Thompson and Wallace, 2000, Jacobs, 2006,
Me¼ers, 2014]. La �gure 4.20 synthétise les changements et possibles changements suite à
cette succession de phases SAM+. On peut voir que le SAM+ a une variété d'impacts sur
l'océan Austral. Pour commencer, et nous l'avons vu précédemment, ces phases SAM+ et
l'augmentation des vents associée, sont responsables d'une augmentation de l'upwelling de
CDW ce qui peut faciliter le contact des CDW chaudes avec la base de l'ice-shelf. Il existe
cependant des feedbacks négatifs que l'on connait encore peu, comme le refroidissement de
la surface suite à la fonte accélérée de l'ice-shelf qui pourrait à son tour diminuer la fonte et
favoriser la production de glace.

Fig. 4.20: Schéma de la circulation de l'océan Austral et des possibles changements associés
dus à une succession de SAM+. D'après [Jacobs, 2006].

Perspectives
Nous l'avons constaté, la remontée des CDW perturbe la stabilité des ice-shelf et limite

la capacité de l'océan Austral à absorber leCO2 anthropique. Ces changements sont tout
deux reliés aux changements de vents associés à des phases positives de l'indice SAM. Nous
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avons voulu tester si les tendances long termes présentées au cours de ce chapitre pouvaient
être expliquées par de la variabilité climatique à courte échelle. Cette ré�exion nous a mené
à interpréter nos données à travers l'indice SAM, a�n de détecter si ce signal climatique
est visible et joue un rôle dans les variations inter-annuelles des propriétés de la couche de
mélange de l'océan Austral. Une partie de l'étude est présentée en Annexe. Toutefois, aucun
signal signi�catif n'a été détecté en réponse au SAM, qui est pourtant le mode de variabilité
dominant de l'hémisphère Sud. Cette absence de signal pourrait avoir plusieurs explications :
la première limitation vient probablement en grande partie de la densité de données dans
notre jeu de données. En e�et, à ce jour la couverture de données hydrologiques est encore
trop faible spatialement et temporellement pour pouvoir détecter un impact du SAM sur la
surface de l'océan sous la glace de mer. Le fait de sélectionner un évènement SAM particulier
(SAM+) réduit considérablement le nombre de données, en plus de la couverture spatiale déjà
mince dans cette région du globe. La deuxième explication pourrait être que les anomalies
de la couche de mélange en réponse au SAM sont trop faibles et ne sont pas contrôlées par
ce mode de variabilité.

Il existe bien un autre mode de variabilité dans l'hémisphère Sud ; l'oscillation Australe/El
Nino (ENSO). Malheureusement l'analyse de ce mode avec nos observations nous ramènerait
au même problème de densité de données soulevé au dessus. Une méthode a�n de pallier ces
problèmes consisterait en un sous-échantillonnage d'un modèle numérique ce qui permettrait
de renseigner le nombre de données nécessaires a�n de pouvoir �nalement détecter un signal
du SAM sur la surface de l'océan.
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5.1 Synthèse

L'océan Austral joue un rôle essentiel dans le système climatique global. Sans aucune
barrière continentale, il établit un lien et transmet les signaux climatiques entre les océans
Indien, Atlantique et Paci�que. Il est également le théâtre d'une intense circulation de re-
tournement, conceptualisée par deux cellules de retournement circulant l'une au dessus de
l'autre et en des sens opposés. La cellule de surface est caractérisée par la remontée des
CDW vers le continent Antarctique, qui sont ensuite transformées par forçages dynamiques
et thermodynamiques à la surface et forment alors des eaux plus légères : les SAMW et AAIW
qui re-circulent vers le Nord. La cellule profonde, également alimentée par la remontée des
CDW, les transforment en AABW plus denses, qui plongent autour du contient Antarctique
et tapissent le fond de l'océan en re-circulant vers le Nord. Les régions où ces remontées et
plongées d'eau se produisent, sont des régions d'intenses échanges de carbone, de chaleur et
d'eau douce entre l'atmosphère, la surface de l'océan et l'océan intérieur. La circulation de
retournement transporte et redistribue ces propriétés à travers la planète et sur des échelles
de temps de la décennie au millénaire, ce qui lui confère un rôle central dans la régulation
du climat terrestre [Rintoul and Garabato, 2013].

Malgré son importance climatique de premier ordre, la structure grande échelle de cette
circulation Australe est encore peu connue. L'océan Austral sous la glace de mer reste, encore
aujourd'hui, l'un des secteurs les plus opaques et mal connus des océans, notamment à cause
d'un manque de donnéesin-situ particulièrement important. L'objectif général de cette thèse
était d'améliorer notre connaissance de la circulation et de la dynamique de l'océan Austral
au Sud de 30� S, et en particulier sous la glace de mer Antarctique à travers l'utilisation
d'un large panel d'observationsin-situ . Au cours de cette synthèse du contexte général de
l'étude, je vais rappeler les principaux résultats obtenus avant de formellement répondre aux
interrogations qui ont été posées dans l'introduction générale et qui ont dessiné la structure
de ce manuscrit. Puis nous terminerons sur une discussion sous forme de questions ouvertes
soulevées par notre étude et auxquelles nous apportons quelques éléments de réponse.

J'ai choisi dans cette thèse d'aborder la question de la circulation de retournement de
l'océan Austral à partir de l'étude de la couche de surface. Ce choix est motivé par deux
principales raisons ; l'une scienti�que, l'autre pragmatique. La circulation de retournement
de l'océan Austral s'établit principalement le long des surfaces de densité, c.-à-d. elle est
majoritairement adiabatique dans l'océan intérieur, et ce n'est qu'en surface que la circulation
traverse les couches de densité. Ainsi étudier les transformations de masses d'eau en surface
ou les propriétés des masses d'eau dans la couche de mélange, est extrêmement important
pour la compréhension générale de la circulation de retournement dans l'océan Austral. C'est
notre motivation scienti�que pour l'étude de la couche de surface sous la banquise dans cette
thèse. Cependant, les observations de l'océan Austral et en particulier de la région sous la
banquise en hiver, manquent cruellement pour une telle étude. Mais, depuis une quinzaine
d'années avec l'établissement du consortium MEOP1, une base de données très dense et
cohérente de la couche de surface de l'océan (� 500 premiers mètres) sous la banquise et à
toutes les saisons, s'est rapidement constituée. Cette disponibilité de nouvelles données sous
la banquise constitue une opportunité unique que nous avons décidé de saisir, c'est notre
motivation pragmatique. J'ai commencé ma thèse par démontrer que ces données pouvaient
être utilisées pour la caractérisation de la couche de mélange (p.ex. en utilisant plusieurs
méthodes de caractérisation de la couche de mélange en parallèle pour m'assurer du bien
fondé de nos résultats ; en confrontant mes résultats dans des budgets thermodynamiques,
etc). Tout au long de cette thèse j'ai porté une attention particulière au traitement et à la
propagation des erreurs car, d'une part, c'est très certainement un des points sensibles du

1. http://www.meop.net/
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jeu de données issu des éléphants de mer, et d'autre part, je me suis attardée à extraire
un maximum d'informations de ces données, en m'appliquant à toujours garder un ÷il sur
le rapport signal sur bruit : est-ce que mes résultats, aussi intéressants puissent-t-ils être,
sont démontrables avec le niveau d'erreur associé à mon jeu de données ? Une des réponses
a été de se limiter au signal climatologique, au cycle saisonnier, ou pour ce qui est du signal
inter-annuel, à des tendances linaires à long terme (>50 ans).

J'ai abordé la circulation de retournement à grande échelle de l'océan Austral par le
prisme du cycle saisonnier des caractéristiques de la couche de mélange et des �ux de �otta-
bilité associés. Ces �ux de �ottabilité à la surface sont fondamentaux pour la structuration
de la circulation grande échelle. Les modèles climatiques indiquent que le climat futur serait
sensible aux processus qui in�uencent les échanges net air-glace-océan [Solomon, 2007]. Ce
constat est d'autant plus vrai dans l'océan Austral où la strati�cation est faible ; les propriétés
qui sont échangées à travers l'interface air-glace-océan peuvent rapidement pénétrer le long
des surfaces de densité inclinées jusqu'à l'océan intérieur et en profondeur [Talley, 2011]. Mal-
heureusement il n'existe que très peu de donnéesin-situ de ces �ux de chaleur et d'eau douce
à la surface de l'océan Austral. Ce constat s'aggrave encore un peu plus sur et sous la glace
de mer antarctique. Pourtant cette vaste région de la planète est une zone clé pour le système
climatique terrestre, car c'est une région d'intense formation de masses d'eau actionnée en
partie, par ces �ux de �ottabilité à la surface [Sloyan and Rintoul, 2001, Talley et al., 2003].
En e�et, les �ux de surface air-glace-océan peuvent modi�er la température et la salinité
d'une masse d'eau à la surface et la transformer d'une classe de densité vers une autre. Un
des dé�s relevés par cette thèse, réside donc dans l'estimation d'un �ux de �ottabilité à la
surface qui soit cohérent avec notre connaissance et basé sur des observations.

De plus, à la variabilité saisonnière de la couche de mélange s'ajoute également la va-
riabilité inter-annuelle. Le jeu de données exploité dans cette thèse nous o�re plus de 50
ans de suivis des caractéristiques de l'océan de surface. L'exploitation de ce jeu de données,
parallèlement aux climatologies crées dans le cadre de ce travail, permettent ainsi de dresser
des séries temporelles des anomalies des caractéristiques de la couche de mélange depuis les
années 1960.

Ici, je synthétise les principales conclusions et interprétations de mes recherches sous
forme de réponses aux questions formulées dans l'introduction générale, qui ont, en grande
partie, structurées les chapitres du présent manuscrit.

(1) Peut-on observer le cycle saisonnier de la couche de mélange océanique
dans la zone de glace de mer ? Quels sont les forçages en action ?

La question est complexe : qu'appelle-t-on ici observer ? Est-ce que des champs issus
d'Atlas � classiques � comme the World Ocean Atlas représentent une observation du cycle
saisonnier de la couche de mélange océanique à grande échelle dans la glace de mer ? Nous
pensons que non et nous avons démontré que l'ajout de données hivernales permet de re-
présenter des propriétés beaucoup plus réalistes de la couche de mélange (Fig. 2.2). Pour
cela, nous avons démontré que nous pouvions mettre en place une méthode de calcul des
propriétés de la couche de mélange cohérente entre les di�érents jeux de données : données
in-situ de �otteurs Argo, d'éléphants de mer et de campagnes océanographiques. Une fois
interpolées, de nouvelles climatologies des caractéristiques du cycle saisonnier de la couche
de mélange de l'océan Austral ont été créées, de 30� S jusqu'aux côtes de l'Antarctique. Ces
cartes mensuelles mettent en évidence le fort cycle saisonnier qui anime les propriétés de la
couche de mélange, mais plus important encore, nous notons une distinction très nette entre
les signaux de la zone de glace de mer et de l'océan libre de glace de mer. Ces di�érences
sont nettement visibles en particulier pour la strati�cation. Nous mettons également en évi-
dence la dominance de la salinité sur l'amplitude du cycle saisonnier de la strati�cation de la
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colonne d'eau sous la glace de mer, tandis que c'est la température qui domine dans l'océan
ouvert.

La représentation de ce cycle saisonnier est tout à fait réaliste par rapport à notre connais-
sance de la région : p.ex. augmentation de la salinité en automne et hiver dans les régions
connues comme étant associées à une importante formation de glace. Mais cette satisfaction
qualitative nous permet-elle cependant de considérer que l'on � peut observer ce cycle saison-
nier � ? Pour aller plus loin et de manière plus quantitative, nous avons tenté de reconstituer
à partir de ces cycles saisonniers, des budgets de �ottabilité de la couche de mélange, et
de les confronter à des �ux air-glace-mer existants. Les di�érents �ux de �ottabilité halins
à l'interface air-glace-océan sont, à échelle circumpolaire, tout à fait cohérents avec notre
reconstitution du cycle saisonnier des propriétés de la couche de mélange sous la banquise.
Cette confrontation à des produits issus de modèles ou de réanalyses d'observations, renforce
notre con�ance dans nos résultats et nous pousse à conclure que, oui, nous pouvons observer
le cycle saisonnier des propriétés de la couche de mélange à partir de notre jeu de données.
Par ailleurs, les changements de contenu en �ottabilité dans la couche de mélange sous la
glace de mer sont dominés par les changement de contenus de sel, qui sont associés d'une
part aux �ux de �ottabilité à la surface (air-glace-océan), et d'autre par, au second plan, par
l'entrainement hivernal qui ramène de l'eau dans la couche de mélange.

(2) Quel est le taux de formation et de transformation de masses d'eau associé
aux forçages de la couche de mélange ? Comment ces transformations participent
et façonnent la circulation de retournement à grande échelle ?

Comme introduit plus haut, la connaissance de la transformation de masse d'eau dans la
couche de mélange nous permet d'appréhender la circulation plus grande échelle. Pour estimer
la transformation de masse d'eau il nous faut connaître l'intensité des forçages qui induisent
ces transformations : les �ux air-glace-océan. Or, dans l'océan Austral, et plus encore dans
la région de glace de mer, ces �ux de chaleur et d'eau douce, sont très mal connus (voir
introduction). Moyennés à l'échelle circumpolaire, les cinq produits issus de modèles ou de
réanalyses que nous avons considérés dans cette thèse semblent assez cohérents entre eux,
et expliquent bien les changements de contenu de �ottabilité observés dans la couche de
mélange. Cependant, à l'échelle locale, les di�érences entres ces produits sont énormes, et
n'expliquent pas les structures locales observées dans le cycle saisonnier. Or pour un calcul de
transformation de masse d'eau, même moyenné à l'échelle circumpolaire, l'échelle locale est
déterminante : il faut savoir quelle masse d'eau est modi�ée par tel ou tel �ux ; en d'autres
termes il faut que les �ux de �ottabilité observés soit cohérents à l'échelle locale avec le
champ de densité de la couche de mélange utilisé. A�n de s'a�ranchir de ces problèmes, nous
avons calculé notre propre estimation des �ux de �ottabilité reçus par l'océan à partir de
nos observations des modi�cations de caractéristiques de la couche de mélange au cours de
son cycle saisonnier.

Le calcul de ces �ux et la transformation de masse d'eau associée, nous permet de passer
d'une vision "horizontale" de l'océan Austral, à une vision "verticale" : nous estimons d'abord
l'intensité de la transformation d'eau vers des classes de densité plus légères et plus denses,
ce qui nous permet ensuite de calculer le taux climatologique de subduction et d'upwelling.
Dans la région de glace de mer, les �ux halins, encore une fois, dominent la transformation.
Ils induisent en moyenne annuelle un fort allègement des eaux les moins denses de la région
(<27.6 ), et une densi�cation des eaux les plus denses de la région (>27.6 ). À partir de
cette approche, il nous est di�cile d'identi�er la source des �ux d'eau douce qui domine
cette transformation. Cependant, nous avons présenté une décomposition qui suggère que
l'allègement des eaux les moins denses est co-arbitrée par la fonte de glace de mer et les
précipitations ; et la densi�cation des eaux les plus denses est dominée par les rejets de sau-
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mures associés à la formation de glace de mer. Cette divergence de transformation de masse
d'eau autour de l'isopycne 27.6 nous permet, sous l'hypothèse de stationnarité dans laquelle
nous sommes, d'identi�er cette isopycne comme la délimitation entre la cellule de circulation
de surface et la cellule de circulation profonde dans l'océan Austral. Cette divergence est à
l'origine d'un upwelling de 27 Sv dans les classes de densités des CDW (27:3 �  � 7:9 ).
Nos résultats suggèrent par ailleurs une subduction de 22 Sv dans les eaux inférieures à27:3
représentatives des AAIW et SAMW, et une subduction de 5 Sv dans les eaux supérieures
à 7:9 représentatives des DSW et AABW.

(3) Comment les variabilités climatiques dominantes de l'hémisphère Sud et
les tendances multi-décennales, a�ectent-elles la circulation grande échelle de
l'océan Austral et la formation de masses d'eau associée ?

Les résultats de cette thèse, considérés comme une estimation robuste du cycle saison-
nier local de la couche de mélange, nous permettent de revisiter l'estimation des tendances à
long terme dans les régions sub-polaires australes. En e�et, dans l'estimation d'une tendance
à long terme il est important de travailler sur des anomalies par rapport au cycle saison-
nier climatologique local, a�n de s'a�ranchir d'un changement d'échantillonnage régional ou
saisonnier. Dans le chapitre 4, une étude détaillée des tendances sur le long terme des carac-
téristiques de la couche de mélange est présentée. Nous observons dans la région de glace de
mer, des changements notables de la couche de mélange lors des 50 dernières années, avec en
particulier un approfondissement de la couche de mélange associé à une baisse de la salinité,
une diminution de la température et un renforcement de la strati�cation en salinité à la
base de la couche de mélange. Lorsque l'on découple les tendances estivales et hivernales, il
est intéressant de noter que la forte tendance à la diminution de la salinité de la couche de
mélange est un signal uniquement estival tandis que le renforcement signi�catif de la stra-
ti�cation se manifeste été comme hiver. En été la diminution de la salinité en surface (sans
changements de la MLD) augmente le gradient de sel entre la couche de mélange et 15m
sous la couche de mélange, ce qui explique l'augmentation de la strati�cation. En revanche,
en hiver sur les 50 années étudiées, il n'y a pas de changements notables de la salinité dans
la couche de mélange et pourtant la strati�cation se renforce autant qu'en été. On remarque
par ailleurs que c'est en hiver seulement que la tendance à l'approfondissement de la couche
de mélange se manifeste. On en déduit donc que, en hiver, sans changements de salinité
dans la couche de mélange, cette augmentation de la strati�cation ne peut provenir que de
la couche sous-jacente. Sur les 50 dernières années, en hiver et au Sud du front polaire, la
couche de mélange devient de plus en plus profonde et entre donc de plus en plus en contact
avec une couche d'eau sous-jacente plus strati�ée et plus salée.

Ces modi�cations de salinité de la couche de mélange semblent cohérentes avec un chan-
gement de régime de formation/destruction de la banquise qui a�ecterait le �ux d'eau douce
associé. Ainsi, il est possible que ce changement de �ux a�ecte la transformation de masse
d'eau associée et le transport à travers la base de la couche de mélange ; de plus les chan-
gements de volumes de la couche de mélange (approfondissement de la couche de mélange)
peuvent également indiquer un changement de transport à travers la base de la couche
de mélange. Nous nous sommes penchés sur ces questions. Les erreurs sur ces estimations
sont évidemment très grandes, mais il est intéressant de noter ce que nous indiquent ces
changements de propriété à long terme sur la circulation verticale. D'après nos résultats le
changement de transformation associé à un changement de �ux d'eau douce, et le change-
ment de volume de la couche de mélange indiquent une augmentation de l'upwelling de CDW
autour de 3-4 Sv, ce qui nous semble tout à fait considérable. Si ces résultats sont à prendre
avec une grande prudence, il est intéressant de noter, au moins de manière qualitative, que
les changements à long terme observés indiquent une possible intensi�cation de l'upwelling
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de CDW.

5.2 Les grandes questions en suspens

Les principaux résultats de ma thèse, synthétisés ci-dessus, font émerger plusieurs axes
de recherche associés à de nombreuses questions ouvertes et perspectives. Parmi eux, nous
présentons ici trois de ces axes, ou pistes de ré�exion, qui me semblent particulièrement
intéressants et pour lesquelles nous tentons d'apporter quelques éléments de développement.

5.2.1 La remontée des eaux circumpolaires profondes dans la couche de
mélange Australe.

Comme discuté à plusieurs reprises au long de ce manuscrit, l'océan Austral représente
une clé de voûte de la circulation de retournement planétaire que nous nous devons de mieux
comprendre si nous souhaitons appréhender et prédire les possibles évolutions du climat fu-
tur. Ces dernières années d'importantes avancées ont été faites pour mieux comprendre la
ventilation par convection dans l'océan Austral (eaux modales, intermédiaires, et eaux de
fond), i.e. le transfert de masse d'eau depuis la couche de mélange vers l'océan intérieur.
Cependant, il nous semble que la compréhension de la remontée des eaux dans la couche de
mélange, i.e. le transfert de masse d'eau depuis l'océan intérieur vers la couche de mélange,
est bien moins précise. Le chapitre 3 de cette thèse apporte des éléments de réponse inédits
sur l'intensité de cet upwelling de CDW à partir d'observations. Cependant la thèse laisse
en suspens un certain nombre de questions clés pour avancer plus encore sur cette ques-
tion : quels sont les processus dynamiques qui expliquent localement le transfert de l'océan
intérieur à la couche de mélange ? Des observations dédiées à haute résolution verticale et ho-
rizontale pourraient éventuellement nous éclairer sur cette question, p.ex. à partir de gliders,
ou peut-être encore mieux, à partir d'instruments tractés à l'arrière d'un bateau permettant
une analyse détaillée de la turbulence à l'÷uvre dans les transferts de masses à travers la
pycnocline saisonnière (p.ex. SeaSoar ; Moving Vessel Pro�ler ; comme j'ai pu en utiliser en
participant à la campagne océanographique SMILES en avril-mai 2015).

Cependant, avant de pouvoir proposer un tel e�ort, encore faudrait-il d'abord plancher
sur une deuxième question laissée en suspens sur ce thème de l'upwelling de CDW : où
est-ce que le transfert de masse à travers la couche de mélange s'opère-t-il ? Mes résultats
établissent que la remonté de CDW s'e�ectue dans la gamme de densité27:3� � 27:9 , mais
dans quelles régions exactement a lieu cette remontée ? Est-elle favorisée dans le milieu des
gyres ? Ou dans des méandres importants du Sud des fronts de l'ACC ? Ou encore concen-
trée sur le pourtour de la pente continentale antarctique ? A�n de répondre à ces questions
fondamentales, une approche complémentaire à celle que j'ai mise en place pourrait être pro-
posée. Par exemple, un budget de volume local pourrait être étudié, à la manière de Sallée
et al. (2010), en considérant les di�érentes contributions au transport de masse, dont les
courants d'Ekman, et les courants géostrophiques. Un des dé�s serait par contre, ici, d'es-
timer la circulation géostrophique locale. Une autre approche potentiellement intéressante,
que j'ai e�euré au chapitre 2, serait de se pencher sur l'entrainement et le détrainement de
la couche de mélange. Il n'est en règle générale pas possible d'utiliser le taux annuel d'en-
trainement/détrainement comme une approximation du taux de formation de masses d'eau
à la base de la couche de mélange. En e�et comme le schématise la Figure. 5.1, l'échange de
masses d'eau entre la couche de mélange et la pycnocline saisonnière correspond à de l'en-
trainement (lorsque la MLD s'approfondit) ou du détrainement (lorsque la MLD s'amincit),
tandis que l'échange de masses d'eau à travers la base de la couche de mélange et l'océan in-
térieur correspond à de la formation de masses d'eau (subduction/upwelling). Ainsi de l'eau
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qui quitte la couche de mélange ne va pas entrer nécessairement dans l'océan intérieur, à la
place elle peut être entrainée à nouveau dans la couche de mélange lors de l'hiver suivant.
Cependant, les caractéristiques spéci�ques de l'océan Austral au Sud du front polaire per-
mettraient potentiellement de dissocier l'entrainement associé à un transfert de CDW dans
la couche de mélange, de l'entrainement qui sera rapidement détrainé. En e�et la structure
verticale de l'océan sous la banquise est composé, de la surface vers la profondeur, par : (i)
une couche de mélange saisonnière ; (ii) une couche d'eau appelée Winter Water qui est la
couche d'eau formée par le mélange hivernal passé ; (iii) une couche de CDW plus chaude
et salée que les deux précédentes couches. Il est ainsi possible d'estimer le volume ou le �ux
de chaleur associé à l'entrainement de CDW : ce sont des �ux d'eau issus de l'entrainement
saisonnier pour lequel la MLD s'approfondit dans de l'eau plus chaude. Nous avons fait ce
calcul, dans le chapitre 2, pour le �ux de chaleur climatologique au mois d'août. La Figure 10
du chapitre 2, nous donne ainsi une estimation possible de ce que pourrait être la localisation
de l'upwelling de CDW puisque cette carte correspond à l'entrainement moyen de chaleur
du mois d'août lorsque la MLD est maximale dans la zone de glace de mer. Cette approche
nous donne un aperçu de ce que pourrait être une représentation spatiale de la remontée
d'eau chaude CDW, et pourrait être étendue à l'ensemble de l'année.

Fig. 5.1: Illustration des processus de subduction et upwelling à travers la base de la couche
de mélange. Modi�é d'après [Qiu and Huang, 1995].

Finalement le thème de la remontée des CDW a également été abordé à travers les ten-
dances à long terme. Nos résultats suggèrent une intensi�cation de la remontée de CDW
dans la couche de mélange sur les 50 dernières années, de l'ordre de 10% de la moyenne.
Bien que ces résultats soient qualitativement cohérents avec une intensi�cation de la cellule
supérieure de la circulation de retournement qui a été longuement discutée ces dernière an-
nées [Le Quéré et al., 2007, Le Quere et al., 2009, Morrison et al., 2011, Waugh et al., 2013,
Landschützer et al., 2015, DeVries et al., 2017], nous considérons notre estimation de l'in-
tensi�cation comme une analyse intéressante mais seulement qualitative, pour mettre en
contexte les tendances à long terme observées. Les tendances à long termes sont cohérentes
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avec une augmentation de la circulation, plutôt qu'une preuve solide de l'intensi�cation de
la circulation. Pour renforcer ce résultat et le rendre plus proche d'une preuve solide, il nous
faudrait au moins faire une étude détaillée de l'erreur, et sûrement inclure d'autres termes,
comme le mélange di�usif, qui ont pu changer au cours des 50 ans en cohérence avec le
changement de strati�cation observé. Plus généralement, il nous semble que la question de
mélange di�usif (vertical et horizontal) à la base de la couche de mélange pourrait être une
question à approfondir dans le futur. Nous avons eu tendance à le mettre de côté dans cette
thèse en nous appuyant sur des arguments scienti�ques et pragmatiques car il est di�cile
d'estimer ce terme à partir d'observations hydrologiques. Par exemple, au chapitre 3 nous
défendons que les termes di�usifs sont inclus pas construction dans notre calcul, ce qui est
vrai, mais ces termes pourraient être fondamentaux pour la compréhension de la circulation
générale et la remontée de CDW (notamment dans la couche entre la base de la couche de
mélange et la base de la couche de mélange hivernale).

5.2.2 Échelle de temps : à quelle période correspondent nos climatologies ;
que représentent nos tendances linéaires ?

Nous présentons dans cette thèse des climatologies des propriétés de la couche de mélange
d'un milieu très variable, avec des changements abrupts fréquents principalement associés
à la cryosphère : anomalies inter-annuelles fortes et abruptes de la couverture de la ban-
quise ; vêlage de plateformes glaciaires avec en conséquence des anomalies sur l'océan (p.ex.
documenté pour le glacier Mertz [Lacarra et al., 2014]) ; développement d'évènements de
convection dans l'océan ouvert associés à la polynie de la mer de Weddell. Le jeu de données
que j'ai utilisé comprend en partie ces évènements abrupts, mais les échantillonne très certai-
nement de manière incomplète. Nous défendons, et c'est sous-entendu dans le chapitre 2, que
l'importante quantité de données permet d'obtenir une climatologie qui s'a�ranchit de ces
évènements abrupts, et qui représenterait l'état moyen de l'océan dans les années 2000-2010.
Mais ponctuellement et localement, il est probable que notre moyenne climatologique soit
dominée par un de ces évènements abrupts que connaît l'océan sub-polaire.

Il est intéressant de se pencher en particulier sur l'ouverture de la polynie de Weddell.
Entre 1974 et 1976 une importante polynie s'est ouverte dans la mer de Weddell (au niveau
de la structure bathymétrique de Maud Rise, sur le méridien de Greenwich). Comme nous
l'avons vu dans le chapitre 2, section 2.3, la présence d'une polynie est associée à des fortes
pertes de chaleur et au développement d'une convection profonde, qui se caractérise par des
anomalies négatives de la strati�cation. Cette faible stabilité de la colonne d'eau donne un
accès facilité vers la surface aux eaux chaudes sous-jacentes, les CDW, qui peuvent convecter
en surface et ouvrir un trou dans la banquise ce qui induit par la suite des pertes de chaleur
intenses et plus de convection. Si l'on observe en détail les points de la Figure 4.8e (Chap.
4), on note distinctement que la strati�cation dans les années 70 est bien plus faible que sur
le reste de la série temporelle. Cette chute de la strati�cation peut être due à la présence, à
cette période, de l'énorme polynie en mer de Weddell (nous n'avons malheureusement pas
assez de données en mer de Weddell pour con�rmer cette hypothèse, Fig. 4.13 du Chap. 4),
mais peut-être que ces années étaient caractérisées par une faible strati�cation plus générale
sur l'ensemble de la ceinture circumpolaire, qui provoque à Maud Rise, l'ouverture d'une
polynie. On observe en 2016 et 2017 des strati�cations faibles à l'image de celles observées
au milieu des années 70, alors que la polynie de la mer de Weddell réapparait après 40 ans
de disparition ([Mazlo� et al., 2017], Swart et al., en préparation).

Dans ce contexte, nous pouvons nous demander si cette augmentation de la strati�cation
notable depuis les années 70, n'est pas simplement un retour à l'état initial suite à la per-
turbation causée par l'ouverture de la polynie de Weddell, ou si il s'agit bien d'une tendance
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sous-jacente ? Di�cile de répondre à cette question ; nous ne disposons que d'une courte série
temporelle. Cependant il serait intéressant de s'attarder sur l'évolution de la strati�cation
de l'océan Austral dans les années à venir, à la suite de l'événement de polynie débuté en
2016-2017. Plus généralement, il est intéressant (bien que frustrant car di�cile d'y apporter
une réponse satisfaisante) de porter attention aux échelles de temps de la variabilité cachée
derrière nos tendance linéaires. Un certain nombre d'auteurs insistent sur l'importance de la
variabilité décennale de l'océan Austral [Landschützer et al., 2015, DeVries et al., 2017] : est-
ce que nos tendances linéaires cachent des tendances décennales importantes ? Les moyennes
glissantes e�ectuées au chapitre 4, en plus des tendances linéaires, ne semblent pas indiquer
une forte variabilité décennale, mais l'échantillonnage restreint de la région, en particulier
avant les années 2000, justi�e tout de même de se poser la question.

Des tendances décennales ou à plus courte échelle de temps pourraient par exemple ré-
sulter de feedbacks positifs ou négatifs qui se mettent en place à partir d'un évènement fort
d'une année particulière. Par exemple, au chapitre 2, nous spéculons sur l'ouverture de la po-
lynie en 2016, en mettant en avant le fort évènement El Nino de 2015-2016, qui crée de fortes
anomalies de banquise, qui se traduisent l'année suivante par une anomalie de sel et de stra-
ti�cation dans la couche de mélange, et l'ouverture de la polynie qui s'ensuit. Les feedbacks
ne s'arrêtent pas là : la faible couverture de glace associée à la polynie implique moins de
fonte, donc une couche de mélange plus salée et donc une base de la couche de mélange moins
stable, qui pourrait jouer sur la persistance de la polynie. Des feedbacks similaires peuvent
avoir lieu dans le sens inverse (augmentation de la banquise, adoucissement de la couche de
mélange, et augmentation de la strati�cation). Une récente étude de [Lecomte et al., 2017]
discute ce type de rétroactions. Les auteurs montrent que l'augmentation de la stabilité de
la base de la couche de mélange est possiblement le fruit d'une rétro-action d'une année
sur l'autre, tout comme nous le spéculions. Ils expliquent que la récente augmentation de
concentration de glace de mer antarctique est due à un feedback positif : si la production
de glace est particulièrement forte lors d'une/plusieurs année(s), les rejets de sels en surface
vont atteindre des profondeurs plus importantes et ne seront pas ré-injectés dans la couche
de mélange les hivers suivants par entrainement vertical. La salinité de la couche de surface
diminue alors, tandis que la stabilité de la colonne d'eau augmente. Les �ux de chaleur entre
la surface et la sub-surface sont restreints : la température de surface diminue et parallèle-
ment le contenu de chaleur en sub-surface augmente. Dans cette étude ils expliquent que ce
feedback peut aller dans les deux sens et que si une perturbation est assez importante et
peut déstabiliser la colonne d'eau, alors cette chaleur emmagasinée sous la couche de mélange
pourrait être libérée et su�sante pour faire fondre l'excès de glace de mer que nous obser-
vons depuis des années. On peut donc imaginer qu'une perturbation telle que l'ouverture
de la polynie de 2016-2017 par exemple, pourrait déstabiliser assez la colonne d'eau pour
nous faire entrer dans une nouvelle phase où nous aurions une augmentation de la salinité de
surface, une chute de la stabilité, des remontée accrues de CDW et donc moins de production
de glace. Ce système pourrait à son tour persister quelques années jusqu'à un retour à la
normale (comme on l'observe depuis les années 70 par exemple). Évidemment ce scénario est
hautement spéculatif, mais il est intéressant de le considérer dans le contexte inter-annuel et
dans notre interprétation des observations faites dans les années à venir.

5.2.3 À quel point toute cette histoire est-elle vraie ?

Ce travail s'appuie essentiellement sur l'analyse de donnéesin-situ collectées sur la pé-
riode 1906-2014. Cependant notre jeu de données est surtout représentatif des années 2000
puisque, en comparaison, très peu de données existent avant cette période dans l'océan
Austral sub-polaire, particulièrement en hiver. Les données étudiées pendant cette thèse
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apportent de nouveaux éléments concernant les caractéristiques de l'océan Austral et no-
tamment des processus ayant lieu sous la glace de mer antarctique.

Cependant il ne faut pas oublier que l'océan sous la glace de mer (et plus encore
sous les ice-shelfs) reste probablement un des systèmes le moins bien étudié de la planète
[Rintoul et al., 2015]. Même si la couverture de données explose depuis une décennie, des
manques sont toujours largement présents, et si ce n'est pas géographiquement, c'est au
moins saisonnièrement. Nous l'avons vu dans le chapitre 2 (Fig. 1), nous manquons de don-
nées dans la mer de Ross ainsi que dans l'Ouest de la mer de Weddell, et ce constat s'accentue
encore entre septembre et décembre (période à laquelle les éléphants de mer ne participent
plus à l'échantillonnage car ils sont à terre). Le problème de mal, ou peu, échantillonner ces
régions, réside principalement dans le sous-échantillonnage de régions potentiellement clés
qui pourraient probablement a�ecter nos conclusions.

Fig. 5.2: Localisation des �otteurs Argo en 2003 (carte supérieure) et en 2014
(carte inférieure). En 11 ans la distribution de �otteur Argo a été multipliée par 4 et les
�otteurs échantillonnent maintenant tous les océans de la planète.

Je fais notamment référence à des processus de courte durée de vie, des évènements in-
tenses mais transitoires, comme par exemple l'ouverture des polynies cotières, que l'on pense
fondamentales pour la formation d'eaux denses. Nous l'avons abordé en discussion du cha-
pitre 2, les polynies sont des étendues d'océan ouvert au sein même de la glace de mer et
les �ux de �ottabilité y sont très di�érents du reste de la glace de mer. En e�et, la présence
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d'une ouverture dans la glace de mer augmente le �ux de chaleur atmosphère-océan d'un
facteur de 10 à 100 en comparaison de la glace de mer alentour [Maykut, 1978]. Quant au
�ux d'eau douce, il est également très important en raison du taux intense de production de
glace de mer dans les polynies et des rejets de saumures associés [Gordon and Comiso, 1988,
Tamura et al., 2016]. De ce fait les polynies sont reconnues pour être des régions d'in-
tense formation de masses d'eau comme les AABW par exemple [Ohshima et al., 2013,
Williams et al., 2016]. Malheureusement le caractère transitoire et éphémère d'un tel évè-
nement réduit nos chances de pouvoir le capturer puis l'échantillonner dans son ensemble. Il
est donc possible que l'on sous-estime la production d'eaux denses dans les plus fortes classes
de densité (les polynies côtières sont présentes dans les régions où la densité de la couche de
mélange est forte). Notre chance est que les éléphants de mer, bien que ne se restreignant
pas, loin de là, aux polynies, aiment y passer du temps [Labrousse et al., 2017]. Il serait in-
téressant dans le futur de sous-échantillonner notre jeu de données d'éléphants de mer pour
se concentrer et décrire ce qu'il se passe dans ces polynies en terme de transformation de
masses d'eau.

Fig. 5.3: Les systèmes d'observation des hautes latitudes de l'océan Austral.
L'océan Austral est divisé en di�érents environnements physiques présentant chacun des
caractéristiques distinctes et nécessitant ainsi di�érentes plateformes d'observation. En 1 il
s'agit de l'océan jusqu'à 2000m, en 2 il s'agit de l'océan profond au delà de 2000m de profon-
deur, en 3 il s'agit du plateau continental et de la pente continentale, en 4 il s'agit des cavités
sous les ice-shelf et �nalement en 5 il s'agit des interactions entre l'océan-l'atmosphère et la
glace de mer.D'après [Rintoul et al., 2015].

A�n d'augmenter la couverture de données et d'améliorer la description de la circulation
ainsi que la compréhension des processus liés à la glace de mer, la production et l'analyse
des di�érents jeux de données doit se poursuivre. Dans ce sens, un nouveau groupe de
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travail OASIIS (Observing and Understanding the Ocean below Antarctic Sea Ice and Ice
Shelves) a vu le jour en 2016 par exemple, dont la mission est d'élaborer un plan de travail
détaillé de la mise en place d'un système d'observation sous la glace antarctique. Ce groupe
de travail doit, entre autre, estimer quantitativement la demande d'échantillonnage de la
part de la communauté scienti�que. Comme le présente la Figure 5.3, l'océan Austral est
composé de di�érents environnements physiques, et les moyens d'observation doivent être
adaptés à chacun d'entre eux. C'est pourquoi la stratégie d'échantillonnage privilégiée est la
combinaison de plusieurs modes d'observation a�n d'e�ectuer des mesures continues et des
études ciblées, avec des instruments de mesure à distance etin-situ couvrant l'atmosphère,
l'océan et la glace.
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6 | Annexes

Ici nous présentons une analyse de l'in�uence du SAM sur les variabilités inter-annuelles
des caractéristiques de la couche de mélange.

Impact du SAM sur les propriétés de la couche de mélange
Comme nous l'avons vu dans l'introduction générale, de nombreuses études ont révélé

des signaux dans la réponse de l'océan Austral aux anomalies climatiques associées à l'indice
climatique SAM. Nous allons maintenant explorer la réponse des caractéristiques de la couche
de mélange à des phases positives et négatives du SAM en sélectionnant tous les évènements
SAM+/SAM- et en analysant le signal d'anomalie composite, pendant les évènements SAM+
et SAM-.

Sélection des données
A�n de décrire un possible impact du SAM sur les propriétés de la couche de mélange,

nous travaillons sur les données mensuelles de l'indice SAM disponibles de janvier 1979 à
décembre 2016. Ces données sont fournies par la NOAA (http ://www.cpc.ncep.noaa.gov).

La première étape est de diviser notre jeu de données en deux lots correspondant aux
données prélevées d'une part lors d'années SAM+, et d'autre part lors d'années SAM-. A�n
de ne travailler que sur les évènements SAM les plus intenses, nous sélectionnons uniquement
les données échantillonnées à un moment où l'indice SAM était supérieur à plus ou moins
un écart-type de l'ensemble des évènements SAM (sur les 30 dernières années)

Une fois ce tri appliqué, on observe la distribution spatiale des données comme présenté
dans la Figure. 6.1. Il apparaît clairement que la quantité de données est problématique dans
la région de glace de mer pour pouvoir commenter une quelconque réponse moyenne de la
couche de mélange aux évènements SAM. Dans la suite nous n'aborderons que le cas de la
réponse au SAM+ en été, en raison du manque de données pour les autres phases/saisons
du SAM. Si ce choix est en un sens peu satisfaisant, il est a noté que les tendances du SAM
sont plus fortes et statistiquement signi�catives seulement en été [Thompson et al., 2011].
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Fig. 6.1: Répartition spatiale des données lors d'évènements SAM+ et SAM-.
Les deux �gures de gauche correspondent à la localisation des données lors d'évènements
SAM+ (en haut pendant l'hiver, en bas en été). Les deux �gures de droite correspondent à
la localisation des données lors d'évènements SAM (en haut pendant l'hiver, en bas en été).
Les valeurs a�chées au dessus de chaque �gure correspondent au nombre de données. La
ligne rouge correspond à l'extension moyenne de glace en hiver (en haut) et en été (en bas).

Réponse de la température de la couche de mélange au SAM :
Nous sélectionnons toutes les données estivales échantillonnées pendant des évènements

SAM+. Nous calculons ensuite l'anomalie des caractéristiques de la couche de mélange par
rapport au cycle saisonnier local. En�n nous utilisons une méthode de �tting, pour créer
une carte de l'anomalie moyenne des caractéristiques de la couche de mélange pendant un
évènement SAM+ estival [Ridgway et al., 2002] (pour chaque point de grille, la valeur du
paramètre est estimée en utilisant� 300 données sélectionnées et regroupées dans une ellipse
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centrée sur le point de grille, et orientée le long de la bathymétrie). La Figure. 6.2 présente
la réponse moyenne de la température de la couche de mélange au SAM+ estival.

Fig. 6.2: Moyenne annuelle des anomalies de la température de la couche de mélange (en
� C) lors d'évènement SAM+ estival, calculée à partir (a) de nos observations et (b) d'un
modèle d'après [Vivier et al., 2010]. Les valeurs positives (négatives) correspondent à des
températures plus chaudes (froides) que la moyenne climatologique. Sur la �gure de gauche,
le contour noir épais correspond à l'extension de glace estivale et les trais �ns sont les fronts
de l'ACC. Sur la �gure de droite, les lignes pointillées correspondent aux limites de l'ACC.

La Figure. 6.2a révèle certains "patchs" d'anomalies positives/négatives qui sont carac-
téristiques du signal SAM. En e�et, nous observons un dipôle de signes opposés répar-
tis à l'Ouest et à l'Est de 110� W. Coté Est, la couche de mélange est plus froide dans
le secteur Paci�que de l'océan Austral (� � 1� C). En accord avec de nombreuses études
([Sallée et al., 2010, Vivier et al., 2010] ; Fig. 6.2b), nous notons que cette bulle d'anomalies
négatives est centrée sur� 140� W. Côté Ouest, nous observons l'anomalie positive qui en-
globe l'Amérique du Sud et s'étend jusqu'au bassin Argentin. D'autres zones clés d'anomalies
positives reliées au SAM sont également visibles autour de 90� E et 180� W. La réponse néga-
tive de la température de la couche de mélange dans le secteur Paci�que pourrait être associée
à d'autres variations climatiques qui écrasent le signal du SAM mais qui ont des implica-
tions pour la circulation de l'océan Austral comme par exemple l'indice climatique ENSO. À
titre de comparaison, l'étude de [Sallée et al., 2010] basée elle aussi sur des observations de
l'océan, expose un pattern d'anomalies de températures de surface très semblable au nôtre
en SAM+ estival. Les anomalies de la température de la couche de mélange sont également
cohérentes avec celles issues du modèle présenté par [Vivier et al., 2010] (Fig. 6.2b). Notre
étude vient compléter les deux études de 2010 et comble certains manques présents dans la
zone de glace de mer à cause d'un manque d'observations plus important encore à l'époque.

Nos résultats ne permettent pas de détecter une réponse claire des autres caractéristiques
de la couche de mélange à l'indice SAM+. Les signaux obtenus sont trop faibles et non-
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exploitables compte tenu du peu de données que nous avons dans la zone de glace de mer
ainsi que de la trop courte série temporelle dont nous disposons.
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