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J’ai essayé, mais en vain, d’analyser cette attirance, non cette passion pour les poles.
Dans le but d’en faire une synthése et dans tirer des conclusions. De l'expliquer. J'y
ai longuement réfléchi. J'ai écrit paragraphes sur paragraphes, rédigé des pages et des
pages, sans autre résultat que des banalités. Alors, j’abandonne. Ou, plutdt, 5 affirme

qu’aucune explication n’est possible. Il ne s’agit pas la d’une situation objective, mais
strictement subjective. Une question d’amour.

Dialogue & une voix, Paul-Emile Victor (1995)
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Résumé

Le dernier interglaciaire, qui s’étend de 129 000 a 116 000 ans avant notre ére, est
I'une des périodes les plus chaudes de ces 800 000 derniéres années. Cette période se
caractérise par une distribution saisonniére et latitudinale de 'insolation différente de
I’actuel, se manifestant par une hausse des températures dans les hautes latitudes de
I’hémisphére nord par rapport a la période pré-industrielle (1850). Durant cette période,
I'élévation du niveau marin (4 6 & 9 m par rapport au niveau actuel) indique que les
calottes polaires étaient moins volumineuses qu’aujourd’hui. Le dernier interglaciaire
est donc un sujet d’étude important étant donnés les risques de fonte des calottes
glaciaires sous l'influence du réchauffement actuel et & venir. C’est aussi un bon cas
d’étude pour identifier et quantifier les mécanismes a l'origine de I’amplification polaire
dans un contexte de climat chaud.

Dans le cadre de I'exercice d’intercomparaison de modéeles CMIP6-PMIP4, j’ai ana-

lysé la simulation a climat constant ligl 27k réalisée au LSCE, a partir du modéle cli-
matique IPSL-CM6A-LR. En Arctique (60-90 ° N), les variations d’insolation induisent
un réchauffement annuel de 0,9 ° C par rapport a la période pré-industrielle, pouvant
atteindre jusqu’a 4,0 ° C en automne. L’étude du bilan énergétique de la région Arc-
tique a mis en évidence les roles fondamentaux des variations de la couverture de glace
de mer, du stockage de chaleur dans 1'océan, ainsi que des changements des propriétés
optiques des nuages sur le réchauffement de 1’Arctique il y a 127 000 ans.
En réponse au changement climatique du dernier interglaciaire, le modéle de calottes
GRISLI simule une perte de 10,7 & 57,1 % du volume de glace au Groenland. Ce re-
cul de la calotte groenlandaise se traduit par 1) une hausse maximale du niveau marin
estimée entre 0,83 et 4,35 m et 2) des interactions climat-calotte engendrant un réchauf-
fement additionnel maximal de 0,2 ° C a ’échelle de la région arctique. Ces estimations
illustrent bien le réle important des calottes dans le systéme climatique et rappellent
I'importance de coupler les modéles climatiques aux modeles de calottes. Dans ce cadre,
une étude préliminaire a été menée a ’aide du modéle atmosphérique icoLMDZOR v7,
utilisant le nouveau cceur dynamique DYNAMICO développé a I'IPSL. Elle a mon-
tré que 'utilisation de champs atmosphériques a haute résolution améliorait le calcul
du bilan de masse a la surface des calottes polaires. Elle encourage également le cou-
plage asynchrone entre le modéle climatique de 'IPSL; le modéle icoLMDZOR v7 et
le modeéle de calotte GRISLI.

Enfin, 'analyse du bilan énergétique de la région Arctique a partir d’une expérience
idéalisée, dans laquelle la concentration en COy atmosphérique augmente de 1 % par
an, a révélé que des processus similaires sont a l'origine du réchauffement de I’ Arctique
au dernier interglaciaire et dans un futur proche.
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Abstract

The Last Interglacial (129-116 ka BP) is one of the warmest periods in the last 800
ka at many locations. This period is characterized by a strong orbital forcing leading
to a different seasonal and latitudinal distribution of insolation compared to today.
These changes in insolation result in a temperature increase in the high latitudes of
the Northern Hemisphere and a rise in sea level of 6 to 9 m above present. Therefore,
the Last Interglacial represents a good case study given the risks of melting ice sheets
under the influence of current and future warming. It is also an opportunity to identify
and quantify the mechanisms causing polar amplification in a warmer climate than
today.

Within the framework of the CMIP6-PMIP4 model intercomparison project, I ana-

lyzed the lig127k snapshot run with the IPSL-CM6A-LR climate model. In the Arctic
region (60-90 ° N), the insolation variations induce an annual warming of 0.9 °C com-
pared to the pre-industrial period (1850) reaching up to 4.0 ° C in autumn. Investigate
changes in the Arctic energy budget relative to the pre-industrial period highlights
the crucial roles of changes in the sea ice cover, ocean heat storage and clouds optical
properties in the Last Interglacial Arctic warming.
As a result of climate change over the Last Interglacial, the GRISLI ice sheet model si-
mulates a Greenland ice loss of 10.7-57.1 %, corresponding to a sea level rise of 0.83-4.35
m and a 0.2 ° C additional warming in the Arctic region. These estimates illustrate the
crucial role of polar ice sheets in the climate system. To better assess ice sheet-climate
feedbacks in the Arctic, I have therefore carried out a preliminary study using the
icoLMDZOR model that includes the new dynamical core DYNAMICO developed at
the IPSL. This study shows that the use of high-resolution atmospheric fields improves
the calculation of the surface mass balance in Greenland.

Finally, analysis of the Arctic energy budget from an idealized experiment, in which
the atmospheric CO, concentration increases by 1 % per year, reveals that the processes
causing Arctic warming during the Last Interglacial and the near future are similar.
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Introduction générale

Dans le domaine de la modélisation du climat de 1’Arctique, I'un des principaux

enjeux consiste a identifier et & quantifier les processus dynamiques responsables du
réchauffement des hautes latitudes de I’'hémisphére nord.
Au cours de ces deux derniéres décennies, I’Arctique a subi un réchauffement deux fois
plus rapide que le reste du globe (AMAP, 2017, Overland et al., 2019, Meredith et al.,
2019). Ce phénoméne, aussi connu sous le nom d’amplification polaire, est le résultat
d’un forcage radiatif additionnel lié & la la hausse de la concentration en COy dans
I’atmosphére et d’un ensemble de rétroactions climatiques qui amplifient ou atténuent
cette perturbation.

Le systeme climatique arctique est controlé par des interactions complexes entre
I’océan, I’atmospheére, la cryosphére et les surfaces continentales. Ces interactions consis-
tent en des échanges d’énergie, de masse ou encore de CO,. Analyser ces interactions
est nécessaire pour améliorer notre compréhension du phénoméne d’amplification arc-
tique. A partir d’observations récentes et de réanalyses, Serreze et al. (2007) et Mayer
et al. (2017, 2019) ont quantifié les différentes composantes du bilan énergétique de
I’Arctique. En particuliers, ils ont mis en évidence I'impact des variations saisonniéres
des flux de surface sur I’accumulation de chaleur dans I'océan et ’atmosphére. Ils ont
toutefois montré que le manque d’observations de 'océan profond et de la glace de mer
ne permettait pas d’estimer de maniére robuste le bilan énergétique de I’Arctique. De
plus, méme si ’analyse des observations disponibles est nécessaire pour identifier 1’ori-
gine de ces interactions, elle ne permet pas de quantifier 'amplitude des rétroactions
en elle-méme. Ainsi, plusieurs études ont évalué la contribution de ces rétroactions a
I’amplification polaire en utilisant des modéles climatiques et des modéles de transfert
radiatif (Taylor et al., 2013, Pithan and Mauritsen, 2014, Smith et al., 2019). Trois
rétroactions principales ont été mises en évidence : la rétroaction du gradient vertical
de la température de air (lapse-rate feedback), la rétroaction de I'albédo (albedo feed-
back) et la rétroaction du rayonnement terrestre régi par la loi d’émission du corps noir
(Planck feedback). L’'importance relative de ces rétroactions est encore discutée.

D’autre part, les rétroactions entre le climat et la calotte groenlandaise sont ra-
rement représentées explicitement dans les modéles. On estime pourtant que la ca-
lotte groenlandaise pourrait fortement influencer I’évolution du climat a moyen et long
terme, au travers notamment de ses interactions avec la circulation atmosphérique et
la circulation océanique (Goosse et al., 2018, Fyke et al., 2018). La compréhension
des interactions climat-calotte est aussi fondamentale pour réduire les incertitudes sur
I’élévation du niveau moyen des mers. En effet, la fonte des calottes polaires compilée
a celle des glaciers de montagnes constitue aujourd’hui la principale cause de la hausse
du niveau marin, devant la dilatation thermique des océans. Face au réchauffement ra-
pide de la région arctique, I’évolution de la calotte groenlandaise est alarmante. Sur la
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période 2007-2016, les mesures des marégraphes, puis des satellites ont démontré que le
Groenland perdait deux fois plus de glace que sur la période 1997-2006 (Oppenheimer
et al., 2019). De plus, Goelzer et al. (2020) ont montré que la calotte groenlandaise
continuerait de reculer au cours du XXI®™¢ siécle, avec une contribution a la hausse du
niveau marin variant entre 32 + 17 mm (scénario RCP2.6) et 90 4+ 50 mm (scénario
RCP8.5) en 2100. Les projections futures, tout comme 1’étude des variations passées,
de la calotte groenlandaise s’appuient sur des modeéles de 1’écoulement des calottes
glaciaires. Malgré les avancées de ces derniéres années, certains processus dynamiques
spécifiques des calottes sont encore mal représentés dans les modéles, du fait d’un
manque d’observations au centre de la calotte groenlandaise (en particuliers, pour les
processus a l'interface calotte-socle rocheux) et d’'une compréhension limitée des inter-
actions entre I'océan et les glaciers émissaires qui s’écoulent vers la mer (Goelzer et al.,
2017, 2020).

Ces transformations rapides de la région arctique affectent en premier lieu la bio-
diversité de I’Arctique et le mode de vie des populations autochtones, qui vivent en
étroite relation avec ’environnement et qui sont tributaires des ressources naturelles.
Elles sont également préoccupantes a ’échelle mondiale. En effet, 'océan Arctique et la
cryosphére occupent une place centrale dans le fonctionnement du systéme climatique.
Les variations de la couverture de glace, ainsi que les changements de température et
de salinité des masses d’eaux arctiques influencent le cycle hydrologique et le bilan
énergétique de la Terre. De plus, la fonte de la glace de mer et de la calotte groenlan-
daise posent de nouvelles interrogations d’ordre géopolitique, économique et sociétal.
L’ouverture de nouvelles routes maritimes et 1’accessibilité aux ressources naturelles,
notamment le pétrole et le gaz, sont a l'origine de tensions entre les pays limitrophes
et aggravent le risque qui pése déja sur les écosystémes marins et les communautés
locales de I’Arctique. En dehors de la région arctique, 1’élévation du niveau de la mer
menace les zones cotiéres, régions les plus densément peuplées sur Terre (Oppenheimer
et al., 2019). Face aux différents bouleversements environnementaux a venir, il est donc
nécessaire d’approfondir nos connaissances des processus dynamiques responsables de
I’amplification arctique et de ses conséquences sur la cryosphére.

Le dernier interglaciaire (129-116 ka, ot 1 ka = 1000 ans avant aujourd’hui) est
souvent utilisé par les modélisateurs pour mettre a 1’épreuve notre compréhension des
interactions et des rétroactions climatiques sous des conditions de température com-
parables a celles de 'actuel. Cette période se caractérise par une distribution régionale
et saisonniére de l'insolation différente de l'actuel, due aux variations des paramétres
orbitaux (excentricité, obliquité et précession). En surface, cette différence d’insolation
se traduit par une hausse des températures de 0,5 a plus de 2° C en moyenne globale
(Turney and Jones, 2010, Capron et al., 2014). Ce réchauffement est plus marqué dans
les hautes latitudes de I’hémisphére nord, ot il aurait pu atteindre jusqu’a plus de 4 ° C
au-dessus du Groenland (NEEM community members, 2013, Landais et al., 2016).

A partir de 'analyse des reconstructions paléoclimatiques disponibles, Thomas et al.
(2020) ont montré que la réponse de la cryosphére, de la végétation, du pergélisol et
de la circulation océanique & ce forcage climatique est apparue dés le début du dernier
interglaciaire. Ils ont établi la chronologie suivante. Le déclin de la couverture de glace
de mer s’est amorcé des 130 ka et a été suivi par un recul de la calotte groenlandaise
vers 128 ka. Ce recul de la calotte s’est probablement accompagné, a la méme période,
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d’un changement de végétation et d’une fonte du permafrost. Enfin, vers 127-126 ka, la
circulation thermohaline a subi un ralentissement qui aurait pu étre déclenché par une
débacle d’icebergs. Une telle réponse du systéme climatique ne peut pas étre unique-
ment due au forgage orbital (CAPE-Last Interglacial Project Members, 2006, Pedersen
et al., 2016), mais provient également de la mise en place de rétroactions a l'interface
entre 'océan, ’atmospheére, la cryosphére et les surfaces continentales. Cependant, les
simulations du dernier interglaciaire sous-estiment généralement ’ampleur des change-
ments régionaux suggérés par les données paléoclimatiques (Masson-Delmotte et al.,
2013, Capron et al., 2014), ce qui a été confirmé par 'analyse récente des modéles
participant a I'exercice d’intercomparaison de modéles CMIP6-PMIP4 (Otto-Bliesner
et al., 2021). Une des raisons souvent avancée est que d’importantes rétroactions cli-
matiques sont mal représentées en particulier dans les régions polaires. Notamment,
les interactions climat-calottes ne sont que trés rarement considérées, alors que leurs
conséquences impactent le climat a ’échelle régionale mais aussi a I’échelle globale.

La simulation de 1’état de la calotte groenlandaise au dernier interglaciaire et de sa
contribution au niveau marin a fait I’objet de nombreuses études utilisant différentes ap-
proches de modélisation. Actuellement, I’approche la plus couramment utilisée consiste
a forcer un modéle de calottes glaciaires avec les champs atmosphériques d’un modéle
climatique global (Otto-Bliesner et al., 2006, Fyke et al., 2011, Born and Nisancioglu,
2012, Stone et al., 2013, Quiquet et al., 2013) ou régional (Robinson et al., 2011, Calov
et al., 2015, Plach et al., 2018, 2019), pour une période donnée, et d’étudier la réponse
de la calotte a ce forcage. Cependant, ces études ne proposent pas d’évaluer, en retour,
les rétroactions associées a la nouvelle topographie de la calotte sur le climat. La prise
en compte de ces rétroactions peut passer par le couplage synchrone (Goelzer et al.,
2016) ou asynchrone (Helsen et al., 2013) entre un modéle de climat et un modéle de
calotte.

De ces différentes approches ressort une large gamme d’estimations de la hausse
du niveau marin (entre 0,3 et 5,6 m). Il est difficile de déterminer quelles études pro-
posent I'estimation la plus fiable, car la géométrie de la calotte groenlandaise est mal
contrainte par les reconstructions paléoclimatiques (Dutton et al., 2015). Une partie
de l'incertitude est aussi liée au choix de la méthode de calcul du bilan de masse en
surface. En particuliers, Robinson and Goelzer (2014) ont mis en évidence I'impor-
tance d’inclure les variations d’insolation dans le calcul du bilan de masse en surface
de la calotte au cours du dernier interglaciaire. Ils ont montré que celle-ci perd jusqu’a
trois fois plus de glace comparée aux modeéles ne considérant pas l'impact direct de
I'insolation, tels que le Positive Degree Day (PDD).

En résumé, les reconstructions et les simulations numériques s’accordent sur le fait
que la région Arctique a subi un réchauffement plus important que le reste du globe
au dernier interglaciaire. Cependant, de larges incertitudes demeurent concernant, no-
tamment, 'ampleur du recul de la cryospheére et son influence sur le climat. De plus
aucune étude ne s’est attachée a quantifier les processus dynamiques responsables du
réchauffement des hautes latitudes de I’hémisphére nord au dernier interglaciaire, en
considérant le climat arctique dans sa globalité. C’est dans ce contexte que s’inscrit
notre étude. Elle consiste a identifier et a4 quantifier le réle des processus dy-
namiques impliquant atmosphére, ’océan, les surfaces continentales et la
cryosphére, et contribuant a amplification du réchauffement climatique de
I’Arctique au dernier interglaciaire. Je considére ici deux cas distincts. D’abord,



Introduction générale

I’évolution annuelle de la calotte groenlandaise est fixée a son état actuel et donc, ne
répond pas au forcage climatique du dernier interglaciaire. Ensuite, les interactions
climat-calotte sont permises grace a une suite de simulations transitoires réalisées a
I’aide du modeéle de calottes de glace GRISLI, forcé par les modéles IPSL-CMb5A2-
VLR (Sepulchre et al., 2020) et ICOLMDZOR v7 (Dubos et al., 2015, Hourdin et al.,
2020).

Ce manuscrit de thése est organisé en quatre chapitres, précédés d’un état des
connaissances générales sur le climat de I’Arctique et la calotte groenlandaise (chap. 1).
Le chapitre 2 est consacré a I’étude des processus dynamiques participant au réchauf-
fement I’Arctique au dernier interglaiaire. Aprés I’évaluation de la capacité du modéle
IPSL-CM6A-LR (Boucher et al., 2020) & simuler le climat & ’échelle de I’ Arctique au
dernier interglacaire, je réalise une analyse détaillée du bilan énergétique de la région
Arctique (60 °—90 ° N). Dans le chapitre 3, je simule ’évolution de la calotte groenlan-
daise entre 130 et 120 ka, a l'aide du modéle de calottes de glace GRISLI (Quiquet
et al., 2018). L’objectif est d’analyser les effets des fluctuations de I'insolation et de
la concentration de gaz a effet de serre sur 'inlandsis et 'impact des variations du
volume de glace sur le niveau marin, a partir de différentes approches. Le chapitre 4
présente la méthodologie utilisée pour étudier les rétroactions atmosphérique-calotte
et quelques résultats préliminaires. Il s’agit de réaliser différentes simulations transi-
toires forcées par le modéle icoLMDZOR, v7 (Dubos et al., 2015, Hourdin et al., 2020),
pour des topographies de la calotte groenlandaise différentes. Enfin, le chapitre 5 met
en perspectives les interactions mises en évidence dans les chapitres précédents. Pour
cela, j'estime les flux contribuant au bilan énergétique de I’Arctique, comme dans le
chapitre 2, mais cette fois-ci dans le cas ol la concentration en CO, est deux fois plus
¢levée qu’au pré-industriel (i.e. 560 ppm).









Chapitre 1

Etat de lart - Le climat de I’Arctique
d’hier, d’aujourd’hui et de demain
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Chapitre 1

Objectifs du chapitre

e Décrire les caractéristiques du climat de I’Arctique tel qu’il a été au cours
du dernier interglaciaire (129-116 ka), tel qu’il est aujourd’hui et tel qu’il
pourrait étre dans le futur, afin de présenter les enjeux liés a I'impact du
changement climatique dans les hautes latitudes de 'hémisphére nord ;

e Définir 'amplification arctique et les rétroactions qui affectent le climat en
Arctique;

e Présenter les apports et les limitations des précédentes études de modélisa-
tion du climat de I’Arctique et de la calotte groenlandaise pour le dernier
interglaciaire.

Ce premier chapitre est dédié a la présentation des caractéristiques géographiques,
biogéophysiques et climatiques de la région arctique, qui en font une région si singuliére.
J’introduis ici des concepts clés tels que 'amplification polaire ou encore les rétroac-
tions climatiques. J’y décris également I’état des connaissances actuelles sur 1’évolution
du climat arctique et de la calotte groenlandaise au cours du dernier interglaciaire,
établi a partir de reconstructions paléoclimatiques et d’'un ensemble d’études de mo-
délisation.

L’objectif de ce chapitre est d’abord de définir les processus climatiques que nous ana-
lyserons par la suite dans les chapitres 2, 4 et 5. Il s’agit aussi de mettre en évidence
les enjeux liés & I’étude des mécanismes responsables de 'amplification polaire, qui re-
présentent encore aujourd’hui une source d’incertitude sur I’évolution future du climat
arctique et de son impact sur le reste du globe.

Ce chapitre s’articule autour de trois parties qui décrivent tour a tour les changements
climatiques actuellement observés en Arctique, ceux envisagés pour le futur et ceux
qui sont survenus au cours de la derniére période interglaciaire, entre 129 000 et 116
000 ans avant notre ére. Ce cheminement nous aménera finalement & poser la ques-
tion "Dans quelle mesure la connaissance du climat arctique du dernier interglaciaire
peut-elle nous aider pour comprendre les changements climatiques & venir ?".

Dans le cadre de cette thése, nous définissons I’Arctique comme la région comprise
entre 60 et 90 ° N. Cette région comprend a la fois I'océan Arctique et les mers cotiéres
qui 'entourent, les parties les plus septentrionales 1’Atlantique Nord et du Pacifique
Nord, le Groenland, le nord du Canada, 1’Alaska, ainsi que le nord de I’Europe et de
la Russie (fig. 1.1). Ainsi, toutes les composantes du systéme climatique arctique sont
considérées : océan, continent, atmospheére et cryosphére.
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MISSING

21 March 2021
median ice edge 1981-2010

FIGURE 1.1 — Carte de I’étendue maximale de glace de mer, le 21 mars 2021. Le cercle
en pointillés rouges délimite notre région d’étude. Adaptée de http ://nsidc.org/.

1.1 L’Arctique, une région fragile en pleine mutation

La région Arctique se caractérise d’abord par de faibles températures de surface,

marquées par un fort écart saisonnier. Prés des régions cotiéres, la température de
I’air en surface est en moyenne de 4,98 4+ 4,58 ° C en juillet, et de — 23,58 +£ 11.28° C
en janvier (Rigor et al., 2000). C’est au-dessus de la calotte groenlandaise que les
températures les plus extrémes sont mesurées. Dans les régions les plus élevées de
I'inlandsis, elles peuvent atteindre jusqu’a — 70 ° C en hiver (Masson-Delmotte et al.,
2016). Cet aspect du climat des hautes latitudes de ’hémisphére nord provient, tout
d’abord, de la distribution du rayonnement solaire & la surface de la Terre. En effet,
en raison de la forme sphérique de la Terre et de l'inclinaison de son axe de rotation,
I’énergie regue par unité de surface est nettement plus faible dans les régions polaires
qu’au niveau de 1’équateur.
La persistance de conditions de surface froides tout au long de I'année explique la
présence de la cryospheére. En Arctique, la cryosphére se décline sous la forme de neige,
de pergélisol (sol dont la température descend en-dessous de 0 ° durant au moins 2
années consécutives), de glaciers de montagnes, de la calotte groenlandaise et de glace
de mer. Elle est un acteur crucial du climat des régions polaires et un témoin de ses
fluctuations actuelle et passées. Dans le cadre de cette thése, nous nous intéresserons
plus spécialement a la neige, a la calotte groenlandaise et a la glace de mer arctique.

10



Chapitre 1

1.1.1 Propriétés et caractéristiques de la cryosphére en Arc-
tique

La couverture neigeuse recouvre la région arctique durant 7 a 10 mois dans l'an-
née (AMAP, 2017). Elle témoigne de propriétés physiques uniques, liées a son fort
pouvoir réfléchissant (albédo) et sa faible conductivité thermique. Elle intervient dans
les échanges de vapeur d’eau et d’énergie avec I'atmosphére (fig. 1.2). Elle interagit
également avec la végétation, qui la protége du vent et limite son tassement. Ainsi,
la végétation impacte le métamorphisme de la neige et donc son albédo. En retour,
les propriétés d’isolation de la neige en hiver profitent a la croissance de la végétation
le reste de 'année. En été, la fonte de la neige fournit des nutriments et de l'eau en
abondance (fig. 1.2).

Higher temperatures and increased
moisture from reduced sea ice and
longer open water period

Increased

incoming
longwave
radiation from
greenhouse
gases, water
vapor, clouds

(later snow cover onset, more
snowfall in early winter, feedback to
Arctic Oscillation)

Enhanced albedo

feedbacks from
earlier snow melt,
changing vegetation, Meridional heat and moisture transfer
light absorbing {increased precipitation, decreased
particles

solid fraction of total precipitation,
increased frequency of winter thaw and
rain-on-snow events)

Shrub expansion

(increased snow trapping, changes in snow
properties and surface energy budget)

FIGURE 1.2 — Schéma illustrant les interactions entre la neige, I’atmospheére et la vé-
gétation pour un réchauffement climatique lié & une augmentation des gaz a effet de
serre, similaire aux changements actuels et & venir. D’aprés AMAP (2017).

Au-dessus du Groenland, les chutes de neige alimentent 'inlandsis : leur accumu-
lation, leur transformation en névé puis en glace sous le poids de la neige contribuent
a épaissir la calotte groenlandaise.

La calotte groenlandaise s’est mise en place au Pliocéne, il y a environ 3,15 millions
d’années. La glaciation du Groenland n’a été possible que dans un contexte ot le CO,
atmosphérique était relativement faible (autour de 300 ppmv, contre 800 ppmv pour la
glaciation de I’Antarctique) et l'insolation estivale peu élevée (Tan et al., 2018, Dolan
et al., 2015). La calotte groenlandaise couvre aujourd’hui & peu prés 1,7 millions de km?
du territoire groenlandais, ce qui correspond & environ 2,7 fois la taille de la France.
Avec un volume total de 2,99 millions de km? (Morlighem et al., 2017), elle constitue
le deuxiéme plus gros réservoir d’eau douce sur Terre, aprés la calotte antarctique. Son
role dans la régulation climatique est double. D’abord, elle participe au cycle de 1'eau,
et les variations de son volume de glace se traduisent par une fluctuation du niveau
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FIGURE 1.3 — Schéma des processus a l'interface entre la calotte de glace et les autres
composantes du systéme climatique : 'atmosphére, 'océan et le continent sous-jacent.
D’aprés Masson-Delmotte et al. (2013).

marin. Ensuite, les changements d’albédo et d’épaisseur de la calotte sont & l'origine
de différentes rétroactions contribuant & amplifier ou a atténuer le forcage climatique
initial (fig. 1.3). Nous reviendrons sur ces interactions dans la section 1.1.3.

Actuellement, une grande partie de 'océan Arctique est recouvert de glace de mer
dont I'étendue et 1’épaisseur varient selon les saisons. La couverture de glace de mer
évolue en réponse aux variations des températures de surface de l'air et de l'océan.
Elle atteint un minimum en septembre et un maximum en mars. La glace de mer isole
la surface océanique de I'atmosphére, et limite ainsi les échanges de chaleur entre ces
deux réservoirs.

Comme pour la calotte groenlandaise, la glace de mer est impliquée dans de nom-
breuses rétroactions qui modulent les effets de I'insolation : alors qu’en hiver, la glace
de mer réfléchit environ 80 % de 1’énergie incidente, en été I'océan absorbe prés de 90 %
de cette énergie!. De plus, les flux d’eau douce et de salinité provenant de la fonte et de
la formation de la glace de mer sont susceptibles d’impacter l'intensité de la formation
d’eaux profondes et la circulation océanique en Atlantique Nord, appelée circulation
méridienne de retournement Atlantique (AMOC). L’ensemble des interactions entre la

1. https ://nsidc.org/cryosphere/quickfacts/seaice.html
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FIGURE 1.4 — Schéma des processus a l'interface entre la glace de mer, 'atmosphére et

I’océan interveant dans les changements climatiques actuel et futur. Adapté de Maksym
(2019).

glace de mer arctique et les autres composantes du systéme climatique est résumé sur
la figure 1.4.

1.1.2 Evolution future du climat arctique et son lien avec la
hausse du niveau marin

Au cours de ces derniéres décennies, 1’étude de I’évolution du climat arctique a fait
I'objet de beaucoup d’attention, car la situation y est préoccupante. Les projections
climatiques suggérent que le changement climatique pourrait conduire a des change-
ments irréversibles en Arctique. Par exemple, concernant le Groenland, Boers and
Rypdal (2021) ont récemment montré que la partie ouest de la calotte groenlandaise
était proche d’un point de bascule?. Auparavant, Gregory and Huybrechts (2006) et
Robinson et al. (2012) avait respectivement estimé qu’il suffirait d’une hausse des tem-
pératures de surface de 3,1° C et 1,6 ° C par rapport a la période pré-industrielle, pour
que le bilan de masse en surface de la calotte groenlandaise devienne négatif. Dans ce
cas, il est probable que de tels seuils de températures conduisent a la disparition d’'une
partie de la calotte groenlandaise. Si celle-ci devait fondre entiérement, cela entrainerait

2. Selon la définition donnée par le GIEC (IPCC, 2013), un point de bascule correspond & un seusl
critique hypothétique a partir duquel le climat mondial ou régional passe d’un état stable a un autre.
La bascule peut se révéler irréversible. A 1’échelle des calottes polaires, ce point de bascule s’exprime
par une phase de transition durant laquelle la fonte de la glace s’accélére et devient globalement plus
importante que I’accumulation neigeuse.
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une élévation du niveau marin de 7 m et altérerait lourdement le climat de 1’ Arctique.

En 2018, le rapport spécial du GIEC sur les conséquences d'un réchauffement pla-
nétaire de 1,5°C (IPCC, 2018) quantifiait le réchauffement global actuel d’environ
1° C par rapport a la période pré-industrielle (1850-1900). Dans les hautes latitudes
de I'hémispheére nord, la hausse des températures est en moyenne deux fois plus im-
portante que sur le reste du globe (Serreze and Barry, 2011, Dirk Notz and Julienne
Stroeve, 2016, AMAP, 2017, Meredith et al., 2019). Ce phénoméne d’amplification po-
laire résulte en partie de la disparition de la cryosphére. Par la diminution de 1’albédo,
une fraction moins importante du rayonnement solaire est réfléchie par la surface et
absorbée par les basses couches de l'atmosphére et 'océan (Serreze and Barry, 2011).
La rétroaction de I'albédo est plus marquée en été, lorsque les températures de surface
sont suffisamment élevées pour forcer la fonte de la neige et de la glace. Cependant,
I’amplification polaire est plus intense en hiver. Durant les hivers de 2016 a 2018, par
exemple, la hausse des températures a méme atteint plus de 6 ° C dans le centre de I’ Arc-
tique, par rapport a la période 1981-2010 (Meredith et al., 2019). Nous reviendrons sur
les mécanismes a l’origine de cette amplification du réchauffement dans la section 1.1.3.

Comme nous 'avons vu auparavant, la premiére manifestation visible de ce réchauf-
fement est le recul de la cryosphére, trés sensible aux variations des températures de
surface. Dans I’Arctique, I’épaisseur, et ’étendue du manteau neigeux ont diminué.
Durant ces derniéres décennies, 1’étendue de la couverture de neige du mois de juin a
reculé de 13,4 £ 5,4 % par décennie entre 1967 et 2018, ce qui correspond & une perte
totale d’environ 2,5 millions de km? (Meredith et al., 2019). De méme, sa durée annuelle
a été raccourcie de 2 a 4 jours par décennie sur les 30-40 derniéres années (AMAP,
2017). La fonte du manteau neigeux risque de s’amplifier durant les prochaines années,
avec des changements plus importants dans le secteur européen et I'ouest de 1’Alaska
(AMAP, 2017).

Au-dessus du Groenland, la température de surface n’a cessé d’augmenter depuis
les années 1990 (Orsi et al., 2017), conduisant & une accélération de la perte de glace de
la calotte groenlandaise durant ces deux derniéres décennies. Le volume de la calotte
groenlandaise diminue & un rythme environ deux fois plus rapide que celui de la calotte
antarctique, en partie en raison de I'amplification polaire plus marquée en Arctique
qu’en Antarctique (Collins et al., 2013a).

Le bilan de masse des calotte de glace (BM) s’exprime comme la différence entre le bilan
de masse en surface (BMS), la décharge de glace liée a la dynamique de 1’écoulement
(D) et la fonte a la base des plateformes de glace flottantes au contact de 'océan (F) :
BM = BMS — D — F. Le BMS est défini comme la différence entre I'accumulation
neigeuse et les processus liés a la perte de masse en surface.

Dans le cas de la calotte groenlandaise, la perte de glace est majoritairement induite
par les variations du BMS, et plus précisément par l’augmentation de la fonte de surface
(fig. 1.3). La perte de masse cumulée entre 1992 et 2016 est d’environ 4000 Gt. Elle se
traduit par une élévation du niveau marin d’environ 12 mm (Meredith et al., 2019).

A partir d’une analyse multi-modéles, Goelzer et al. (2020) ont estimé que le Groen-
land continuerait de perdre de la glace jusqu’en 2100, et durant les prochains siécles.
Ils ont évalué la contribution de la calotte groenlandaise a 1’élévation du niveau marin
de 32 + 17 mm, dans le cadre du scénario d’émission de gaz a effet de serre de plus
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faible RCP2.6, et de 90 + 50 mm, dans le cadre du scénario le plus extréme RCP8&.5.
Considérant les estimations les plus extrémes, la calotte groenlandaise ne devrait pas
contribuer & une hausse du niveau global des mers de plus de 20 cm (RCP8.5) d'ici la
fin du siécle (Oppenheimer et al., 2019).

Ces projections sont sensibles au forgage climatique sur le prochain siécle, appliqué aux
modéles de calotte de glace, ce qui explique en partie les fortes incertitudes. De plus,
certains processus sont mal représentés dans les modéles de calotte au niveau de la
ligne d’échouage °.
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FIGURE 1.5 — Changements historiques et projections futures de ’évolution du niveau
marin moyen global (m) selon différents scénarios d’émissions de gaz a effet de serre : le
scénario RCP2.6 (courbe bleue) et le scénario RCP8.5 (courbe rouge). Les contributions
des différents processus responsables de 1’élévation du niveau marin sont présentées sur
la partie gauche du graphique : (a) le contenu en chaleur de I'océan, (b) la fonte de la
calotte groenlandaise, (¢) la fonte de la calotte antarctique et (d) la fonte des glaciers.
Adapté de Abram et al. (2019)

Actuellement, 'expansion thermique des océans ainsi que la fonte des glaciers de
montagnes constituent la premiére cause de la hausse du niveau des mers, devant la
fonte conjuguée des deux calottes polaires. Cependant, ce scénario pourrait s’inverser
durant les prochaines décennies, et la contribution des calottes polaires deviendrait

3. La ligne d’échouage définit la zone de transition entre la glace posée sur le continent et la glace
flottante.
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alors prédominante. Les projections prévoient une hausse moyenne du niveau de la mer
d’environ 0,43 m (0.29-0.59 m), pour le scénario RCP2.6, 4 0,84 cm (0.61-1.10 m), pour
le scénario RCP8.5, a la fin du siécle (Oppenheimer et al. (2019), fig. 1.5). Toutefois,
quelques études suggérent une élévation plus importante du niveau marin, dépassant
les 1 m (Horton et al., 2014).

L’étendue et I'épaisseur de la couverture de glace de mer arctique ont également

connu un déclin significatif durant ces derniéres décennies. Les observations récentes
par satellite révelent un recul de la glace de mer de — 12,8 + 2,3 % par décennie en
septembre (par rapport a la moyenne 1981-2010 ; Meredith et al. (2019)). Un exemple
frappant est 1’étendue minimale de la glace de mer de 3,74 millions de km? atteint en
septembre 2020 (NASA Earth Observatory). 11 s’agit du deuxiéme minimum le plus
bas depuis les premiéres observations par satellite en 1979. Pendant les mois d’hiver,
les variations de glace de mer sont plus faibles (baisse de 2,7 + 0,5 % par décennie
en mars, Meredith et al. (2019)). Au centre du bassin Arctique, I’épaisseur de glace a
diminué de 65 % entre 1975 et 2012, passant d’en moyenne 3,59 a 1,25 m (Lindsay and
Schweiger, 2015).
La glace de mer est aussi marquée par des changements profonds de ses caractéristiques.
La glace pluriannuelle est peu a peu remplacée par de la glace plus jeune, qui s’est
formée dans I'année. Ce type de glace, moins épaisse que la glace pluriannuelle, absorbe
plus d’énergie solaire et favorise ainsi la mise en place d'une boucle de rétroaction
positive menant a une accélération de la fonte. Elle est également plus facilement
transportable par les courants marins (gyre de Beaufort et dérive transpolaire) qui, de
surcroit, s’accélérent sous l'effet du réchauffement dz I’ Arctique.

Cependant, il existe des disparités saisonniéres et régionales quant a 1’évolution de la
couverture de glace de mer arctique. En été, le déclin de la glace touche majoritairement
les mers de Beaufort, des Tchouktches, de Sibérie orientale, de Laptev et de Kara ot de
la glace pérenne dominait jusqu’a présent. En hiver, les changements les plus importants
ont lieu plus au sud, dans les mers de Barents, d’Okhotsk, du Groenland et dans la
baie de Baffin (Onarheim et al., 2018).

Au cours des prochaines années, nous nous attendons a ce que le recul de la glace de
mer s’intensifie. Les modéles de climat utilisés pour le dernier exercice d’intercompa-
raison de modéles CMIPG6 ne s’accordent pas sur la période durant laquelle la superficie
de la glace de mer arctique devrait passer en dessous du seuil symbolique de 1 x 10°
km?, ¢’est-a-dire au moment ot1 'océan Arctique deviendra pratiquement libre de glace.
Toutefois, quel que soit le scénario d’émissions anthropiques, la majorité des modéles
simule un océan Arctique pratiquement libre de glace de mer a la fin de 1’été avant
I'année 2050 (Notz and SIMIP Community, 2020).

Les changements survenus dans la cryosphére et les effets hydrologiques qui en
résultent ont affecté et continueront d’affecter les espéces et les écosystémes dans les
régions polaires du fait de I'apparition de terres auparavant recouvertes de glace, de
la modification du manteau neigeux et du dégel du pergélisol (non discuté ici). Ils
perturbent la sécurité alimentaire et les ressources en eau des populations autochtones,
avec des implications pour leur santé (Masson-Delmotte et al., 2016).
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1.1.3 Reétroactions climatiques dans les régions polaires

Aujourd’hui, si le climat se réchauffe aussi vite dans les hautes latitudes de I’hémi-
sphére nord, c’est parce que de nombreuses rétroactions positives amplifient le forcage
climatique initial (Goosse et al., 2018, Fyke et al., 2018) :

e Larétroaction de I’albédo (+). La cryosphére posséde un albédo élevé, compris
entre 0,85 et 0,90 pour la neige fraiche, qui lui confére un pouvoir réfléchissant
important. Lorsque le manteau neigeux et la glace se retirent, ils laissent place a
des surfaces plus sombres qui absorbent donc plus d’énergie solaire ;

e La rétroaction du gradient vertical de la température de Dair (lapse-rate
feedback, +). Lorsque le climat se réchauffe, ’atmosphére se charge en vapeur
d’eau et émet plus de rayonnement de grande longueur d’onde vers 1’espace, ce
qui se traduit par un refroidissement & la surface (rétroaction négative). A I'in-
verse, dans les hautes latitudes, les conditions relativement stables dans la basse
troposphére entrainent un réchauffement plus important proche de la surface que
dans la haute tropospheére (rétroaction positive) ;

e La rétroaction du rayonnement terrestre régi par la loi des corps noirs
(Planck feedback, —). Selon la loi de Planck, un corps chaud tend & émettre plus de
rayonnement infrarouge vers l’espace, amortissant I’amplitude du réchauffement ;

e Larétroaction de la vapeur d’eau (+). La capacité de ’atmosphére & contenir
de la vapeur d’eau augmente avec la température de ’air. Or, la vapeur d’eau
est un gaz a effet de serre puissant, entrainant une rétroaction positive lorsque
sa quantité augmente dans I’atmosphére ;

e Larétroaction des nuages (+/-). La couverture nuageuse et les propriétés op-
tiques des nuages bas impactent le bilan radiatif de I’Arctique. Tout d’abord, la
formation de nuages bas dépend du taux d’humidité dans ’atmosphére. Lorsque
la glace de mer fond, le transfert d’humidité vers I’atmosphére s’intensifie via
I’'amplification des flux turbulents a l'interface océan-atmosphére. La couverture
nuageuse se développe et bloque le rayonnement infrarouge terrestre, ce qui ré-
chauffe ’atmosphére. Par ailleurs, lorsque les températures sont suffisamment
basses, les nuages bas sont constitués a la fois de cristaux de glace et de gout-
telettes d’eau. Avec la hausse des températures, la fraction liquide devient plus
importante. La surface des gouttelettes d’eau étant plus grande que celle des
cristaux de glace, celles-ci réfléchissent davantage le rayonnement solaire incident
vers l'espace, ce qui a pour effet d’atténuer le réchauffement.

e La rétroaction température-altitude (+). Avec le réchauffement, la perte de
glace s’intensifie et entraine une diminution de 1’élévation de la calotte groenlan-
daise. La surface de la calotte est alors exposée & des masses d’air plus chaud, ce
qui intensifie la fonte de surface.

En plus de ces rétroactions locales, la chaleur et la vapeur d’eau advectées des basses
latitudes vers les poles contribuent aussi aux variations de températures et d’humidité
en Arctique (Khodri et al., 2003, Hwang et al., 2011, Serreze and Barry, 2011, van der
Linden et al., 2019).

17



Chapitre 1

Ice shelf melting Ice production

Ice production- Temperature
entrainment e profile

Marine ice sheet storage
instability

- -sed ice

Oceanic heat transport
and circulation

FIGURE 1.6 — Schéma des rétroactions radiatives et non-radiatives opérant dans les
régions polaires et de leur impact positif (+) ou négatif (—) sur le climat. Le rayonne-
ment solaire est représenté en jaune, le rayonnement infra-rouge en rouge. A droite, la
courbe grise correspond & un profil de température caractéristique des régions polaires.
D’aprés Goosse et al. (2018).

L’évaluation des rétroactions climatiques repose sur ’analyse des changements du
bilan radiatif au sommet de 'atmosphére AR causés par une perturbation extérieure F.
Il est souvent considéré que ces variations du bilan radiatif au sommet de I’atmosphére
sont proportionnelles aux variations de la température moyenne globale de surface AT.
Dans ce cas, AR peut étre exprimé comme suit :

AR = F + AAT, (1.1)

Le paramétre A (W.m 2K™!) caractérise la rétroaction climatique nette, définie
comme la somme des rétroactions liées a la température, a la vapeur d’eau, aux nuages
et a l'albédo de surface. Différentes méthodes existent pour calculer ce parameétre et
quantifier le role relatif de chaque rétroaction. Elles nécessitent de faire tourner un
code de transfert radiatif off-line, en faisant varier une & une certaines propriétés du
systéme climatique, tout en gardant les autres fixes. Ces approches sont connues sous le
nom de radiative kernel method (Held and Soden, 2000, Soden and Held, 2006), Partial
Radiative Perturbation (PRP, Wetherald and Manabe (1988)) ou encore Approximate
Partial Radiative Perturbation (APRP, Taylor et al. (2007)). Elles différent principa-
lement par la complexité du code de transfert radiatif utilisé.
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La contribution des différentes rétroactions impliquées dans ’amplification du ré-
chauffement de I’Arctique a été évaluée par Taylor et al. (2013) et Pithan and Mauritsen
(2014), a partir des sorties des modéles climatiques CMIP5.

En décomposant le signal radiatif au sommet de 'atmosphére par la méthode des
radiative kernels, Pithan and Mauritsen (2014) ont quantifié les variations de tempé-
rature de surface associées aux différentes rétroactions dans le cas ot la concentration
en CO, atmosphérique actuelle est multipliée par quatre. Ils ont montré, qu’en été,
les rétroactions de l’albédo et de la vapeur d’eau dominent en raison du retrait de la
cryosphére. En hiver, la hausse des températures est due principalement a la rétroac-
tion du gradient vertical de température et, dans une moindre mesure, au transport de
chaleur par I'océan. Ainsi, en moyenne annuelle, la rétroaction de ’albédo et la rétro-
action du gradient vertical des températures représentent les principaux contributeurs
a Pamplification des températures en Arctique (fig. 1.7).

6_
1 1 5 5
1 1 =
N & =
c a- | 5 =
& Q=
c A e
(o] 90)
=R 5 o
a )
b= T £
S 2 | +
o | <C
o l R
20 1 1
| T
E |
-
©
2 0 '
. 5 1 e
(@]
7 2 e I
| o B |
€ o o} ‘Dll
—2—'(].)1./') A <N E— |
8 a T o 0
1 < S <= O O 1

FIGURE 1.7 — Quantification des variations annuelles de la température de l'air en
surface associées aux rétroactions climatiques en Arctique. Les boites représentent la
médiane, le 25e et le 7he percentiles. Les barres verticales indiquent 1’écart type de 1'en-
semble des modéles participant & I'expérience 4x C'Oy de I'exercice d’intercomparaison
de modeéles CMIP5. Adaptée de Pithan and Mauritsen (2014).

Les estimations de Taylor et al. (2013) différent légérement, dans le cas d’un dou-
blement de la concentration en COs. Les auteurs ont montré que la rétroaction de
I'albédo est le principal contributeur, suivi par les forgages externes (évolution de la
concentration en CO, notamment) et le transport de chaleur atmosphérique. Ces dif-
férences peuvent provenir du choix de la méthode utilisée pour quantifier I'impact des
rétroactions sur les variations de températures (Klocke et al., 2013). En effet, Taylor
et al. (2013) ont fait appel & une approche alternative (Coupled Feedback Response
Analysis Method ou CFRAM), qui a ’avantage de prendre explicitement en compte les
processus non-radiatifs, contrairement aux autres méthodes citées plus haut.
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Ces travaux ont été effectués sur la base de modéles climatiques sans calottes inter-
actives et ne tiennent donc pas compte des rétroactions liées aux variations de ’albédo
et de l'altitude des calottes. Pourtant, cette derniére pourrait avoir un impact local im-
portant sur les températures de surface et la circulation atmosphérique du Groenland
(Fyke et al., 2018).

Par ailleurs, des expériences de sensibilité ont été menées et ont montré que méme
sans variations du manteau neigeux et de la couvertures de glace de mer, le phénomene
d’amplification était présent (Hall, 2004, Graversen and Wang, 2009). Ceci tend & don-
ner moins d’importance a la rétroaction de ’albédo. En paralléle des questionnements
sur les effets de ’albédo sur la hausse des températures de surface, le role des nuages
est aussi discuté car ces derniers représentent une forte source d’incertitudes pour les
projections climatiques. Ils sont & l'origine d’une partie des différences inter-modéles.
De plus, les rétroactions climatiques pouvant étre reliées au méme processus physique
(e.g. vapeur d’eau) et interagir entre-elles, il est difficile de les dissocier (Serreze and
Barry, 2011, Klocke et al., 2013, Goosse et al., 2018). Il est donc important de quanti-
fier précisément l'impact des rétroactions climatiques pour 1) comprendre les processus
physiques responsables des changements climatiques en Arctique et 2) réduire les in-
certitudes sur les projections climatiques.

1.1.4 Impacts des variations du climat arctique sur les moyennes
latitudes de ’hémisphére nord

Il n’est pas exclu que 'amplification polaire arctique influence le climat des moyennes
latitudes de ’hémisphére nord au travers des phases de 'oscillation arctique (OA). Ce
mode de variabilité climatique est lié aux variations de pression entre les hautes lati-
tudes de I’hémisphére nord et la latitude 20 ° N, qui pourraient étre responsables de
téléconnexions atmosphére-océan. C’est une question qui reste aujourd’hui ouverte.
Elle est a la fois complexe et controversée, car les observations des changements actuels
de I’Arctique, et notamment de la cryosphére, ne couvrent qu’une dizaine d’années.
Cependant, si la hausse des températures de surface en Arctique affecte effectivement
le climat des moyennes latitudes de I’hémisphére nord, comprendre les causes et consé-
quences s’avére cruciale pour les études sur le changement climatique futur.

La recul de la couverture de glace en mer de Kara et en mer de Barents pour-
rait affecter le climat de 1’Asie centrale et de I’Amérique du Nord par ’advection de
masses d’air plus chaudes que la normale vers les moyennes latitudes et par des change-
ments de la circulation atmosphérique de grande échelle (Overland et al., 2015, Screen
et al., 2018, Chripko et al., 2021). Une des motivations pour mieux comprendre les
conséquences de ces processus est le lien éventuel entre le retrait de la glace de mer
arctique et la fréquence des extrémes climatiques dans les moyennes latitudes. Méme si
cette question a fait 'objet de nombreuses études, aucun consensus n’a encore émergé
aujourd’hui. Ces extrémes climatiques semblent reliés a ’activité et la trajectoire du
courant-jet qui se forme dans les moyennes latitudes, sous I'influence d’un fort gradient
méridien de températures. Sous l'effet de la diminution du gradient méridien de tem-
pérature (liée & des anomalies positives de température plus fortes en Arctique que sur
le reste du globe), il est probable que I'activité du courant-jet s’affaiblisse, renforcant
ainsi son caractére ondulatoire. Ce phénomeéne favoriserait I'intrusion d’air froid vers

le sud et d’air chaud vers le nord (fig. 1.8, AMAP (2017)).
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FIGURE 1.8 — A gauche, état stable du courant-jet dans des conditions climatiques
normales. A droite, affaiblissement du courant-jet sous 'effet de I’'amplification polaire.

Crédit : NOAA (https ://scijinks.gov/polar-vortex/)

1.2 Caractérisation du climat de I’Arctique au der-
nier interglaciaire par les données paléoclimatiques

L’étude des paléoclimats permet d’analyser des processus climatiques sous différents
forgages orbitaux, concentrations en CO,, topographies de calottes de glace ou encore
configurations des continents. Elle crée aussi une bonne opportunité pour tester les
modeéles climatiques utilisés dans le cadre des projections futures.

Durant les périodes géologiques passées, il n’existe pas d’analogue parfait au ré-
chauffement futur. Néanmoins, plusieurs intervalles de temps pourraient permettre de
caractériser la réponse du climat & des variations du forcage climatique donnant lieu a
des conditions de surface plus chaudes que les conditions actuelles (fig. 1.9). Parmi elles,
sont souvent citées : ’'Holocéne moyen (6 ka), le dernier interglaciaire (129-116 ka),
I'interglaciaire survenu il y a 400 000 ans, le Pliocéne moyen (3,3-3,0 Ma) et 'Eocéne
inférieur (53-51 Ma).

Le Quaternaire est I'une des périodes géologiques les mieux documentées, riche
en reconstructions climatiques. Cette période, qui s’étend sur les derniers 2,6 millions
d’années, constitue donc un cadre idéal pour étudier les variations du climat sur le long
terme, et pour ainsi enrichir notre compréhension de la variabilité climatique moderne.
Elle est marquée par une succession de périodes froides et de périodes chaudes, les
cycles glaciaires-interglaciaires, qui sont en partie liés aux variations des parameétres
astronomiques. Au début du Quaternaire, ces cycles se succédent avec une période
de 40 000 environ, correspondant aux variations de l'inclinaison terrestre (obliquité).
Durant le dernier million d’années, la durée et 'intensité des cycles changent et passent
de 40 000 & 100 000 ans. Ces derniers sont régis par les variations de la distance entre
la Terre et le Soleil (excentricité). Cette transition entre cycles de 40 000 et de 100 000
ans a fait et fait encore 'objet de recherches actives.

Ces oscillations du climat s’accompagnent de variations de la concentration du CO,
atmosphérique, et de 1’évolution des calottes de glace et du niveau marin.
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FIGURE 1.9 — Reconstruction des températures annuelles moyennes sur les 65 derniers
millions d’années et scénarios de leur évolution future. Les quatre scénarios d’émissions
de gaz a effet de serre sont représentés a droite de la figure (RCP2.6, RCP4.5, RCP6,
et RCP8.5). Les anomalies de températures sont calculées par rapport & la période
1961-1990. Les fleches rouges symbolisent des états passés du climat terrestre pergus
comme de potentiels analogues pour le climat futur. Adapté de Burke et al. (2018).

Au cours de ma thése, je me suis concentrée sur la derniére période interglaciaire,
aussi appelée Eemien ou encore MIS5e. Cette période constitue I'une des plus chaudes
de ces 800 000 derniéres années. Elle s’est déroulée entre 129 000 et 116 000 ans avant
notre ére, et se caractérise par une élévation du niveau marin estimée entre 6 et 9 m
(Dutton et al., 2015).

Dans cette section, je résume les caractéristiques du climat de I’Arctique au der-
nier interglaciaire, telles que déterminées a partir des reconstructions paléoclimatiques
disponibles.

1.2.1 Evolution du forcage climatique au cours du dernier in-
terglaciaire

Au début des années 40, les calculs de Milutin Milankovitch confirme la théorie
astronomique selon laquelle les variations climatiques de ces derniers 800 000 ans sont
régies par les variations orbitales de I'insolation. Cette théorie est d’abord controversée
dans les années 1970, jusqu’a ce qu’il soit démontré que les variations des parameétres
astronomiques (excentricité, obliquité et précession) sont a 'origine des entrées en gla-
ciation. Cependant, les phases de déglaciation semblent étre expliquées par d’autres
facteurs comme, notamment, les variations de la concentration en COy atmosphérique.

L’obliquité définit I'inclinaison de ’axe de rotation de la Terre par rapport au plan
de son orbite. Elle est responsable de la distribution des zones climatiques, et de leur
symétrie par rapport a I’équateur. Par exemple, I’augmentation de I'obliquité engendre
une hausse de I'insolation dans les régions polaires des deux hémispheéres. L’obliquité
est aussi a l'origine du phénoméne des saisons.
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FIGURE 1.10 — Représentation schématique des trois parameétres astronomiques : 1’'ex-
centricité de 'orbite terrestre, ’obliquité de ’axe de rotation de la Terre et la précession.

Adaptée de Hodell (2016)

L’excentricité décrit la forme de l'orbite terrestre, c’est-a-dire la trajectoire parcou-
rue par la Terre autour du Soleil. Elle dépend de I'attraction gravitationnelle exercée
par les autres planétes. La Terre se déplace sur cette orbite elliptique, dont le Soleil oc-
cupe 'un des foyers. Cette ellipse se caractérise par deux points remarquables, ’aphélie
et le périhélie, qui désignent respectivement les points de la trajectoire de 'orbite le
plus éloigné et le plus proche du Soleil. Ainsi, la Terre ne regoit pas la méme quantité
d’énergie selon sa position sur 'orbite. Tandis qu’au périhélie, le rayonnement recu est
maximal, il est minimal & ’aphélie. Plus I'excentricité est grande, plus 1’éloignement
de I'aphélie par rapport au périhélie I’est aussi. Ainsi, les variations de ’excentricité de
I'orbite terrestre modulent la longueur des saisons.

La précession climatique est le résultat de le précession des équinoxes et de la pré-
cession du périhélie. Le premier mouvement se traduit par le déplacement des équinoxes
par rapport aux étoiles fixes, et donc des saisons. Le second correspond au mouvement
du grand axe de ’ellipse de 'orbite terrestre par rapport au périhélie. Nous définissons
le paramétre de précession climatique par esin(w), ou e est 'excentricité et w I'angle
entre I’équinoxe de printemps et le périhélie. Ainsi, la précession climatique détermine
la position de la Terre sur lellipse & un moment précis de 'année (et, par extension, la
distance Terre-Soleil).

Au cours du dernier interglaciaire, I’excentricité était en moyenne deux fois plus
grande que sa valeur actuelle de 0,016764 (fig. 1.11). La Terre tournait donc sur une
orbite légérement plus aplatie, provoquant des hivers plus longs et des étés plus courts.
Entre 129 ka et 123 ka, les valeurs de l'obliquité étaient plus grandes que sa valeur
actuelle, avec pour conséquence des étés plus chauds et des hivers plus froids. A 'in-
verse, durant la seconde partie du dernier interglaciaire, 1'obliquité était plus faible,
entrainant une diminution des contrastes saisonniers. Ainsi, le forcage astronomique
se traduit par des variations de la distribution saisonniére et latitudinale de 1’énergie
recue par la Terre au sommet de son atmosphére. Au dernier interglaciaire, I’insolation
a 65°N (au solstice d’été) était maximale il y 126 000 ans, puis a diminué jusqu’a
atteindre, il y a 119 000 ans, des valeurs inférieures a la valeur actuelle (fig. 1.11). En
13 000 ans, 'insolation a donc varié d’environ 89 W.m2.
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FIGURE 1.11 — Evolution temporelle des paramétres astronomiques, tels que définis
par Milankhovitch, durant ces derniers 800 000 ans. Les calculs réalisés pour tracer ces
cycles proviennent des données de Berger and Loutre (1999) (accompagnant le papier
de Berger and Loutre (1991)). La figure du bas représente un zoom sur le dernier
interglaciaire (de 129 000 & 116 000 ans avant notre ére), avec en pointillés la valeur
actuelle des parameétres astronomiques.
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1.2.2 Impact du forcage radiatif sur les variations de tempéra-
tures de surface au cours du dernier interglaciaire

Ces variations d’insolation ont des répercussions sur les températures de surface.
Les variations passées des températures de surface peuvent étre reconstruites a partir
d’archives continentales ou océaniques : certaines grandeurs biologiques et physiques
reflétant des processus thermodynamiques peuvent étre converties en termes de tempé-
rature de surface. Parmi ces grandeurs, nous pouvons citer les rapports isotopiques de
oxygéne (60 /6°0) dans les carbonates des foraminiféres et des glaces, les coraux, les
rapports magnésium/calcium (Mg/Ca) et strontium/calcium (Sr/Ca) des carbonates
ou encore les indices de saturation des alcénones de molécules organiques marines.

Du fait de contraintes sur la datation absolue des échantillons, la reconstruction
de I’évolution des températures durant le dernier interglaciaire est difficile a établir.
En effet, la datation au C, souvent utilisée pour dresser une chronologie précise de
I’enchainement des événements climatiques passés, est limitée aux derniers 50 000 ans
(voire moins). Il y a également trés peu de marqueurs chronologiques tels que les té-
phras ou encore les événements d’inversion du champ magnétique terrestre, dont on
connait les ages avec plus de précision. Les enregistrements du dernier interglaciaire
sont donc datés a partir de méthodes indirectes. Ces méthodes basées sur ’alignement
des enregistrements récoltés avec des échantillons de référence (spéléothémes, carottes
sédimentaires...) ne sont pas toujours trés fiables (Govin et al., 2015). Cependant, de
nombreux efforts ont été fournis ces derniéres années, et de nouvelles synthéses de tem-
pératures de surface sont désormais disponibles.

Turney and Jones (2010) ont compilé un ensemble d’enregistrements marins, ter-
restres et glaciaires recouvrant ’ensemble du globe. A partir de de leur syntheése, ils ont
estimé un réchauffement annuel maximum de 2 ° C au dernier interglaciaire. Cette syn-
these est la seule qui, actuellement, présente une bonne couverture spatiale et intégre
des enregistrements terrestres. Plus tard, McKay et al. (2011) ont mis en évidence une
hausse des températures de surface de 'océan de 0,7 & 0,6 ° C par rapport a 1'Holo-
céne supérieur, en moyennant les températures de surface de I'océan sur une période
de 5 000 ans centrée sur le pic de température observé entre 135 ka et 118 ka. Cepen-
dant, ces deux synthéses rencontrent un certain nombre de limitations qui aménent a les
considérer avec précaution. D’abord, les méthodes de datation utilisées introduisent des
incertitudes de plus de 6 000 ans (Govin et al., 2015). De plus, Turney and Jones (2010)
et McKay et al. (2011) considérent que le pic de température au dernier interglaciaire
s’est produit de maniére synchrone entre I’hémisphére nord et I’hémisphére sud. Or,
nous savons aujourd’hui que I’Antarctique a subi un réchauffement précoce par rapport
a I’Arctique (Masson-Delmotte et al., 2013). Néanmoins, McKay et al. (2011) tiennent
compte des biais saisonniers et des incertitudes liées a I'analyse des traceurs marins
utilisés dans leur synthése, ce qui n’est pas le cas de Turney and Jones (2010). Par
conséquent, ces deux synthéses sont peu adaptées a la comparaison modéles-données
(Otto-Bliesner et al., 2013, Lunt et al., 2013, Masson-Delmotte et al., 2013).

Capron et al. (2014) et Capron et al. (2017) sont a ’origine des premiéres synthéses
de températures de surface centrées sur les hautes latitudes des deux hémisphéres (au-
dela de 40 ° ). Ces synthéses sont basées sur un cadre chronologique cohérent. Pour se
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faire, chaque enregistrement est aligné sur la chronologie de référence AICC2012 (Ba-
zin et al., 2013, Veres et al., 2013). Elles fournissent des anomalies de température de
surface par rapport a la période pré-industrielle, a la fois en moyenne annuelle et sur les
mois d’été (i.e. juin, juillet et aott). Elles proposent également des reconstructions pour
des intervalles de temps choisis afin d’améliorer la comparaison modéles-données. Ainsi,
la synthése Capron et al. (2017) a été réalisée dans le cadre de I'exercice d’intercompa-
raison de modéles CMIP6-PMIP4. Les auteurs ont mis en évidence un réchauffement
dans les deux hémisphéres, a I'exception des mers nordiques ou des conditions froides
dominent. En été, les anomalies de température de la mer en surface atteignent + 1,1
+ 0,7 C dans I’Atlantique Nord et + 0,5 + 0,2° C dans 'océan Austral. Il existe, ce-
pendant, peu de données dans le Pacifique Nord. Au-dessus du Groenland, I'anomalie
de température de ’air en surface est déterminée & partir de la carotte de glace pré-
levée sur le site de NEEM (NEEM community members, 2013), situé au Nord-Ouest
du Groenland. Cependant, de fortes incertitudes sur la datation des données perdurent
(jusqu'a £ 2 o pour certains enregistrements).

La méme année, Hoffman et al. (2017) ont, quant & eux, compilé un ensemble d’enre-
gistrements marins couvrant I’ensemble du globe. Comme Capron et al. (2014, 2017),
ils ont développé une chronologie cohérente basée ici sur l'alignement avec la carotte
EDC (EPICA-Do6me C) en Antarctique et la carotte GISP2 pour le Groenland. Leur
étude suggére une hausse des températures de la mer en surface de 0,5 + 0,3° C au
plus chaud du dernier interglaciaire comparée a la période 1870-1889.

Récemment, Turney et al. (2020) ont construit une synthése de températures de sur-
face de l'océan moyennées sur la période 129-116 ka afin de s’affranchir des contraintes
de datation et ainsi évaluer de maniére robuste les conditions climatiques moyennes
durant le dernier interglaciaire. Ils ont également pris en compte I'impact des courants
océaniques sur ’estimation des températures de la mer en surface a partir de foramini-
feres planctoniques. Ainsi, ils ont estimé une augmentation des températures de 0,2 +
0,1 C en moyenne annuelle sur I’ensemble du dernier interglaciaire, par rapport a la
période pré-industrielle, et un pic atteignant + 0,9 4+ 0,1 ° C au plus chaud du dernier
interglaciaire.

Dans le chapitre 2.3, je compare les sorties du modeéle IPSL-CM6A-LR & la nou-
velle synthése de températures de surface de la mer compilée par Otto-Bliesner et al.
(2021) pour la période 127 ka. Cette synthése reprend les chronologies développées par
Hoffman et al. (2017) et Capron et al. (2017).
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1.2.3 Extension et saisonalité de la couverture de glace de mer
au dernier interglaciaire

Comme nous 'avons rappelé dans la section 1.1.1, la glace de mer constitue une
composante cruciale du climat des hautes latitudes. Ses variations passées peuvent étre
reconstituées a partir de I'analyse de microfossiles (foraminiféres, dinokystes, ostra-
codes..) ou de biomarqueurs (IPy5) présents dans les carottes sédimentaires marines.
Leur abondance et leur répartition géographique dans les eaux de surface répondent a
différentes contraintes de température, de salinité et de concentration en nutriments.
Ainsi, ces données paléoclimatiques représentent, pour la plupart, des indicateurs indi-
rects de I’étendue de la couverture de glace. Seul I'IPy5 constitue un indicateur direct de
la présence de glace de mer. Il s’agit d’un biomarqueur synthétisé par certaines espéces
de diatomées vivant dans la glace de mer arctique.

Méme si durant ces derniéres décennies, les connaissances sur 1’évolution des tempéra-
tures de surface au dernier interglaciaire se sont bien améliorées, I'interprétation des
variations de la couverture de glace de mer en Arctique fait encore débat (Ngrgaard-
Pedersen et al., 2007, Sime et al., 2013, Stein et al., 2017, Malmierca-Vallet et al., 2018).

Au cours du dernier interglaciaire, la couverture de glace de mer était significative-
ment réduite comparée a celle d’aujourd’hui. Au nord du Groenland, la forte abondance
de foraminiféres subpolaires (Ngrgaard-Pedersen et al., 2007) et la présence plus modé-
rée d’ostracodes (Cronin et al., 2010) suggérent un recul du bord de glace vers le nord.
La possibilité d'un recul de la couverture de glace de mer dans cette région a égale-
ment été mise en évidence par Sime et al. (2013) et Malmierca-Vallet et al. (2018), car
il expliquerait le signal en 6'®0 des précipitations enregistré dans les carottes de glace
du Groenland, prélevées sur les sites de NEEM, NGRIP, GISP2 et Camp Century. En
mer de Beaufort, 'analyse de microfossiles a également révélé une absence de glace de
mer pendant une partie du dernier interglaciaire (Brigham-Grette and Hopkins, 1995).
D’autre part, il semble probable que celle-ci ait été significativement réduite en mer de
Barents, ainsi qu’en mer de Sibérie orientale (Stein et al., 2017).

Au cceur de l'océan Arctique, peu d’enregistrements paléoclimatiques sont dispo-
nibles et leur interprétation ne permet pas a la communauté scientifique d’arriver a un
consensus sur ’étendue de glace de mer dans cette région. La présence de foraminiféres
benthiques (Adler et al., 2009) et d’ostracodes (Cronin et al., 2010) au cceur de I'océan
arctique indique une diminution de glace de mer dans cette région et suggére méme
que l'océan aurait pu se retrouver libre de glace a la fin de I’été. Cependant, ’analyse
de la concentration en IPy5 témoigne de la prédominance de glace de mer pérenne au
centre du bassin arctique (Stein et al., 2017), entrecoupée de phases de fonte en été
permettant aux foraminiféres de se reproduire.

Récemment, une nouvelle synthése de glace de mer a été compilée par Kageyama
et al. (2021) suivant les reconstructions de de Vernal et al. (2013a,b, 2020) (fig. 1.12).
L’utilisation de différents types d’indicateurs de glace de mer montre qu’il faut étre
prudent en les comparant avec les résultats des modéles. C’est pourquoi Kageyama
et al. (2021) proposent une description qualitative et non quantitative de la couverture
de glace de mer arctique au dernier interglaciaire, en classant son étendue a chaque site
en trois catégories : absence de glace, glace saisonniére, glace pérenne. De plus, certaines
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carottes, situées principalement au cceur de 'océan Arctique, n’ont finalement pas été
utilisées pour la comparaison modéle-données en raison d’incertitudes trop importantes
sur leur chronologie.
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FIGURE 1.12 — Localisation des carottes marines contenant des sédiments datés du
dernier interglaciaire. Les symboles pleins indiquent les enregistrements dont la chro-
nologie est connue. Les autres symboles correspondent aux enregistrements dont la
chronologie est incertaines. D’aprés Kageyama et al. (2021).

1.2.4 Variations de la circulation méridienne de retournement
Atlantique (AMOC) au dernier interglaciaire

Il existe peu d’informations sur les variations de la circulation océanique en Arc-
tique au cours du dernier interglaciaire. Elles proviennent majoritairement d’études
de modélisation. Toutefois, plusieurs études se sont intéressées a la circulation océa-
nique de grande échelle, et notamment a ’état de 'TAMOC au dernier interglaciaire.
L’AMOC constitue la branche Atlantique de la circulation thermohaline et est alimen-
tée par la formation d’eaux profondes (NADW), froides et salées, prenant aujourd’hui
leur source en mer de Norvege, et dans une moindre mesure, en mer du Labrador et
en mer du Groenland. La production de NADW est souvent utilisée comme indicateur
de lintensité de TAMOC. Elle peut étre estimée a partir de I'analyse simultanée des
compositions isotopiques de 'oxygéne (6'%0) et du carbone (6'*C) mesurées dans les
coquilles calcaires des microfossiles. De fortes valeurs 6 *C en profondeur sont associées
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a une production intense de la NADW.

Au début du dernier interglaciaire (vers 129 ka), ’AMOC était relativement vigou-
reuse et la production de la NADW en Atlantique Nord était stable par rapport aux
périodes glaciaires précédentes (Adkins et al., 1997, Oppo et al., 1997, Galaasen et al.,
2014, Thomas et al., 2020). Cependant, les données paléoclimatiques enregistrent un
déclin de PTAMOC entre 127 ka et 126 ka (Irvali et al., 2012, Nicholl et al., 2012) . I
coinciderait avec une débacle massive d’icebergs, a 'origine d’un apport d’eau douce
dans I’Atlantique Nord.

Cependant, la résolution des archives paléoclimatiques est souvent trop faible pour
fournir des informations sur les changements a plus haute fréquence temporelle, ¢’est-a-
dire pour des résolutions plus fines que le millier d’années. Ce probléme a été contourné
par Hodell et al. (2009) et Galaasen et al. (2014). A partir de de la reconstruction de
profils de 6*3C au large du cap Farvel (sud du Groenland), ils ont réussi a examiner
les variations de l'intensité de 'TAMOC a 1’échelle centennale. Ils ont ainsi montré
que la formation de NADW est marquée par des épisodes brefs et intermittents au
début de la derniére période interglaciaire, durant lesquels 'AMOC s’affaiblirait. Ces
événements résultent de 'apport conséquent d’eau douce dans le bassin Arctique et les
mers nordiques, suite au retrait de la calotte groenlandaise (vélage d’iceberg et fonte)
et & la fonte de la glace de mer. Ces résultats suggérent que la formation de NADW
n’a peut-étre pas été aussi stable que ce qui a pu étre affirmé auparavant.

1.2.5 Topographie de la calotte groenlandaise au dernier inter-
glaciaire reconstruite a partir de ’analyse du contenu en
air des carottes de glace

Au dernier interglaciaire, seules les calottes groenlandaise (GrIS) dans I'hémisphére
nord et antarctique (AIS) dans I’hémisphére sud ont subsisté. Les calottes laurentide
et fennoscandinave, qui couvraient respectivement I’Amérique du Nord et I’Europe du
Nord durant les périodes glaciaires, se sont retirées.

La présence de calottes dans le passé est mise en évidence par les enregistrements
marins et les carottes de glace. Celles-ci permettent de remonter les derniers 800 000
ans de I'histoire du climat en Antarctique?, et jusqu’au dernier interglaciaire au Groen-
land.

Dans les carottes de glace, la quantité d’air piégé lors du processus de compaction
de la neige dépend de la pression atmosphérique a la surface de la calotte, et donc
de laltitude de celle-ci (Raynaud et al., 1997). Ainsi, la mesure de la quantité d’air
constitue un indicateur des changements passés de la topographie des calottes de glace.

Au Groenland, six carottes remontent jusqu’au dernier interglaciaire : GRIP, GISP2
et NGRIP dans la partie centrale de I'inlandsis (point culminant), Camp Century et
NEEM au nord-ouest du Groenland, et Dye-3 au sud (fig. 1.13). Les premiers forages,
réalisés & Camp Century et a Dye-3 (Dansgaard et al., 1971, 1982), n’ont pas permis
d’apporter des informations assez fiables sur la calotte au dernier interglaciaire. En
effet, la présence de glace datant du dernier interglaciaire au niveau de ces deux sites

4. Le projet Projet Beyond EPICA Oldest Ice, qui a démarré le 1" juin 2019, vise & extraire une
carotte de glace couvrant les derniers 1,5 millions d’années.
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est finalement questionnée par Koerner (1989), Reeh (1990) et Willerslev et al. (2007).
Ces forages ont cependant ouvert la voie a de nouvelles expéditions dans la partie
centrale du Groenland, ou les chances de trouver de la glace plus ancienne étaient
meilleures. Les forages qui suivirent, & GRIP, GISP2 puis plus tard a NEEM, ont ainsi
permis d’atteindre des glaces plus agées. Ces glaces, situées prés du socle rocheux,
ont été soumises & des contraintes (déformation, flux géothermique...) qui rendent les
enregistrements difficiles & exploiter. Aprés comparaison avec des enregistrements non-
perturbés, il a été possible de reconstituer la stratigraphie originale de la carotte. Ainsi,
les variations du contenu en air et des isotopes stables de I'eau (6'°0) révélent que le
volume de la calotte était moins important qu’a ’actuel.
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FIGURE 1.13 — Carte de la topographie actuelle du Groenland avec les emplacements
des 5 sites de forage contenant de la glace datée du dernier interglacaire : Camp-
Century, NEEM, NGRIP, GISP2, GRIP et Dye-3. La topographie provient de la base
de données BedMachine v3 développée par Morlighem et al. (2017)

Les forages réalisés sur les sites de GRIP, GISP2 (Yau et al., 2016), NEEM (NEEM
community members, 2013, Landais et al., 2016) et NGRIP (NGRIP members, 2004)
suggérent que le sommet de la calotte n’était situé qu’a une centaine de métres en-
dessous de son niveau actuel. Néanmoins, en tenant compte du rebond isostatique, la
partie Nord-Ouest de la calotte aurait perdu prés de 400 £ 350 m entre 128 000 et 122
000 ans avant notre ére (NEEM community members, 2013). Au sud, la perte de glace
aurait pu étre telle que la calotte se serait complétement retirée, laissant la région au-
tour de Dye-3 sans glace (CAPE-Last Interglacial Project Members, 2006). Cependant,
I’analyse de sédiments marins collectés au large des cotes du Groenland ne semble pas
confirmer cette hypotheése et indique que la zone sud n’était pas complétement déglacée
(Colville et al., 2011).

Cependant, la distribution spatiale des sites de forage n’apporte pas d’informations
sur ’étendue exacte et la topographie de I'ensemble de la calotte groenlandaise au
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dernier interglaciaire. Notamment, les marges de la calotte sont peu contraintes, alors
que la fonte y est la plus importante.

1.2.6 Variations du niveau marin au dernier interglaciaire esti-
mées grace a ’analyse des coraux et des enregistrements
cotiers

Les calottes de glace étant 1'un des principaux contributeurs aux variations du
niveau marin, leur taille peut également étre évaluée, de maniére indirecte, par les fluc-
tuations du niveau marin moyen. Le niveau de la mer en un endroit donné dépend des
variations eustatiques mais aussi de la dynamique interne de la Terre et des mouve-
ments horizontaux et verticaux de la lithosphére, ce qui rend complexe son estimation
dans le passé. La reconstruction des variations passées du niveau de la mer s’appuie
sur la composition isotopique en oxygéne des coquilles de microfossiles calcaires, pré-
servées dans les sédiments marins, sur les altitudes et les ages de séquences de terrasses
marines et I’analyse des coraux ou celles des spéléothémes dans les zones cotiéres.

Les différentes études s’accordent sur une élévation du niveau de la mer de 6 & 9 m

au cours du dernier interglaciaire (Dutton et al., 2015).
A partir d’une approche probabiliste, Kopp et al. (2009, 2013) ont mis en évidence une
structure intéressante de l’évolution du niveau marin transcrivant une augmentation
suivie d’une chute du niveau marin de plus de 4 m au milieu du dernier interglaciaire.
Leur reconstruction souléve la possibilité d’une croissance et d’un déclin rapide de
I'une ou des deux calottes polaires. Néanmoins, Barlow et al. (2018) ont montré que
ces fluctuations du niveau de la mer sont probablement dues & la difficulté de dater les
proxies géologiques et d’interpréter les effets des processus géodynamiques affectés par
les marqueurs locaux qui sont utilisés pour estimer le niveau moyen global de la mer. De
plus, il est difficile d’identifier précisément la contribution de I'inlandsis groenlandais
grace a ces indicateurs.

Quant a la calotte antarctique, il n’existe pas, a I’heure actuelle, d’indicateurs di-
rects de sa contribution a 1’élévation du niveau des mers. Elle est généralement déduites
des reconstitutions du niveau marin global et des contributions de la calotte groenlan-
daise, de la fonte des glaciers de montagnes et de I’expansion thermique des océans.
Ces derniéres sont respectivement estimées a 1,4-4,3 m, 4 0,42 + 0,11 met 4 0,4 + 0,3
m (Masson-Delmotte et al., 2013). Par déduction, la contribution de la calotte antarc-
tique serait donc supérieure ou égale a 3 m.

Récemment, ’expansion thermique des océans au dernier interglaciaire a été rééva-
luée. En considérant un réchauffement intégré sur les 2000 premiers métres de 'océan,
Turney et al. (2020) ont estimé une contribution de l’expansion thermique des océans
de 0,39 + 0,1 m. Cette estimation est comparable a la valeur précédemment rapportée
par McKay et al. (2011) de 0,4 £+ 0,3 m. Shackleton et al. (2020) ont fait appel a la
méme méthode que celle utilisée par McKay et al. (2011), tout en ayant accés a un
nombre plus large d’enregistrements marins. Cependant, la profondeur jusqu’a laquelle
le réchauffement pénétre dans 'océan est incertaine et pourrait s’étendre au-dela de
2000 m. Ainsi, pour un réchauffement qui s’étendrait jusqu’a une profondeur de 3500 m,
les auteurs ont déterminé que 1’élévation thermostérique du niveau de la mer pourrait
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atteindre 0,72 £ 0,10 m. Cette nouvelle valeur est identique & ’expansion thermique
évaluée par Shackleton et al. (2020).

1.2.7 Changement de couvert végétal dans les hautes latitudes
de ’hémisphére nord au cours du dernier interglaciaire

Au cours du dernier interglaciaire, les conditions climatiques plus clémentes dans les

hautes latitudes de I'hémisphére nord entrainent le développement et ’expansion des
foréts boréales vers le nord, au détriment de la tundra (CAPE-Last Interglacial Project
Members, 2006, Thomas et al., 2020). Les variations de végétation sont particuliérement
importantes en Europe du Nord et en Sibérie. L’étude des pollens et des macrofossiles
indiquent que la forét boréale a pu s’étendre jusqu’a plus de 1000 km vers le nord dans
certaines régions de la Sibérie (Thomas et al., 2020). L’analyse du champ magnétique
enregistré par des sédiments du lac Baikal en Sibérie suggére que la transition de la
toundra vers la forét boréale s’est opérée vers 128 ka (Demory et al., 2005, Tarasov
et al., 2005). De plus, cette transition s’accompagne d’un changement de biodiversité.
Par exemple, dans la partie ouest de la Sibérie, la forét boréale est enrichie en feuillus
(bouleaux et charmes majoritairement) par rapport a la végétation moderne.
En Alaska et au nord du Canada, les changements de végétation sont moins marqués,
mais témoignent également d’une expansion vers le nord de la forét boréale, dans des
régions dominées par la tundra & ’'Holocéne (CAPE-Last Interglacial Project Members,
2006). Au Sud du Groenland, la présence de végétation est un indice supplémentaire
du retrait de la calotte groenlandaise dans cette région.
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1.3 Simulation du climat du dernier interglaciaire par
les modéles climatiques

Il serait restrictif de dire que les études de modélisation paléoclimatique se contentent
d’évaluer la capacité des modéles a simuler correctement les processus climatiques dans
le cas de climats différents du climat actuel. Cependant, les périodes interglaciaires du
Quaternaire sont souvent considérées comme une possibilité d’étudier la réponse du
systéme climatique a différentes variations du forcage climatique dans un contexte de
climat chaud. En effet, les modéles climatiques sont calibrés a partir des observations
récentes dans 'objectif de reproduire le plus fidélement possible les variations du climat
actuel. L’étude des paléoclimats présente donc une opportunité de tester le compor-
tement et les limites de ces modéles dans des conditions climatiques autres que celles
que nous connaissons aujourd’hui. C’est I'un des objectifs qui s’est imposé dés le dé-
but de I’exercice d’intercomapraison de modéles PMIP. L’étude de la derniére période
interglaciaire y a fait son entrée a partir de la phase III du projet (PMIP3, Braconnot
et al. 2012; PMIP4, Kageyama et al. 2018).

Je m’attache ici principalement a présenter les résultats d’études récentes, réalisées

dans le cadre de I'exercice d’intercomparaison de modéeles CMIP6-PMIP4, avec un fo-
cus particulier sur les hautes latitudes de I’hémisphére nord.
Tour a tour seront abordés les températures de surface (section 1.3.1), les processus
hydroclimatiques (section 1.3.1), les interactions entre la cryosphére et le climat (sec-
tions 1.3.2 et 1.3.3), ainsi que les variations de la circulation profonde dans I’ Atlantique
Nord (section 1.3.4).

1.3.1 Modélisation des variations de températures de surface
et de précipitations au dernier interglaciaire

La derniére période interglaciaire est reconnue comme étant une période remar-

quable pour analyser les interactions et rétroactions entre la cryospheére et le climat
dans le contexte d’un climat plus chaud que le climat actuel.
Dans le cadre de 'exercice d’intercomparaison de modéles PMIP4, (Otto-Bliesner et al.,
2017) ont proposé un protocole expérimental, afin que chaque équipe de modélisa-
tion fasse tourner une expérience standard du dernier interglaciaire, ’objectif étant de
rendre cohérente la comparaison entre ces différentes simulations. Ce protocole expéri-
mental est décrit dans le chapitre 2.2.2.

L’étude de Otto-Bliesner et al. (2021) résume les premiéres analyses d’un ensemble
de 17 modéles climatiques sur la base de trois variables clefs : la température de surface,
les précipitations et la glace de mer. Ces modéles sont comparés entre eux, mais aussi
aux nouvelles synthéses de températures de surface et de précipitations développées
dans le cadre de l’exercice PMIP4. Nous nous pencherons surtout sur la premiére
partie de l'article, discutant des anomalies de températures de surface & 127 ka par
rapport & la période pré-industrielle (fig. 1.14). Nous reviendrons ensuite sur ’analyse
des variations des précipitations et de la couverture de glace de mer a partir des articles
dédiés a ces sujets, a savoir les études de Scussolini et al. (2019) et de Kageyama et al.
(2021) respectivement.
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FIGURE 1.14 — A gauche : Anomalies de températures de surface moyennes simulées
par l'ensemble de modéles CMIP6-PMIP4 en (a) été (JJA), (b) hiver (DJF) et (c)
moyenne annuelle. A droite : Ecarts types entre les anomalies de températures de
surface simulées par les différents modeéles climatiques sélectionnés par Otto-Bliesner
et al. (2021). D’aprés Otto-Bliesner et al. (2021).

Otto-Bliesner et al. (2021) ont mis en évidence une distribution spatiale et sai-
sonniére des anomalies de températures de surface similaire & ce qui avait été précé-
demment exposé par Lunt et al. (2013). En été, le réchauffement affecte aussi bien les
continents que les océans. En moyenne, ces derniers subissent la hausse de température
la plus forte, en particulier au-dessus de I’Atlantique Nord et de 'océan Austral. En
hiver, les continents et les océans ne répondent pas de la méme maniére au forcage cli-
matique. Tandis que la température de surface baisse au-dessus des continents, I’océan
se réchauffe. Par son inertie thermique, plus grande que celle des continents, I'océan a
la capacité de "garder en mémoire" une partie de la chaleur stockée durant la saison
précédente.
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FIGURE 1.15 — Anomalies de température de surface (°C) dans les hautes latitudes
entre la période 127 ka et la période préindustrielle en moyenne (a) sur les mois d’été
(JJA), (b) sur les mois d’hiver (DJF) et (c) annuelle. L’échelle de couleurs représente les
anomalies calculées a partir de la moyenne multi-modéles. Les symboles correspondent
aux enregistrements paléoclimatiques : des cercles pour la compilation de Hoffman et al.
(2017), des carrés et des losanges respectivement pour les sites marins et les carottes
de glace provenant de la compilation de Capron et al. (2014, 2017), des croix pour la
compilation de Brewer et al. (2008) et des triangles pour la compilation de I’Arctique.
Adapté de Otto-Bliesner et al. (2021).

35



Chapitre 1

Otto-Bliesner et al. (2021) ont montré que ces caractéristiques climatiques sont
robustes car elles sont partagées par 70 % des modeéles climatiques analysés dans cette
étude. A I’échelle globale, la température de surface change peu en moyenne annuelle (—
0,02 £ 0,32° C). Méme si cette moyenne multi-modéle est proche de 0, elle révéle une
forte variabilité inter-modéle. En Arctique (défini comme la région entre 60 et 90 ° N
dans cette étude), les anomalies de température de surface par rapport a la période pré-
industrielle varient entre — 0,39 ° C et 3,88 * C. Seulement deux modéles (EC-Earth3-LR
et HadGEM3-GC3.1-LL) excédent les 3° C.

Cette variabilité inter-modeles, présente a la fois a 1’échelle globale et a 1’échelle de
I’Arctique, influencent également la quantité d’humidité dans I’atmosphére au travers
de la loi de Clausius-Clapeyron (Scussolini et al., 2019).

Les enregistrements sédimentaires marins présentent généralement des variations
de température entre le dernier interglaciaire et la période pré-industrielle plus hé-
térogénes que les températures simulées par les modéles CMIP6 (Otto-Bliesner et al.,
2021). En été, la plupart des modéles simulent bien le réchauffement de surface, mais ils
ne reproduisent pas de maniére systématique le refroidissement local dans les mers du
Labrador et de Norvége observé dans les reconstructions paléoclimatques. Ce constat
avait été préalablement dressé lors de I'exercice d’intercomparaison de modéles CMIP5
(Lunt et al., 2013, Masson-Delmotte et al., 2013) et semble donc étre une caracté-
ristique partagée par les modeles CMIP5 et CMIP6. Dans les études précédentes, ce
désaccord modéles-données a été attribué aux simplifications faites lors de la prescrip-
tion des conditions aux limites dans les modéles climatiques. En effet, le protocole
CMIP6-PMIP4 consiste a fixer la topographie des calottes glaciaires a sa configuration
moderne. Ceci revient a négliger les flux d’eau douce vers I’Atlantique Nord provenant
de la fonte de la calotte groenlandaise au dernier interglaciaire, et donc I'impact sur la
circulation océanique et le transport de chaleur qui en résulte. Il a été démontré que
ces apports sont responsables d’hétérogénéités locales dans les simulations du climat
du dernier interglaciaire (Govin et al., 2012, Stone et al., 2016).

A partir d’un ensemble de sept modéles, Scussolini et al. (2019) ont montré que
les précipitations au-dessus des continents augmentent, en moyenne annuelle, de 2,7
% au dernier interglaciaire comparées a la période pré-industrielle. Dans I’hémisphére
nord, la hausse des précipitations est beaucoup plus marquée et atteint prés de 20 %
(fig. 1.16). Cette augmentation semble étre concomitante a un réchauffement des sur-
faces continentales et a l'intensification de ’évaporation qui lui est associée. Dans les
hautes latitudes, cette augmentation des précipitations est plus modérée, car I’atmo-
sphére y est plus seche.

Le modéle TPSL-CM6A-LR se situe légérement en-dessous de la moyenne multi-

modeles, excepté en hiver (DJF) et en moyenne annuelle (fig. 1.16. Il tend donc a
simuler des anomalies de précipitations plus faibles que les autres modeéles sélectionnés
par Scussolini et al. (2019).
De maniére générale, les précipitations simulées par 1’ensemble de modéles témoignent
d’un bon accord avec la synthése de données présentées dans 1’étude de Scussolini
et al. (2019) (& pres de 64 %), avec quelques divergences observées en Europe et en
Scandinavie pour I’hémisphére nord.
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FIGURE 1.16 — Anomalies des précipitations dans I’hémisphére nord au dernier in-
terglaciaire par rapport a la période pré-industrielle (en %), pour différent modeéles
PMIP4-CMIP6. Adapté de Scussolini et al. (2019).

1.3.2 Modélisation des variations de glace de mer arctique au
dernier interglaciaire

Kageyama et al. (2021) ont comparé un ensemble de 16 modéles climatiques a une

nouvelle synthése de températures de surface présentée dans la section 1.2.2.
La plupart des modé¢les représente de maniére réaliste la couverture de glace de mer
arctique en été et en hiver, au pré-industriel. C’est en été que la variabilité inter-modéle
est la plus élevée, avec 4 modeles sur 16 simulant beaucoup plus de glace de mer au
pré-industriel que ce qui est observé sur la période actuelle (1981-2002). Les anomalies
les plus fortes se situent en mer de Barents, en mer de Kara, dans les mers nordiques
et en baie de Baffin. La moyenne multi-modéle évalue 'aire de glace de mer a 6,46 X
105 km? durant la période pré-industrielle et & 3,20 x 10% km? & 127 ka durant les
mois ot I'on constate que l'aire de glace de mer est & son minimum (aott-septembre).
Par conséquent, I'aire de glace recule d’environ 50 % en été & 127 ka par rapport a la
période pré-industrielle. Durant les mois d’hiver, la couverture de glace de mer tend a
se développer légérement plus que durant la période pré-industrielle.

Deux modeéles (HadGEM3 et CESM2) se détachent de cette étude. Tous deux si-
mulent un recul extréme du bord de glace a 127 ka, qui se manifeste par une perte
presque totale de glace dans le cas du modéle HadGEM3 (Guarino et al., 2020), alors
que ces deux modéles reproduisent pourtant une extension de glace de mer similaire a
celle estimée par les observations par satellites pour la période actuelle.

Ces divergences entre modeéles s’expliquent principalement par des différences d’albédo
de surface et de propriétés optiques des nuages, impactant directement le bilan radiatif
en surface de ces modéles et, par extension, accélérant la fonte de la glace. Pour certains
modeéles, des variations de la circulation océanique durant le dernier interglaciaire ont
aussi été mises en évidence. D’une part, les changements de courants océaniques de
surface pourraient accentuer ou bien réduire le transport de glace en dehors du bassin
arctique, d’autre part, les variations des températures de la mer en surface pourraient
entrainer de la fonte a la base de la glace de mer. Par exemple, Guarino et al. (2020)
ont interprété la perte massive de glace de mer dans le modéle HadGEM3 comme une
réponse directe a 'augmentation du rayonnement net de courte longueur d’onde en été,
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sans changements significatifs de la couverture nuageuse ou de la circulation océanique.

De plus, Kageyama et al. (2021) ont mis en évidence des désaccords entre les modéles
climatiques et les reconstructions de glace de mer. Ceux-ci apparaissent au niveau de
certains sites de forages situés dans les zones les plus au nord de 'océan Arctique, en
mers nordiques et dans une partie de I’Atlantique Nord.

1.3.3 Modélisation de I’évolution de la calotte groenlandaise au
cours du dernier interglaciaire

De nombreuses études se sont attachées a représenter ’état de la calotte groenlan-
daise durant le dernier interglaciaire (extension, topographie) et & quantifier sa contri-
bution & I’élévation du niveau de la mer (fig. 1.17). Elles s’appuient sur différentes
méthodes pour générer des champs climatiques servant ensuite a forcer les modéles de
calotte de glace et différentes méthodes de calcul du bilan de masse en surface. Ces
méthodes ont évolué au cours des avancées techniques et numériques.

Tarasov and Peltier Greve 2005 Otto-Bliesner et al. Robinson et al. Born and Nisancioglu
2003 _ (updated 2016) 2006 2011 ) 2012 (m)
4.0-5.5m _," 3.1m / 2.2-3.4m 0.5-5.6 m | 339-5.‘5 m
y ' - 3500
«
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: {2500
D/e-z} Oyed, oye3,
127.0 ka 123.0 ka 127.0 ka 122.0ka | 126.0ka 42000
Stone et al. Quiquet et al.2013 Helsen et al. Calov et al. 2015 Calov et al. 2015
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FIGURE 1.17 — Panel représentatif des différentes études modélisant 1’évolution de
la calotte groenlandaise au dernier interglaciaire. Pour chaque étude, la topographie
minimale de la calotte groenlandaise est représentée. Le chiffre en haut a droite quantifie
la perte de glace en terme de contribution a 1’élévation du niveau marin. Le chiffre en
bas a droite se référe a la période durant laquelle la calotte groenlandaise atteint son
extension minimale dans chaque simulation. Les sites de forage de carotte de glace sont
indiqués par des cercles rouges. Adaptée de Plach et al. (2018).
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L’une des premiére approches a été de forcer les modéles de calottes de glace a
partir d’anomalies de températures et de précipitations dérivées d’archives paléocli-
matiques disponibles (Letréguilly et al., 1991, Ritz et al., 1997, Cuffey and Marshall,
2000, Huybrechts, 2002, Tarasov and Peltier, 2003, Lhomme et al., 2005, Greve, 2005).
L’inconvénient le plus notable est que cette méthode ne reflete pas l'intensité du ré-
chauffement induit par les variations d’insolation. Les champs atmosphériques qui en
découlent sont appliqués de maniére homogéene sur I'ensemble de la calotte groenlan-
daise. Par conséquent, les variations régionales de températures, de précipitations, et
plus généralement de circulation atmosphérique ne sont pas prises en compte. Néan-
moins, malgré certaines approximations, Letréguilly et al. (1991) et Ritz et al. (1997)
ont simulé une extension de la calotte groenlandaise en accord avec les données paléo-
climatiques issues des carottes de glace du Groenland.

Une autre approche, basée également sur des index climatiques calibrés sur ’enregis-
trement du '®0 des carottes de glace, a été utilisée par la suite par Charbit et al. (2007)
ou encore Quiquet et al. (2013) pour 'interpolation temporelle de différents snapshots
afin de réaliser des simulations transitoires. Cette méthode permet de reconstruire une
évolution des calottes cohérente avec les données paléoclimatiques enregistrées dans les
carottes de glace.

Plus tard, les modeles de BMS ont été forcés par des modéles climatiques globaux
(Otto-Bliesner et al., 2006, Fyke et al., 2011, Born and Nisancioglu, 2012, Stone et al.,
2013, Quiquet et al., 2013) ou régionaux (Robinson et al., 2011, Helsen et al., 2013,
Calov et al., 2015). Toutefois, la résolution spatiale des modéles climatiques souléve
également de nouvelles limitations, car elle n’est souvent pas suffisante pour reproduire
finement la topographie au niveau des zones d’ablation. Au sud-ouest du Groenland,
la topographie abrupte des marges de la calotte permet ’ascension de masses d’air
humide. Ce phénoméne de soulévement orographique génére des précipitations orogra-
phiques, responsables des forts taux d’accumulation dans cette région (Ohmura and
Reeh, 1991).

Plach et al. (2018) ont montré que les BMS simulés par les modeéles globaux pré-
sentaient des anomalies positives, par rapport a la période pré-industrielle, plus fortes
et spatialement plus étendues que les BMS simulés par les modéles régionaux.

Des tentatives de couplage entre modéle climatique de circulation général et modéle
de calotte ont été menées. A I'heure actuelle, ce type de couplage est encore trop coil-
teux en terme de temps de calcul. Cependant, certaines études ont modélisé 1’évolution
passée des calottes de glace a partir de modeéles de complexité intermédiaire, profitant
ainsi de leur capacité a simuler le climat & 1’échelle de millier d’années pour un cofit
de calcul relativement faible (Kageyama et al., 2004, Philippon et al., 2006, Charbit
et al., 2002, Bonelli et al., 2009, Ganopolski et al., 2010, Alvarez Solas et al., 2011,
Roche et al., 2014, Robinson et al., 2017). Goelzer et al. (2016) ont réalisé une simula-
tion transitoire du dernier interglaciaire a ’aide du modéle de complexité intermédiaire
LOVECLIM v.1.3 qui intégre une représentation interactive des calottes de glace. Ils
ont montré que les variations du bilan de masse induisent une hausse maximale du
niveau marin de 0,4 m & 123 ka. Cependant, une des principales limites, mise en avant
par les auteurs, provient de la résolution du modeéle atmosphérique. En effet, compa-
rée & un modele de circulation générale ou & un modele régional, la résolution d’un
modéle de complexité intermédiaire n’est pas suffisante pour représenter avec précision
les champs atmosphériques et résoudre les phénomeénes de petite échelle comme, par
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exemple, les vents catabatiques.

Au dernier interglaciaire, ’évolution de la topographie et de ’extension de la calotte
groenlandaise est aussi trés sensible au choix de la méthode de calcul du BMS ou encore
des parameétres climatiques imposés comme le traitement des précipitations solides, le
coefficient de fonte ou encore le coefficient de friction (van de Berg et al., 2011, Robinson
and Goelzer, 2014, Calov et al., 2015, Plach et al., 2018, 2019). Traditionnellement,
les modeles de calottes sont forcés par la méthode du PDD (Positive Degree-Day),
initialement développée par Braithwaite (1985) et adaptée par Reeh (1990) pour le
Groenland). Cette méthode est bien adaptée au calcul du bilan de masse de surface
actuel, mais elle a montré ses limites dans le cas du dernier interglaciaire. En effet,
elle ne prend pas directement en compte les effets de 'insolation sur la fonte, alors que
ce parameétre constitue le forcage climatique principal du dernier interglaciaire. Par
conséquent, une partie du signal est négligée. Pour pallier cela, d’autres techniques se
sont développées (ITM, Insolation- Temperature-Melt) et le recours a des modéles de
bilan d’énergie est de plus en plus fréquente.

A partir d'une série d’expériences de sensibilité, Plach et al. (2019) ont comparé
I'influence d’'un modéle de BMS de complexité intermédiaire (BESSI) et d’un modéle
de bilan d’énergie en surface (SEB), couplés au modéle régional MAR, sur 1’évolution
du volume de glace entre 127 ka et 115 ka. Les différences entre ces deux configurations
sont notables : tandis que la premiére simule une fonte restreinte de la calotte groen-
landaise (équivalent & 0,3-0,7 m en terme de niveau marin), la seconde témoigne d’un
retrait bien plus important de la partie nord-est et sud-ouest de la calotte (équivalent a
2,7-3,1 m). En complément, ils ont montré que les effets de la rétroaction de l'altitude,
de T'utilisation d'un modéle d’écoulement de glace complexe et de l'initialisation du
modeéle de calotte de glace a partir d’une calotte plus étendue et plus épaisse sur le
BMS sont d’importance secondaire.

Ainsi, converger vers un meilleur accord entre les différents modes de calcul du
BMS de la calotte groenlandaise semble constituer un challenge pour les années a
venir. Relever ce défi permettra de préciser les estimations des variations du niveau
marin au cours dernier interglaciaire et, plus largement, d’améliorer nos connaissances
de I’évolution passée et future de la calotte groenlandaise. Cependant, un second facteur
est également & prendre en compte. van den Broeke et al. (2009), Rignot et al. (2011)
et Enderlin et al. (2014) ont montré qu’au moins un tiers de la perte de masse du
Groenland est actuellement due a la dynamique des glaciers émissaires.

Dans ces régions, I'interaction entre les plateformes de glace et les eaux de subsurface
contribue a la fonte basale, ainsi qu’au vélage d’icebergs. Par exemple, Clark et al.
(2020) ont évalué une perte du volume des calottes groenlandaise et antarctique sous
effet du forcage océanique de plus de 85 % au cours de la Terminaison I1°. Cependant,
la modélisation explicite de ces processus reste complexe, en raison de la mauvaise
cartographie des fjords ot se situent ces glaciers émissaires, du peu d’observations de la
fonte le long du front de glace et de connaissances limitées des propriétés de circulations
des masses d’eau dans ces fjords (Goelzer et al., 2017, 2020). Par conséquent, ces
différents mécanismes sont modélisés sous la forme de paramétrisations de plus en plus

5. Une Terminaison est une phase de basculement glaciaire/interglaciaire. La Terminaison II a eu
lieu vers 140-130 ka.
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développées ces derniéres années (Goelzer et al., 2017).

De plus, l'initialisation des modéles de calotte est une étape cruciale de la simu-
lation de la réponse d’une calotte de glace a un forgage climatique. Elle consiste a
définir a la fois I’état physique initial de la calotte et les valeurs des paramétres du
modele. Certains de ces parameétres, tels que la géométrie initiale de la calotte gla-
ciaire, la structure des vitesses ou encore les conditions basales, sont des paramétres
critiques pour représenter correctement I’état dynamique de la calotte glaciaire. Or, les
reconstructions paléoclimatiques de la calotte groenlandaise ne permettent pas d’avoir
une représentation précise de 1'état de celle-ci au dernier interglaciaire. Le choix de
la topographie initiale souléve donc de nombreuses questions. Cette limitation n’est
pas propre au dernier interglaciaire, mais est aussi devenue un enjeu crucial pour les
projections futures.

1.3.4 Réponse de ’AMOC aux variations climatiques du der-
nier interglaciaire

La variabilité de la circulation méridienne de retournement en Atlantique, ou AMOC,
est controlée par les variations de densité des masses d’eau, elles-méme reliées aux va-
riations de températures et de salinité. Les études de Otto-Bliesner et al. (2021) et
Scussolini et al. (2019) ont mis en avant un réchauffement de surface et une augmen-
tation des précipitations au-dessus de I’Atlantique Nord, lesquelles modifient le flux de
flottabilité. De plus, les simulations réalisées dans le cadre de I'exercice d’intercompa-
raison de modéles CMIP6-PMIP4 s’accordent sur un retrait significatif de la glace de
mer arctique et de la calotte groenlandaise (sections 1.3.2 et 1.3.3). Les flux de fonte
qui en résultent pourraient perturber la formation des eaux profondes en Atlantique
Nord, et moduler 'intensité de ’AMOC. Les changements de vitesse et de direction
des vents jouent également sur U'intensité de 'AMOC, au travers de leurs impacts sur
les courants océaniques de surface et sur le transport de glace. Toutefois, les études
de modélisation se penchant sur la question de la variabilité de TAMOC au cours du
dernier interglaciaire ne convergent pas vers un consensus.

Dans la section 1.3.1, nous avons avancé ’hypothése selon laquelle négliger les flux
d’eau douce provenant de la fonte de la calotte groenlandaise pouvait entrainer des
désaccords entre les modéles climatiques et les reconstructions de température de sur-
face. Des tests de sensibilité ont été réalisés dans ce sens par Govin et al. (2012) et
Stone et al. (2016) et confirment cette hypothése.

Govin et al. (2012) ont réalisé trois simulations, a partir du modéle IPSL-CM4 et
couvrant différentes périodes du dernier interglaciaire, forcées par les variations d’inso-
lation et de gaz a effet de serre. La premiére a 126 ka correspond au pic de I'insolation
estivale, la deuxiéme & 122 ka est une simulation "intermédiaire" et la derniére & 115
ka est représentative du minimun d’insolation estivale. Les auteurs ont montré que
PAMOC s’affaiblissait entre entre 126 ka et 115 ka, car I'export de glace de mer au
travers du détroit de Fram s’intensifiait. Cependant, ces résultats sont en contradiction
avec les enregistrements sédimentaires marins. Cela signifie que I'insolation n’est pas
le seul facteur régulant le climat des hautes latitudes de I’hémisphére nord au début
du dernier interglaciaire. Pour aller plus loin, Govin et al. (2012) ont comparé la si-
mulation & 126 ka avec une simulation de la méme période, mais pour laquelle un flux
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d’eau douce de 0,17 Sv est redistribué en Atlantique Nord, au nord de 40 ° N (fig. 1.18).
Ce flux d’eau douce est le flux engendré par la fonte de la calotte groenlandaise. La
comparaison entre ces deux expériences révele que l'ajout de ce flux d’eau douce en-
traine (1) une diminution des températures de la mer en surface de plus 3° C dans
I’ Atlantique Nord et les mers nordiques et (2) une réduction de I'intensité de 'TAMOC
de 6 Sv, soit une diminution de prés de 50 % par rapport a la simulation sans l’apport
d’eau douce. De cette maniére, les températures simulées sont plus cohérentes avec les
reconstructions paléoclimatiques.
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FIGURE 1.18 — Réponse de ’TAMOC lors de I'ajout d'un flux d’eau douce dans 1’Atlan-
tique Nord & 126 ka, en moyenne annuelle. (a) Cartes des anomalies de températures
de la mer en surface. Les cercles noirs indiquent les sites de forage de sédiments ma-
rins, utilisés pour la comparaison modéle-données. (b) Anomalies zonales de densité
(couleurs) et d’intensité de la circulation thermohaline (contour tous les 2 Sv) dans
I’Atlantique Nord. Adapté de Govin et al. (2012)

Cependant, les auteurs insistent sur le fait que l'intensité du flux d’eau choisie est
plutdt dans la marge haute. Bakker et al. (2012) ont quantifié un flux d’eau douce
compris entre 0,052 et 0,13 Sv. Ainsi, les conditions de surface simulées a 126 ka
pourraient surtout étre représentatives du climat du tout début du dernier interglaciaire
(~ 130-129 ka), lorsque la décharge d’icebergs a certainement été la plus forte.

Stone et al. (2016) sont arrivés & la méme conclusion, pour une expérience similaire
utilisant le modéle HadCM3. Les auteurs ont comparé deux simulations représentatives
du climat & 130 ka. Comme Govin et al. (2012), I'une d’entre elle est forcée uniquement
par les conditions d’insolation et les concentrations gaz a effet de serre représentatives
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de cette période. Dans la seconde, un flux d’eau douce de 0,2 Sv est injecté dans
I’Atlantique Nord. Il provoque une diminution de l'intensité de TAMOC de plus de
10 Sv et une anomalie négative des températures de surface en Atlantique Nord par
rapport a l'actuel.

Ces deux études montrent qu’il est nécessaire de considérer les flux d’eau douce liés
a la fonte de la calotte groenlandaise dans les simulations du dernier interglaciaire, afin
de reproduire la distribution des anomalies de températures de surface observée dans
les reconstructions paléoclimatiques.

Les variations de TAMOC au dernier interglaciaire telles que simulées par les mo-
déles climatiques suggéerent d’importants changements du transport océanique de cha-
leur vers I’Arctique au cours du dernier interglaciaire. Cependant, La période 127 ka
a été choisie, car elle est antérieure aux périodes durant lesquelles les flux d’eau douce
sont les plus conséquents.
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1.4 Bilan : Dans quelle mesure la connaissance du
climat arctique du dernier interglaciaire peut-elle
nous aider a comprendre les changements clima-
tiques & venir ?

Depuis le premier rapport d’évaluation du Groupe d’Experts Intergouvernemental
sur I'Evolution du Climat (GIEC) en 1990, la complexité des modéles climatiques n’a
cessé d’évoluer. La représentation de certains processus climatiques a été améliorée et
de nouvelles interactions et processus physiques ont été ajoutés. Cependant, comme
nous l’avons montré dans la section 1.1 de ce chapitre, de fortes incertitudes sur les
projections futures du climat arctique demeurent. Elles concernent notamment 1’am-
pleur des rétroactions a l'origine de 'amplification polaire ou encore la contribution
de la calotte groenlandaise a la hausse du niveau marin. En effet, les modéles clima-
tiques utilisés lors des exercices d’intercomparaison de modéles tendent a sous-estimer
I’ampleur des changements lorsqu’ils sont soumis & des variations abruptes du climat
(Valdes, 2011). Ces désaccords modéles-données proviennent de lacunes sur la représen-
tation de certaines rétroactions climatiques, notamment celles agissant sur des échelles
de temps longues (de I'ordre du millénaire), comme la dynamique des calottes polaires.
Ces processus sont souvent négligés dans le cadre des projections climatiques futures,
lesquelles se limitent & des échelles de temps plus courtes de 'ordre de la dizaine et de
la centaine d’années. Par ailleurs, les modéles climatiques utilisés pour ces projections
sont calibrés a partir des observations actuelles et simplifient parfois des processus diffi-
ciles & représenter, tels que les nuages. De plus, complexifier les modéles de climat dans
le but d’améliorer les simulations climatiques introduit inévitablement de nouvelles
sources d’erreurs (Flato et al., 2013).

Par conséquent, étudier des intervalles de temps durant lesquels les températures de
surface sont supérieures aux températures actuelles permettrait de mettre en évidence
certaines rétroactions agissant sur le long terme.

Ces travaux de thése sont axés sur les variations du climat arctique a 127 ka et
dans le futur, ainsi que de celles de la calotte groenlandaise au cours du dernier in-
terglaciaire. Le dernier interglaciaire est une période relativement bien documentée
comparée a d’autres périodes chaudes plus anciennes. Ainsi, il est possible de comparer
les reconstructions paléoclimatiques aux modéles, ce qui n’est pas le cas pour le futur.
Cependant, de nombreuses incertitudes persistent au regard des processus et rétroac-
tions reliant les caractéristiques du climat du dernier interglaciaire aux variations des
calottes polaires et du niveau marin (sections 1.2 et 1.3, Capron et al. 2019).

A partir d’une approche basée sur la modélisation, I'objectif de ma thése est d’étu-
dier pour la premiére fois de maniére détaillée les interactions entre ’atmosphére,
l'océan et la cryosphére en Arctique, au dernier interglaciaire (chap. 2 a 4). Nous
souhaitons ainsi renforcer nos connaissances des causes et des conséquences de ’am-
plification arctique au dernier interglaciaire. Une fois les mécanismes de 'amplification
arctique mis en évidence pour le dernier interglaciaire, il s’agit de confronter nos résul-
tats aux mécanismes caractéristiques de I'amplification arctique future, afin de faire le
lien entre ces deux périodes (chap. 5).

Il est important de rappeler ici que le forcage climatique au dernier interglaciaire est
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différent des changements anthropiques en cours et a venir (section 1.2.1). Ceci entraine
des différences dans la réponse du climat (en termes de saisonnalité notamment) qu’il
faudra prendre en compte dans notre analyse.

Messages principaux

e [’Arctique est une région fragile face au changement climatique.

e La cryosphére (neige, glace de mer, calotte) joue un roéle crucial sur les
variations climatiques de I’Arctique & différentes échelles de temps.

e Des incertitudes sur les rétroactions climatiques dans les régions polaires
persistent et induisent des incertitudes pour les projections futures ;

e Le dernier interglaciaire nous offre la possibilité d’améliorer nos connais-
sances sur ces interactions complexes.
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Etude des mécanismes responsables
du réchauffement de la région arctique

(60 °-90 ° N) au cours du dernier
interglaciaire
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Objectifs du chapitre

e Présenter le modéle de climat IPSL-CMG6A-LR utilisé dans cette étude,
sous le protocole CMIP6-PMIP4 ;

e Quantifier les impacts directs et indirects de 'insolation sur le réchauffe-
ment de I’Arctique au dernier interglaciaire ;

e Quantifier 'importance des rétroactions générant des variations du rayon-
nement de courte longueur d’onde sur la hausse des températures en Arc-
tique au dernier interglaciaire.

2.1 Introduction

Comme introduit précédemment dans le chapitre 1.2, le forcage climatique du der-
nier interglaciaire résulte principalement de ’augmentation de deux parameétres as-
tronomiques : I'obliquité et la précession climatique. Il donne lieu & une amplification
saisonniére de 'insolation par rapport a la période pré-industrielle, plus prononcée dans
les hautes latitudes de I’hémisphére nord.

L’énergie solaire constitue 'apport d’énergie principal du systéme terrestre (Fasullo
and Trenberth, 2008). Ses variations perturbent I’équilibre du bilan radiatif de la Terre
et, par extension, son bilan énergétique et la température de surface. En effet, le climat
de notre planéte est principalement déterminé par les flux d’énergie entrants et sortants,
et leurs interactions avec les différents types de surface (continent, océan, cryosphére).
Au sommet de I'atmospheére, le rayonnement solaire, ou rayonnement de courte lon-
gueur d’onde, est émis sous forme d’ultra-violets et de lumiére visible (fig. 2.1). En
pénétrant dans ’atmosphére, ce rayonnement interagit avec les nuages, certaines molé-
cules gazeuses et les particules atmosphériques (aérosols, poussiéres désertiques. .. ). Il
est en partie réfléchi vers I'espace ou absorbé par I’atmospheére. Une fois 'atmosphére
traversée, I'énergie restante est soit absorbée, soit réfléchie par la surface terrestre en
fonction de son albédo. Ce flux varie selon les saisons et les latitudes. Il présente un
maximum autour de 30 ° N de latitude durant 1’été et des valeurs proches de 0 durant
I’hiver polaire.

La surface de la Terre émet un rayonnement de grande longueur d’onde, sous forme
d’infra-rouges (fig. 2.1), proportionnel a la puissance 4 de la température de surface
selon la loi de Stefan-Boltzman. Cette énergie contribue a chauffer les basses couches
de atmosphére, d’autant plus qu’elle est absorbée par les gaz a effet de serre (H0,
CO., CH4 principalement) et les nuages.

Des flux de chaleur sont aussi échangés a l'interface entre ’atmosphére et les diffé-
rents types de surface sous forme de flux de chaleur latente, liés aux changements de
phase de 'eau, et de flux de chaleur sensible, diis aux variations de température de 1’air
en surface sans changement de phase de I'eau (fig. 2.1). Ils sont respectivement propor-
tionnels & la moyenne temporelle des variations du transport vertical d’humidité w’q’
et du transport vertical de chaleur par turbulence w'T”, ou w’ représente les fluctuation
de la composante verticale du vent, ¢’ les fluctuations d’humidité et 7" les fluctuations
de la température de I'air a la surface. De plus, les régions situées au-dela de 40 ° de
latitude sont caractérisées par un déséquilibre énergétique : ces régions perdent plus
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FIGURE 2.1 — Représentation des différents flux de chaleur (solaire, infrarouge et tur-
bulents) et des principaux facteurs perturbant ’équilibre radiatif de la Terre. D’apreés
Cubasch et al. (2013).

d’énergie qu’elles n’en gagnent. Pour compenser ce déséquilibre, les circulations atmo-
sphérique et océanique redistribuent 1’énergie excédentaire des tropiques vers les poles,
maintenant ainsi le bilan radiatif de la Terre a I’équilibre.

De plus, le bilan énergétique de la Terre est aussi influencé par les rétroactions
climatiques, qui tendent a amplifier ou atténuer le for¢age initial (chap. 1.1.3). Ces
derniéres jouent un roéle critique dans la dynamique du climat. Dans les régions des
hautes latitudes, elles contribuent & I’amplification polaire (Goosse et al., 2018).

Il y a 127 000 ans, ’anomalie d’insolation par rapport a la période pré-industrielle
était de plus de 60 W.m~2 en été, dans les hautes latitudes de ’hémisphére nord. L’ob-
jectif de ce chapitre est donc de déterminer comment cet excés d’énergie est redistribué
entre les différents réservoirs du systéme climatique et quels processus physiques par-
ticipent au réchauffement du climat de I’Arctique au dernier interglaciaire. Pour cela,
je compare deux simulations réalisées avec le modéle IPSL-CM6A-LR dans le cadre de
I'exercice d’intercomparaison de modéles CMIP6 : U'expérience lig1 27k (Otto-Bliesner
et al., 2017), qui simule le climat & 127 ka, et l'expérience piControl (Eyring et al.,
2016), qui correspond au climat de ’ére pré-indutrielle. A partir des sorties du modéle,
je quantifie et analyse les variations des différentes composantes du bilan énergétique
de I’Arctique : échanges de flux de chaleur entre I'atmospheére et les différents types
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de surface, transports océanique et atmosphérique de chaleur, et stockage d’énergie
dans l'océan, ’atmosphére et au niveau des surfaces continentales. L’été et ’automne
étant marqués par une hausse significative des températures prés de la surface, notre
analyse est principalement centrée sur les processus en jeu durant ces deux saisons. En
complément de cette étude, je quantifie ensuite les rétroactions climatiques générant
des variations du rayonnement de courte longueur d’onde a l’aide de la méthode dite
des Approximate Partial Radiative Perturbations (APRP, Taylor et al. 2007).

2.2 Simuler le climat du dernier interglaciaire avec le
modeéle de circulation générale IPSL-CM6A-LR

Le modéle IPSL-CM6A-LR est un modéle de circulation générale (Boucher et al.,
2020), développé par I'Institut Pierre-Simon Laplace, qui inclut une représentation de
I'atmosphére (LMDZ, Hourdin et al. 2020), de l'océan et de la glace de mer (NEMO,
Madec et al. 2019), et des surfaces continentales (ORCHIDEE, Krinner et al. 2005, Che-
ruy et al. 2020). Dans cette section, je présente briévement chacune des composantes du
modele IPSL-CM6A-LR (fig. 2.2), puis je reviens sur le protocole expérimental établi
pour la simulation lig127k.

INCA-REPROBUS
Chimie atmosphérique

A

A 4

'océan

LMDZ6A-LR ’ X ORCHIDEE v2.0
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FIGURE 2.2 — Schéma de la construction du modéle IPSL-CM6A-LR sur la base de mo-
dules atmosphériques (LMDZ, INCA/REPROBUS), d'un module océanique (NEMO)
et d’un module de végétation (ORCHIDEE).
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2.2.1 Présentation du modéle IPSL-CM6A-LR
2.2.1.1 Le modéle de circulation atmosphérique LMDZ6A-LR

Le modéle de circulation atmosphérique LMDZ6A-LR s’appuie sur un systéme
d’équations, décrivant les mouvements des masses d’air et regroupées sous le nom
d’équations primitives de la météorologie. Elles correspondent & une forme simplifiée
des équations de Navier-Stokes, écrites en coordonnées hybrides sigma-pression. Ce
systéme est constitué des équations du mouvement (éq. 2.1), de continuité (éq. 2.2),
de conservation des espéces chimiques (éq. 2.3) et de conservation de ’énergie, selon le
premier principe de la thermodynamique (éq. 2.4). De plus, on considére que 'atmo-
sphére est un mélange homogéne de gaz, répondant a la loi des gaz parfaits.

v+ (v.Vy)v+wihv+ fkxv+V,0=8, (2.1
Vv +0pw =0 (2.2
0tq + v.V,q + wipg = S, (2.3

(

0 .
50 + 0.V 0 + wd,0 = —CpTQnet

ou, v = (u,v,0) est la composante horizontale de la vitesse, w = % la composante
verticale de la vitesse en coordonnées pression, f le paramétre de Coriolis, ® = gz le
géopotentiel, ¢q représente les différents traceurs atmosphériques, 8 la température po-
tentielle, C), la capacité calorifique de I'air a pression constante et 7' la température. S,
S, et Qner sont des termes sources additionnels associés, par exemple, aux processus de
condensation et de sublimation ou encore aux réactions chimiques et aux mouvements
sous-maille (turbulence, nuages, convection).

Ces équations sont discrétisées sur la sphére terrestre par la méthode des différences
finies. Les points de discrétisation sont répartis sur une grille rectangulaire longitude-
latitude. La résolution horizontale est de 144 longitudes x 143 latitudes. La colonne
atmosphérique est divisée en 79 niveaux verticaux, allant de la surface (=~ 1000 hPa)
jusqu’a 1,5 hPa.

Les variables météorologiques sont distribuées sur une sous-grille C dans la défini-
tion de Arakawa (Kasahara, 1977). Les variables scalaires (température, géopotentiel
et pression de surface) sont calculées aux points correspondant a des couples de valeurs
entiéres : (x,y) = (i, j). Les vecteurs dynamiques sont décalés d’un demi pas par rap-
port & ces variables scalaires. Le vent zonal est évalué aux points (x, y) = (1 + 1/2, j)
et le vent méridien aux points (x,y) = (i, j + 1/2).

Une particularité du modeéle réside dans le traitement séparé des variables physiques
et dynamiques. Leur intégration temporelle se fait selon un schéma numérique différent,
avec des pas de temps différents.

La physique du modéle est décrite a I'aide de paramétrisations. Celles-ci expriment
I'impact de processus tels que la turbulence, les nuages ou encore la convection, a partir
de leurs propriétés statistiques sur la colonne atmosphérique 1D. Ces processus de
petites échelles ne peuvent étre représentés sur des mailles horizontales d’une centaine
de kilométres de coté, c’est pourquoi ils sont traités séparément.
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FIGURE 2.3 — (a) Grille longitude-latitude, d’aprés Washington et al. (2009). (b) Dis-
position des variables sur une grille horizontale C. u représente le vent zonal, v le vent
méridien et h les variables scalaires. D’aprés Collins et al. (2013b)

Dans le cadre de développements liés au dernier exercice d’intercomparaison de
modéles CMIP6 (Eyring et al., 2016), de nombreuses améliorations ont été apportées
a ces paramétrisations (Hourdin et al., 2020), notamment, en ce qui concerne les re-
présentations de la turbulence, de la convection et des nuages (Hourdin et al., 2020,
Madeleine et al., 2020). Les flux radiatifs solaires et infra-rouges sont estimés a partir
d’un nouveau code de transfert radiatif, le Rapid Radiative Transfer model (RRTM,
Mlawer et al. (1997)), qui a permis de réduire les biais sur les flux radiatifs présents
dans les précédentes versions du modéle LMDZ. De plus, 'ajustement des paramétres
d’orographie a 1’échelle sous-maille ! a permis de corriger un biais systématique dans la
représentation de la glace de mer arctique (Gastineau et al., 2020) qui se manifestait
par une surestimation de I'aire de glace.

2.2.1.2 Le modéle de circulation océanique NEMO v3.6

Le modéle de circulation océanique NEMO intégre une représentation de la physique
de l'océan (NEMO-OPA, Madec et al. 2019), de la thermodynamique de la glace de
mer (NEMO-LIM, Rousset et al. 2015, Vancoppenolle et al. 2008) et de la biogéochimie
marine (NEMO-PISCES, Aumont et al. 2015).

1. La paramétrisation des processus d’orographie sous-maille permet de représenter des processus
atmosphériques de petites échelles, non-résolus par les modéles de climat, qui se forment sous 'effet
du relief (onde de gravité, turbulence...) et impactent la circulation atmosphérique de grande échelle.
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OPA v9.0 est construit sur la base des équations primitives (éq. 2.5), ainsi que de
deux équations d’état non linéaires qui couplent la température et la salinité a la vitesse
du fluide (éq. 2.6 et éq. 2.7) :

1 1

%_IZ = (VXU x U+ 5 VW) = fkx Up— —Vap+ DY+ PV (25)
0

or

5 = V(U + DT + FT (2.6)

oS

ou, U est le vecteur vitesse tel que U = U}, + wk, avec w la vitesse angulaire de
la Terre et k 'accélération de Coriolis. T est la température potentielle, S la salinité,
p la densité et pg la densité de référence, ¢ le temps, p la pression. f correspond a le
paramétre de Coriolis, telle que f = 2.k. DY, DT et D® représentent respectivement
des processus sous-mailles impliquant la quantité de mouvement, la température et la
salinité. FY, FT et F¥ sont les forcages de surface.

Comme pour les équations primitives du modeéle LMDZ, ce systéme d’équations
est discrétisé sur la sphére terrestre par la méthode des différences finies.Pour obtenir
ce systéme d’équations final, les hypothéses suivantes sont appliquées (Madec et al.,
2019) :

— Approximation sphérique - La Terre est considérée comme une sphére ;

— Approximation de la couche mince - Le rapport d’aspect entre la profondeur
de locéan et son extension horizontale est trés petit (de 'ordre de 1072). Les
mouvements verticaux peuvent donc étre négligés par rapport aux mouvements
horizontaux ;

— Hypothése de fermeture du mélange turbulent - Les coefficients turbulents verti-
caux de dissipation et de diffusion sont calculés & partir d’'un modéle de fermeture
turbulente (TKE, Blanke and Delecluse 1993, Gaspar et al. 1990), basé sur I’équa-
tion pronostique de 1’énergie cinétique turbulente ;

— Approximation de Boussinesq - Les variations de densité sont négligées, sauf pour
le calcul des termes de flottabilité : p = p(T', S, p);

— Equilibre hydrostatique - La gravité est a I’équilibre avec la force de pression :

0
% =—pg;

— Hypothése d’incompressibilité - Le fluide est dit incompressible, ce qui équivaut
a considérer que la divergence de la vitesse est nulle : VU = 0.

Les variables océaniques (température, salinité, vitesses) sont représentées sur la
grille tridimensionnelle eEORCA1 (fig. 2.4). Cette grille permet de construire un maillage
océanique orthogonal curviligne sans point de singularité a I'intérieur du domaine de
calcul. Elle dispose, en effet, de deux poles nord placés sur les continents et d'un pole
sud situé sur I’Antarctique (fig. 2.4).

La grille eORCA1 a une résolution nominale de 1 °, s’affinant & 1/3 * prés de I’'équateur
et dans des régions telles que les mers nordiques. Elle posséde 75 niveaux verticaux,
dont 'espacement augmente avec la profondeur. En surface, la distance entre les ni-
veaux est de 1 m, ce qui permet une représentation fine des flux océan-atmosphére-glace
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FIGURE 2.4 — Représentation de la grille ORCA dans I'hémisphére nord. Les deux
"poles nord" sont les foyers d’une série d’ellipses (embedded ellipses, courbes bleues)
déterminées analytiquement et représentant les pseudo-latitudes de la grille. La normale
a ces ellipses correspond aux pseudo-longitudes (computed normals, courbes rouges).

D’aprés Madec et al. (2019).

de mer.

Tout comme le modele LMDZ6A-LR, le modéle NEMO utilise une grille C dans la
définition de Arakawa. La discrétisation temporelle des variables océaniques se fait par

un schéma & trois niveaux.

LIM3.6 décrit la thermodynamique de la glace de mer en Arctique et en Antarc-
tique. La glace de mer y est considérée comme un continuum élasto-viscoplastique 2D,
dont la déformation est irréversible. L’évolution de ses caractéristiques est gouvernée
par ’équation du mouvement, les équations de conservation de 1’énergie et le schéma
d’advection de Prather (1986). Cette nouvelle version du modéle LIM comprend une
représentation sous-maille de 1’épaisseur de glace en 5 catégories, qui permet de mieux
simuler les processus de fonte/formation de glace et donc la rétroaction de I’albédo.

Enfin, les interactions entre I'océan et I’atmospheére sont calculées par le coupleur

OASIS3-MCT (Boucher et al., 2020).
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2.2.1.3 Le modéle de végétation dynamique ORCHIDEE

Le modéle de végétation dynamique ORCHIDEE v2.0 représente explicitement les
échanges d’eau, d’énergie et de carbone a l'interface entre I’atmospheére et la surface
continentale. Il s’appuie sur le concept de Plant Functional Types (PFTs) pour décrire
la distribution du couvert végétal en un nombre réduit d’éléments en fonction des
caractéristiques physiologiques, phénologiques et climatiques. Les PFTs sont répartis
en 15 catégories différentes, allant du sol nu aux cultures agricoles, en passant par les
différents types de forét boréale, tempérée et tropicale. L’évolution annuelle des cartes
de PFT provient de la base de données LUHv2 (Lurton et al., 2020).

Le modéle est composé des modules SECHIBA, STOMATE et LPJ caractérisant
respectivement les échanges biophysiques (eau et énergie principalement) entre 1’at-
mospheére et les surfaces continentales, le cycle du carbone et I'évolution a long terme
d’un type de végétation par rapport a un autre. La résolution horizontale du modéle
ORCHIDEE est la méme que celle du modéle LMDZ6A-LR.

Lors du passage de la version IPSL-CM5 & la version IPSL-CMG6, plusieurs modi-

fications ont été apportées au modéle ORCHIDEE. Les plus importantes concernent
I'hydrologie des sols, le schéma de neige et 'albédo des sols nus (background albedo).
Le transport vertical de I'eau est modélisé par I’équation de Richard sur une épaisseur
de 2m, discrétisée en 11 niveaux verticaux (de Rosnay et al., 2002). Ce nouveau schéma
a 11 couches remplace une représentation conceptuelle du stockage de I’humidité dans
le sol sur seulement deux couches. Il a notamment permis de représenter de maniére
plus réaliste les flux d’eau et le stockage de ’eau dans le sol.
Initialement, les variations de la couverture neigeuse étaient décrites par un modéle a
une couche qui sous-estimait la fonte de la neige. Le nouveau modéle de neige repose
sur une représentation de la neige sur trois couches prenant en compte les processus
de gel-dégel et de compaction de la neige. Il comprend également une nouvelle para-
métrisation de ’albédo de la neige.

Il faut aussi noter que les calottes de glace et les glaciers ne sont pas représentés
explicitement dans le modéle ORCHIDEE, mais sont traités dans un module spécifique
du modele LMDZ. De plus, I'albédo du sol nu était précédemment dérivé de cartes
représentant la couleur des sols. Dans la version v2.0 du modele ORCHIDEE, cet
albédo est maintenant déterminé a partir des données d’observation MODIS.

Les modéles LMDZ et ORCHIDEE sont couplés a chaque pas de temps de la phy-
sique du modéle atmosphérique (15 minutes), & l'exception des processus biogéochi-
miques et de la dynamique de la végétation pour lesquels la fréquence de couplage est
de un jour (Boucher et al., 2020).
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2.2.2 Protocole expérimental CMIP6-PMIP4 pour le dernier
interglaciaire
Le protocole expérimental, comprenant les forgages et conditions aux limites pour
la simulation lig127k, est défini dans Otto-Bliesner et al. (2017).
Le dernier interglaciaire se différencie de la période pré-industrielle par la valeur des

paramétres astronomiques (fig. 2.5 et tab. 2.1), qui déterminent la quantité d’énergie
solaire reque au sommet de 1’atmosphére terrestre (chap. 1.2).

(a) (b)

piControl AE
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FIGURE 2.5 — (a) Configuration orbitale définie pour les simulations piControl et
lig127k. Adaptée de Otto-Bliesner et al. (2017) (b) Cycle annuel de I’anomalie d’in-
solation (W.m™2) en fonction de la latitude, calculé a partir des sorties du modeéle

IPSL-CM6A-LR.

L’excentricité, l'obliquité et la longitude du périhélie sont déterminés a partir des
travaux de Berger and Loutre (1991). Pour la période 127 ka, l'orbite terrestre est ca-
ractérisée par une excentricité de 0,039378, ce qui correspond a une valeur deux fois plus
élevée que celle de la période pré-industrielle. Avec une excentricité plus grande, la Terre
tourne sur une orbite légérement plus aplatie. L’obliquité de la Terre est également plus
élevée qu’a l'actuel et atteint 24,04 °, ce qui contribue a une légére augmentation de
I'insolation en moyenne annuelle dans les hautes latitudes de ’hémisphére nord par
rapport au pré-industriel. Enfin, le périhélie se situe proche du solstice d’été au dernier
interglaciaire, ce qui augmente le contraste saisonnier. Les variations de la précession
climatique (excentricité et position du périhélie) impliquent un allongement des hivers
et un raccourcissement des étés (chap. 1.2.1).

Les concentrations en gaz a effet de serre, quant a elles, différent trés peu d’une
période a 'autre. Pour le dernier interglaciaire, elles ont été déterminées a partir de
carottes de glace forées en Antarctique : EPICA Dome C pour le CO, (Bereiter et al.,
2015, Schneider et al., 2013), EPICA Dome C et EPICA Dronning Maud Land pour le
CH,4 (Loulergue et al., 2008, Schilt et al., 2010a), et EPICA Dome C et Talos Dome pour
le NyO (Schilt et al., 2010a,b). Ces concentrations ont été déterminées a partir de leurs
valeurs moyennées entre 127 500 et 126 500 ans sur la chronologie AICC2012 (Bazin
et al., 2013). Elles sont répertoriées dans le tableau 2.1. Les concentrations en gaz a
effet de serre n’ont pas été directement prélevées de carottes de glace du Groenland,
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car la production de CO; lors de réactions chimiques dans les bulles d’air contenues
dans les glaces et l'altération des couches de glace datées du dernier interglaciaire ne
permettent pas d’avoir des enregistrements fiables des concentrations atmosphériques

en COQ, CH4 et NQO

Parameétres astronomiques ligl27k piControl
Excentricité 0.039378  0.016764
Obliquité 24.040 " 23.459°
Perihélion-180 ° 27541~ 100.33°
Date de I’équinoxe de printemps 21 mars 21 mars
Concentration en gaz a effet de Serre

COq 275 ppm  284.3 ppm
CHy 685 ppb  808.2 ppb
N,O 255 ppb 273 ppb

TABLE 2.1 — Paramétres astronomiques et concentrations en gaz a effet de serre utilisés
pour forcer les simulations piControl et lig127k.

Le protocole expérimental impose des conditions aux limites identiques au pré-
industriel et au dernier interglaciaire. La position des continents, I’extension et la topo-
graphie des calottes groenlandaise et antarctique, ainsi que la végétation sont les mémes
dans les deux simulations. Par conséquent, la comparaison des simulations lig1 27k et
piControl ne permet d’étudier ni les rétroactions climat-végétation, ni les rétroactions
climat-calotte.

Dans le cas du modeéle IPSL-CM6A-LR, les modules de chimie atmosphérique (INCA-
REPROBUS) n’ont pas été activés : les aérosols sont prescrits a partir d’une climato-
logie moyennée sur la période actuelle dans les deux simulations.

La simulation du dernier interglaciaire a été initialisée de la méme maniere que la
simulation de I’'Holocéne moyen (Braconnot et al., 2021). Une premiére étape de spin-up
a été réalisée en partant de 'année 1850 (1 janvier) de 'expérience CMIP6 piControl,
lancée avec la méme version du modéle IPSL-CM6A-LR (Boucher et al., 2020). Le
modéle a ensuite tourné pendant 350 ans, ce qui est suffisamment long pour amener le
climat & I’équilibre dans les conditions du dernier interglaciaire. La derniére année de
cette simulation a été utilisée pour initialiser la simulation de référence CMIP6-PMIP4
lig127k. Cette expérience a tourné pendant 550 ans 2.

2. La simulation ligl27k est inscrite dans la base de données ESGF (https ://esgf-
node.ipsl.upme.fr/search/cmip6-ipsl/)  sous le nom de CMIP6.PMIP.IPSL.IPSL-CM6A-
LR.lig127k.r1i1p1f1
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2.2.3 Ajustement du calendrier

Du fait de forts changements d’excentricité et de précession des équinoxes entre
le dernier interglaciaire et aujourd’hui, la durée des saisons est différente durant ces
deux périodes. La répartition des mois et des années selon un calendrier grégorien
n’est pas adéquate lorsque l'on s’intéresse au dernier interglaciaire. L utilisation d'un
tel calendrier peut, en effet, provoquer de forts biais lors de la comparaison entre le
dernier interglaciaire et une période caractérisée par un forgage orbital tres différent,
mais aussi lors de la comparaison avec les données et entre les modéles eux-mémes.
Ces biais sont la conséquence de la seconde loi de Kepler : la Terre se déplace plus
rapidement prés du périhélie et plus lentement prés de ’aphélie. Actuellement, la Terre
est au périhélie le 4 janvier et a ’aphélie le 4 juillet. Ces dates variant au cours du
temps, le temps nécessaire a la Terre pour parcourir le quart (90°) ou 1/12 (30°)
de son orbite (une saison ou un mois) varie donc. Ainsi, il vaut mieux appliquer une
définition "angulaire" des mois, telle que les mois soient définis par un nombre fixe de
degrés de l'orbite terrestre. Il y a 127 000 ans, la Terre atteignait le périhélie a la fin du
mois de juin. Les mois d’avril a septembre étaient donc plus courts, les mois d’octobre
a mars plus longs (tab. 2.2).

Mois Calendrier Calendrier basé sur les Anomalies sur la

grégorien (nombre saisons astronomiques longueur des mois

de jours/mois) (nombre de jours/mois)  (nombre de jours)
Janvier 31 34 +3
Février 28/29 30/31 +2
Mars 31 32 +1
Avril 30 29 -1
Mai 31 29 -2
Juin 30 27 -3
Juillet 31 28 -3
Aot 31 29 -2
Septembre 30 29 -1
Octobre 31 32 +1
Novembre 30 32 +2
Décembre 31 34 +3

TABLE 2.2 — Nombre de jours par mois pour la période 127 ka, tel que défini par le
calendrier grégorien utilisé par le modéle IPSL-CM6A-LR et tel que calculé & partir de
leur définition astronomique.

L’algorithme PaleoCalAdjust v1.0, développé par Bartlein and Shafer (2019), per-
met d’ajuster le calendrier des sorties de modéle en fonction de la période considérée.
Les données journaliéres sont dérivées des données mensuelles grace a une méthode pré-
servant les moyennes (Epstein, 1991). Cette approche peut introduire des différences
entre les moyennes mensuelles originales et les moyennes mensuelles issues de 'inter-
polation des données, mais elles restent faibles comparées & une interpolation linéaire.
Ensuite, la longueur, le début et la fin de chaque mois sont déterminés a partir des lois
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de Kepler (approche de Curtis 2014) :

E =2.tan™} [G J_r 5)0'5 tan (g)] (2.8)

M =FE — e.sin(E) (2.9)

M
t = %T (2.10)
ol, € est 'excentricité, E 'anomalie d’excentricité, 8 la position angulaire de la Terre
le long de 'orbite elliptique, M la position angulaire le long du orbite circulaire, T la
période (nombre de jours dans une année) et t le temps depuis le périhélie. Les calculs
des paramétres orbitaux et de la date de I'équinoxe de printemps s’appuient sur les

programmes du Goddard Institute from Space Studies?.

Pour les modéles utilisant des calendriers standard, grégorien ou grégorien prolep-
tique, la date a partir de laquelle la simulation débute est importante, car elle influence
la date de I’équinoxe de printemps du fait des années bissextiles. Ce n’est pas le cas
pour les autres types de calendrier utilisés en modélisation du climat, comme les ca-
lendriers.

L’algorithme a été testé sur des données journaliéres et mensuelles de températures
de surface et de concentration de glace de mer pour le modéle IPSL-CM6A-LR, afin
d’évaluer les anomalies engendrées par 1'utilisation de I'un ou 'autre type de données.

3. https ://web.archive.org/web/20150920211936 ; /http ://data.giss.nasa.gov/ar5/solar.html
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2.3 Article - An energy budget approach to unders-
tand the Arctic warming during the Last Inter-
glacial

Dans cette section, nous analysons la réponse du climat arctique aux changements
d’insolation il y a 127 000 ans, en comparant les simulations lig127k et piControl réa-
lisées avec le modéle IPSL-CM6A-LR. Pour cela, nous calculons les variations saison-
niéres du bilan énergétique de 1’Arctique (60-90 ° N) et de ses différentes composantes.
Une telle approche nous permet d’isoler et de quantifier les contributions respectives
de 'océan, de 'atmospheére, de la glace de mer et des continents au réchauffement de
I’Arctique durant le dernier interglaciaire.

Nos travaux s’inspirent de ceux de Serreze et al. (2007) et Mayer et al. (2019), qui
ont estimé le bilan énergétique de I’Arctique pour la période actuelle, en utilisant des
observations et des réanalyses climatiques.

Cette étude a fait 'objet d’un article soumis au journal Climate of the Past. Cet
article est actuellement en phase de révision (Sicard et al., 2021). La version jointe
au manuscrit ci-aprés correspond a la version du papier telle que resoumis suite a la
premiére phase de révision.
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An energy budget approach to understand the Arctic warming
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Abstract. The Last Interglacial period (129-116 ka BP) is characterized by a strong orbital forcing which leads to a different
seasonal and latitudinal distribution of insolation compared to the pre-industrial period. In particular, these changes amplify the
seasonality of the insolation in the high latitudes of the northern hemisphere. Here, we investigate the Arctic climate response
to this forcing by comparing the CMIP6 lig127k and pi-Control simulations performed with the IPSL-CM6A-LR model. Using
an energy budget framework, we analyse the interactions between the atmosphere, ocean, sea ice and continents.

In summer, the insolation anomaly reaches its maximum and causes a rise in near-surface air temperature of 3.1°C over the
Arctic region. This warming is primarily due to a strong positive anomaly of surface downwelling shortwave radiation over
continental surfaces, followed by large heat transfers from the continents to the atmosphere. The surface layers of the Arctic
Ocean also receives more energy, but in smaller quantity than the continents due to a cloud negative feedback. Furthermore,
while heat exchanges from the continental surfaces towards the atmosphere are strengthened, the ocean absorbs and stores the
heat excess due to a decline in sea ice cover.

However, the maximum near-surface air temperature anomaly does not peak in summer like insolation, but occurs in autumn
with a temperature increase of 4.2°C relative to the pre-industrial period. This strong warming is driven by a positive anomaly
of longwave radiation over the Arctic ocean enhanced by a positive cloud feedback. It is also favoured by the summer and
autumn Arctic sea ice retreat (— 1.9 x 10% and — 3.4 x 10° km? respectively), which exposes the warm oceanic surface and
thus allows oceanic heat storage and release of water vapour in summer. This study highlights the crucial role of sea ice cover

variations, Arctic ocean, as well as changes in polar clouds optical properties on the Last Interglacial Arctic warming.

1 Introduction

In recent years, the Arctic climate system has been undergoing profound changes. Over the last two decades, surface air
temperature has increased by more than twice the global average (Meredith et al., 2019). This phenomenon, also known as
the Arctic amplification, results from complex and numerous interactions involving the atmosphere, land surfaces, ocean and
cryosphere (Goosse et al., 2018). Sea ice loss is often cited as one of the main drivers of the Arctic amplification (Serreze and
Barry, 2011). Over the past few decades, sea ice cover has responded very quickly to temperature fluctuations. Recent satellite

observations reveal large sea ice retreat in September peaking at — 12.8 & 2.3 % per decade (relative to the 1981-2010 mean;
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Meredith et al. 2019). A striking example is the minimum sea ice extent of 3.74 million km? reported in September 2020 by the
NASA Earth Observatory which is the second lowest minimum since the beginning of satellite observations in 1979. During
winter months, sea ice changes are smaller (about — 2.7 % + 0.5 % per decade in March; Meredith et al. 2019) but attest to a
delayed start of the freezing season. Sea ice cover variations modify the albedo and affect the vertical exchanges of heat and
water vapor at the atmosphere-ocean interface. These albedo and water vapor effects have been previously analysed in a context
of insolation variations, during the last interglacial-glacial transition (Khodri et al., 2005) and the mid-Holocene (Yoshimori
and Suzuki, 2019). They also alter the density of oceanic water masses through salt rejection during the ice growing phase or
through freshwater release during the melting period, thereby having the potential to modify the Atlantic Meridional Ocean
Circulation (AMOC).

Other studies also highlight the important role of clouds and total water vapour content in amplifying or dampening the
Arctic warming (Vavrus, 2004; Shupe and Intrieri, 2004; Vavrus et al., 2009; Graversen and Wang, 2009; Kay et al., 2016).
In particular, changes in the amount and characteristics of low-level clouds, ie. clouds occurring below 2000 m, strongly
modulate the shortwave and longwave radiative budgets (Matus and L’Ecuyer, 2017). Remote sensing observations of clouds
have shown the importance of cloud partitioning between liquid and ice phases on shortwave radiation received at the Earth’s
surface (Cesana et al., 2012; Morrison et al., 2011). For a given water content, liquid water droplets are smaller and more
abundant than their frozen counterparts. Their structural properties make them more efficient in reflecting incoming solar
radiation back to space than ice crystals, which results in a cooling of the surface and the lowest layers of the atmosphere.
Moreover, increased low-level cloud cover blocks longwave radiation and, thus, warm the atmosphere. This effect is more
pronounced over newly open waters, where the enhanced moisture flux to the atmosphere contributes to the formation of low-
level clouds and leads to enhanced sea ice melt (Palm et al., 2010). These processes are now better captured by climate models,
but cloud feedbacks remain a large source of uncertainty in climate projections (Flato et al., 2013; Ceppi et al., 2017). Another
process also contributing to changes in temperature and humidity is the transport of heat and water vapor from low latitudes
to the Arctic region (Khodri et al., 2003; Hwang et al., 2011; van der Linden et al., 2019). All these factors interact with each
other and make it difficult to understand polar amplification (Serreze and Barry, 2011; Goosse et al., 2018).

The Arctic region also experienced climatic variations during past periods. Investigating past Arctic climate changes could
therefore help better understand processes involved in the Arctic amplification. Past interglacial periods are relevant examples
for testing key dynamical processes and feedbacks under temperatures comparable to or warmer than present-day period.
Because of the availability of numerous climate reconstructions, the Last Interglacial period, spanning from 129 to 116 years
before present (BP), has been frequently used. It provides a good testing ground to clarify the relative importance and the
cumulative effect of the above mentioned processes. This period is characterized by a strong orbital forcing resulting in a
global warming about 2 °C at the peak warmth compared to the pre-industrial period (Turney and Jones, 2010; McKay et al.,
2011; Capron et al., 2014). This warming is more pronounced in the high latitudes of the northern hemisphere. For the 127
ka period, paleodata suggest a summer sea surface temperature increase of 1.1 £ 0.7 °C in the North Atlantic compared to
the pre-industrial period (Capron et al., 2014, 2017) associated with huge variations of the cryosphere (here, sea ice and ice

sheets). In their chronological framework, Thomas et al. (2020) demonstrate that the cryosphere responded early in the Last
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Interglacial period to the orbital forcing. The sea ice decline started as early as 130 ka and was followed by a retreat of the
Greenland ice sheet around 128 ka. Although marine records agree on a significant decline in Arctic sea ice cover during the
Last Interglacial period (Brigham-Grette and Hopkins, 1995; Ngrgaard-Pedersen et al., 2007; Adler et al., 2009; Stein et al.,
2017; Malmierca-Vallet et al., 2018; Kageyama et al., 2021), the presence of perennial or seasonal sea ice cover over the central
Arctic Basin is still debated. Among CMIP6 climate models that have run Last Interglacial simulations, only two of them attest
to summer ice-free conditions (Kageyama et al., 2021; Guarino et al., 2020).

In addition to Arctic sea ice loss, the Last Interglacial period is characterized by a retreat of both Greenland and the Antarctic
ice sheets which have contributed to a sea level rise between 6 and 9 m (Kopp et al., 2009; Dutton et al., 2015).

Paleorecords indicate that greenhouse gas concentrations at 127 ka were similar to pre-industrial levels. The main difference
between the Last Interglacial and the pre-industrial forcings results from the astronomical forcing. Changes in obliquity and
climatic precession affect both seasonal and annual solar radiation received at the top of the atmosphere. In the high latitudes
of the northern hemisphere, the strong astronomical forcing leads to increased summer insolation at the top of the atmosphere
peaking in June at more than 60 W m~2 (Fig. 1).

Using the Earth system model of intermediate complexity MoBidiC, Crucifix and Loutre (2002) suggested that during
the Last Interglacial, the precession is the main driver of mean annual temperature variations in the high latitudes of the
northern hemisphere during. Changes in summer precession induce significant variations in summer snow cover, sea ice area
and vegetation distribution. This modulates surface albedo and are therefore at the origin of most climatic fluctuations in
the Arctic. However, while Crucifix and Loutre (2002) have shown that the thermohaline circulation has a limited impact on
the high latitude climate, Pedersen et al. (2016) attributed changes in surface temperature to an increase in the mean annual
overturning strength from 15.8 Sv in the pre-industrial period to 21.6 Sv at 125 ka simulated by the high resolution EC-Earth
model. Recently, Guarino et al. (2020) estimated surface heat balance over the Arctic Ocean with the HadGEM3 model to
evaluate the link between Arctic warming and loss of summer sea ice at 127 ka. They found a positive anomaly of the net
shortwave radiation at the surface, mostly caused by a substantial decrease of surface albedo. Compared with other CMIP6
models, HadGEM3 shows an unusual behaviour in terms of energy budget (Kageyama et al., 2021). The albedo feedback is
strongly amplified in this particular model because of the significant summer sea ice retreat. It can be explained by the explicit
representation of melt ponds in the CICE-GSIS8 sea ice model (Rae et al., 2015; Ridley et al., 2018) which overestimates sea
ice melt (Flocco et al., 2012).

These results must be treated with caution since the Last Interglacial simulations calendar has not been adjusted. Due to
differences in the Last Interglacial and the pre-industrial orbital forcing, the duration of seasons is different between these
two periods. Calendar adjustment is therefore necessary for seasonal analysis (Kutzbach and Gallimore, 1988; Joussaume and
Braconnot, 1997; Bartlein and Shafer, 2019). Moreover, previous studies did not clearly quantify the influence of each climate
system components i.e. ocean, atmosphere, sea ice and continents, that contribute to the Last Interglacial Arctic warming. The
aim of this study is to better constrain their respective role based on an energy budget framework. To address this issue, we use
the outputs of the IPSL-CM6A-LR global climate model to compare Arctic energy budgets during the Last Interglacial and

pre-industrial periods.
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The paper is organised as follows. Section 2 describes the IPSL-CM6A-LR model and the experimental design of the pre-
industrial and Last Interglacial simulations. In section 3, we analyse the processes involved in the Arctic energy budget in
order to determine their relative importance in the Arctic warming. We essentially focus on the summer and the autumn

seasons during which the temperature rise is the highest. Section 4 discusses how model biases could influence our results.

2 Model and methods
2.1 The IPSL-CM6A-LR global model

The simulations analysed in this study were carried out using the IPSL-CM6A-LR model (Boucher et al., 2020). IPSL-CM6A-
LR is a Global Climate Model (GCM) developed at the Institut Pierre-Simon Laplace (IPSL). It includes three main compo-
nents: the atmosphere (LMDZ, Hourdin et al. 2020), the ocean and sea ice (NEMO, Madec et al. 2019) and the land surface
(ORCHIDEE, Krinner et al. 2005; Cheruy et al. 2020).

The horizontal resolution of the atmospheric model is 144 x 143 points in longitude and latitude corresponding to a resolution
of 2.5°x 1.3°. There are 79 vertical levels reaching 1.5 Pa at the top of the atmosphere. However, we use global fields inter-
polated on the 19 standard pressure levels defined for CMIP6 (Juckes et al., 2020). The ocean model has a resolution of 1°x
1°and 75 vertical layers. It includes a representation of sea ice (LIM, Vancoppenolle et al. 2008) and geochemistry (PISCES,
Aumont et al. 2015). The vegetation model ORCHIDEE uses fractions of 15 different plant functional types. Over ice-free
areas, a 3-layer explicit snow model is also implemented, whereas, over ice sheets and glaciers, the snowpack is represented as
a l-layer scheme. Finally, the ORCHIDEE model also includes a carbon cycle representation, which implies that, even though
vegetation types are prescribed in each grid box, the seasonal evolution of the leaf area index is computed. The horizontal
resolution of ORCHIDEE is the same as for the atmospheric component.

In this study, we use two simulations run as a part of the contribution of the fourth phase of Paleoclimate Modelling Inercom-
parison Project (PMIP4, Kageyama et al. 2018) of the Coupled Model Intercomparison Project CMIP6 (Eyring et al., 2016).
The piControl experiment for 1850 CE, described in Boucher et al. (2020), is considered as our reference simulation and is
cited as PI hereafter. The lig/27k experiment, hereafter the LIG experiment, is a time-slice experiment corresponding to the
127 ka conditions following the PMIP4 protocol (Otto-Bliesner et al., 2017). As mentionned above, atmospheric CO5 and other
greenhouse gas (GHG) concentrations are close to their PI values and do not represent the main driver of the LIG climate. The
LIG GHG concentrations are provided by Antarctic ice cores (Bereiter et al. 2015, Schneider et al. 2013 for CO5; Loulergue
et al. 2008 and Schilt et al. 2010a for CH,4 and Schilt et al. 2010a, b for NOy) aligned with the AICC2012 chronology (Bazin
et al., 2013). The Earth’s astronomical parameters are prescribed following Berger and Loutre (1991). In all simulations, the
vernal equinox is fixed to March 21 at noon. Other boundary conditions such as paleogeography, ice sheet geometry or aerosols
are the same as in the PI simulation (for more details see Otto-Bliesner et al. 2017). Forcings and boundary conditions of both
simulations are summarized in table 1.

The LIG simulation was initialised as the mid-Holocene one (Braconnot et al., 2021). The initial state is the year 1850 (15

January) of the CMIP6 reference pre-industrial simulation with the same model version (Boucher et al., 2020). The model was
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first run for 350 years. This initial step constitutes the spin-up period, during which the model reaches a statistical equilib-
rium under the Last Interglacial forcing. From this spin-up phase, the reference PMIP4-CMIP6 lig/27k simulation has been
run for 550 years. High frequency outputs have also been saved over the last 50 years of the simulation for the analyses
of extreme events or to provide the boundary conditions for future regional simulations. This reference simulation is called
CMIP6.PMIP.IPSL.IPSL-CM6A-LR.lig127k.rlilp1f1 in the ESGF database.

Because of the combined effect of eccentricity and precession changes, the length of seasons relative to the insolation forcing
is different between the LIG and the PI periods. However, both simulations use a fixed present-day calendar to compute online
monthly averages, which is aligned with our current definition of season in terms of number of days for each months. As
a consequence, this adds artificial biases in the analysis due to phase lag in the seasonal cycle, especially in boreal autumn
(Joussaume and Braconnot, 1997; Timm et al., 2008; Bartlein and Shafer, 2019). To prevent from this "paleo-calendar effects",

we have adjusted the LIG monthly outputs with the PaleoCalAdjust algorithm (Bartlein and Shafer, 2019).
2.2 Climatological evaluation of IPSL-CM6A-LR for the Arctic region

The present-day climate simulated by the IPSL-CM6A-LR model has been evaluated in Boucher et al. (2020). Compared to
the IPSL-CM5 model versions, significant improvements have been made for the turbulence, convection and cloud parameteri-
zations (Hourdin et al., 2020; Madeleine et al., 2020). The adjustment of the subgrid-scale orography parameters has helped to
correct a systematic bias in the representation of the Arctic sea ice (Gastineau et al., 2020). On an annual basis, this results in a
general reduction of temperature biases from IPSL-CMS5A-LR to IPSL-CM6A-LR versions (Boucher et al., 2020). In the high
latitudes of the northern hemisphere, the cold bias in surface air temperature has been considerably reduced over the North
Atlantic Ocean, as well as the warm bias over northern Canada. However, surface air temperatures are still too low over the
Greenland ice sheet and a warm bias is also simulated in winter over the Arctic. The latter is associated with an underestimation
of sea ice extent also found in summer. Despite these biases, the sea ice cover simulated with IPSL-CM6A-LR is in a better
agreement with satellite data compared to previous model versions.

The coupled model also tends to underestimate deep water formation in the North Atlantic and associated overturning cir-
culation. In the northern hemisphere, the northward heat transport is more intense compared to previous model versions, but
remains weaker than that deduced from the few available direct observations. As the warm Atlantic and Pacific waters entering
in the Arctic basin affect the position of the sea ice front, they may be partly responsible for temperature and sea ice biases
mentioned above.

To evaluate the ability of IPSL-CM6A-LR to simulate the Last Interglacial climate, we compare the simulated surface tem-
perature changes with the new data synthesis provided by Otto-Bliesner et al. (2021). We use temperature reconstructions
representing annual or summer surface conditions (Fig. 2).

Marine proxies generally display more heterogeneous LIG-PI changes than model outputs. In summer, the [IPSL-CM6A-LR
model simulates the surface warming well, but it does not reproduce local cooling in the Labrador and Norwegian Seas. This
mismatch appears to be a general feature across CMIPS (Lunt et al., 2013; Masson-Delmotte et al., 2013) and CMIP6 (Otto-

Bliesner et al., 2021) models. This has been attributed to uncertainties or simplifications in the specified boundary conditions.
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Indeed the PMIP4-CMIP6 protocol consists in setting the ice sheets to their modern configuration and neglects the freshwa-
ter inputs to the North Atlantic from ice melting in the LIG simulation. These have been shown to be responsible for local
heterogeneities in simulations of the Last Interglacial climate (Govin et al., 2012; Stone et al., 2016) : these freshwater fluxes
modulate the strength of the Atlantic Meridional Overturning Circulation (AMOC, Swingedouw et al. 2009), and thus, the
inflow of warm Atlantic waters in the Arctic Ocean. Moreover, comparison with sedimentary data suggests that the IPSL-
CMO6A-LR model simulates too much sea ice in the Labrador Sea (Kageyama et al., 2021). With a larger sea ice cover in this
region, air-sea heat exchanges are reduced, which also influences the AMOC intensity (Pedersen et al., 2016; Kessler et al.,
2020).

The IPSL-CM6A-LR model and terrestrial data generally agree on the sign of the near-surface temperature anomaly. They
often differ on its magnitude, but the amplitude of the reconstructed temperature anomalies is not always consistent for sites
close to each other (at the scale of the model’s saptial resolution), as it is the case in the North Atlantic Ocean in summer. The
model does not capture the strong annual warming recorded in the NEEM ice core (NEEM community members, 2013).

By analysing the reasons for Arctic climate change in our simulations, our aim is also to contribute to understand the mech-
anisms of these climatic changes and how their representation could be improved to obtain better agreement with the recon-
structions. In this study, we consider that the model-data agreement is sufficient to investigate the processes contributing to the

Last Interglacial Arctic warming.
2.3 Arctic energy budget framework

The energy budget framework has been developed to identify key dynamical processes contributing to the Arctic amplification
from observations and reanalyses (Nakamura and Oort, 1988; Semmler et al., 2005; Mayer et al., 2017, 2019; Serreze et al.,
2007) or climate models (Rugenstein et al., 2013). We estimate the coupled atmosphere-ocean-land-sea ice energy budget of
the Arctic during the LIG and the PI periods based on the works of Mayer et al. (2019) and Serreze et al. (2007).

The seasonal cycle of this energy budget computed from model outputs is averaged over the last 200 years of the simulations
to smooth out the inter-annual and decadal variability. We quantify the heat transfers between the surface and the atmosphere,
the oceanic and atmospheric heat transports, and the heat storage terms over the Arctic region defined as the area between 60
and 90°N. A schematic representation of the different contributions involved in the energy budget is displayed in figure 3. All
terms are expressed in W m—2.

We consider the energy content of an atmospheric column from the surface to the top (AHC, Eq. 1). It can be expressed as
the sum of internal (C),, 1), kinetic (E}), latent (L.q) and potential (¢,) energies. The time derivative of the atmospheric heat

content yields the atmospheric heat storage (AHS, Eq. 2 and 3) which varies with the radiative flux at the top of the atmosphere
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(Froa), surface heat flux (Fgp¢) and the heat transport (AHT).

ps

AHC:E/(CPGT—i—Ek—i-Leq—&-%)dp (1)
g 0
ps
AHS = %é (CpaT+ B+ Leq + ¢5)dp )
0
AHS = Froa— Fspc +AHT 3)

g is the gravitational acceleration (9.81 m s~2), C,, is the specific heat of the atmosphere at constant pressure (1005.7 J K1

. . . . . . 2 2 . .
kg™1), T is the temperature (in Kelvin), E}, is the kinetic energy computed as -~ (in m? s~2), L. is the latent heat of

evaporation (2.501 x 10% J kg—1), g is the specific humidity (in kg kg—1, ¢, is the surface geopotential (in m? s~2), p is the
pressure (in Pa) and ps is the surface pressure (in Pa).

The surface flux (Fspc, Eq. 4) can be broken down into downwelling shortwave radiation (SWy,,SF'C), upwelling shortwave
radiation (SW,,,SFC), downwelling longwave radiation (LW, SFC), upwelling longwave radiation (LW,,,SF'C), latent
heat flux (flat) and sensible heat flux (fsens).

Fspc = SWa SFC — SWy, SFC + LW 4, SFC — LWy, SFC + flat + fsens )

Finally, the energy flux at the top of the atmosphere (Frp4) is equal to the difference between upwelling and downwelling

radiative fluxes :
Froa=SWg,TOA - SW,,, TOA— LW,,TOA 5)

As for the atmosphere, the energy content of the ocean (OHC, Eq. 6) is integrated from the surface to the bottom of the oceanic
column (Eq. 7 and 8).

z

OHC = prpw/Twnsdz (6)
0

OHS = prpwg/Twmdz @)
! 0

OHS = Fspc X foce = FBOT X fice + OHT ®)

foce is the ocean area fraction, f;.. is the sea ice area fraction, p,, is the sea water density (1035 kg m~3), Cp,,, is the specific
heat of the ocean at constant pressure (J K-t kg_l), Teons 1s the sea water conservative temperature (in Kelvin) and z is the
depth (in m). We use the sea water conservative temperature because it better represents the oceanic heat content than the
sea water potential temperature (Intergovernmental Oceanographic Commission et al., 2010). In equations 2 and 7, we use a

monthly time step to derive the atmosphere and ocean heat content respectively.
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The sea ice bottom heat flux (Fpo7) represents the heat exchanges between the ocean and sea ice. It is defined as the difference

between the ocean heat flux (Foc ) and the conductive heat flux (Fcon p) at the bottom of the sea ice cover (Eq. 9).

Fpor = Foce — Fconp &)

The sea ice heat content results primarily from heat exchanges with the atmosphere and the ocean. The heat flux derived from
the sea ice transport (/HT) from regions of ice formation to regions of ice melt is included in the calculation of the sea ice heat
storage (IHS, Eq. 10).

IHS = Fspc X fice + Fpor X fice + ITHT (10

For terrestrial regions, the energy budget variations are only due to changes in Fgr¢c over the continents. Lateral heat transport
divergences are small and can be ignored (Serreze et al., 2007). Thus the storage term is equal to the air-land heat exchanges.
We choose the same sign convention for all fluxes i.e. positive fluxes point downward. They act to warm the surface when they
are positive except for Fpor, which cools the sea ice when positive.

Ocean, atmosphere and sea ice transports are computed as the residual of the surface heat fluxes, the bottom heat flux and

the heat storage term. From equations 3, 8 and 10, we can write:

AHT =AHS+ Fspo — Froa (11)
OHTZOHS—FSFCXfoce+FBOT (12)
IHT =IHS — Fspc X fice — FOT (13)

These equations give coherent zonally averaged profiles for the PI simulation with a zero northward atmospheric and oceanic
heat transport at the North Pole (Fig. 4). To validate this approach, we also compared the mean annual OHT computed as a
residual with the OHT computed online by the model (AHT and IHT are not stored in the CMIP6 database). The difference
between both methods is around 0.005 PW for the Arctic region, which represents less than 2 % of the model average.

The annual value of storage terms should be zero in the ideal case of an equilibrium climate. This is not the case for both
simulations. The PI AHS and OHS are lower than the current observed energy imbalance of 0.5 W m~2 in terms of absolute
value (Roemmich et al., 2015; Hobbs et al., 2016). However, the LIG AHS and more specifically the LIG OHS are far above
this reference value since they are respectively equal to 0.5 and 1.1 W m~2. This "energy excess" may arise from assumptions
made for the energy budget computation or from an ocean drift in the LIG simulation. Nevertheless, figure 5 shows that the

SST and ocean heat content drifts are small over the last 200 years of the simulations.”
We also estimate the energy provided by snowfall (Esr, Eq. 14) as defined by Mayer et al. (2017, 2019):

ESF = Lf(Tp)Psnow (14)

where L ¢(T),) is the latent heat of fusion (—0.3337 x 10° J kg™!) and P, is the snowfall rate (in kg m=2 s~ 1).
We obtain an annual snowfall contribution to the atmospheric heat budget of 2.95 W m~2 for the PI period and of 2.66 W m~2
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for the LIG period. The LIG-PI anomaly is very small compared to the anomaly of the other fluxes. Thus, we have decided to

neglect the snowfall contribution in the rest of this study.

3 Results
In this section, we present anomalies defined as the difference between the simulated LIG and PI climatic fields.
3.1 Seasonal variations of the Arctic climate during the Last Interglacial period

Change in insolation between the LIG and the PI periods leads to an annual Arctic near-surface air temperature anomaly of 0.9
°C. This value is in the range of the PMIP4 multi-model mean of 0.82 + 1.20 °C (Otto-Bliesner et al., 2021).

The surface air temperature anomaly displays substantial seasonal (Fig. 6) and spatial variations (Fig. 7). During the LIG,
winter (DJF) and spring (MAM) seasons are about 0.1 °C colder compared to the PI period. Most of this cooling takes place
over continents (Fig. 7a, b). Conversely, over the Arctic ocean, the surface air temperature anomaly is positive, especially in
areas where sea ice concentration decreases (Fig. 7a, b, e and f). This difference between land and ocean is explained by the
larger effective heat capacity of the ocean resulting in a greater amount of energy absorbed and stored by the ocean. However,
it should be noted that even if the seasonal averages of the surface air temperature anomalies is similar in winter and spring
when averaged over the whole Arctic region, the magnitude of the anomalies are locally higher in winter.

Summer (JJA) and autumn (SON) are warmer during the LIG than during the PI period over both the ocean and the continents.
The behaviour of the climatic fields is very different for both seasons. While the maximum warming occurs in summer over
continental areas, over the oceanic regions, the largest temperature anomalies are found in autumn. There are also differences
in the magnitude of summer and autumn warmings. The temperature anomaly is expected to be especially large in summer
when the insolation anomaly is the largest. Indeed, it reaches + 3.1 °C on average over the Arctic region, but the autumn value
is even larger and reaches + 4.2 °C (Fig. 6 and Fig. 7c, d).

Surface air temperature anomalies are also associated with variations of snow cover and Arctic sea ice. The strong warming
occurring during summer and autumn results in a large retreat of the Arctic sea ice cover, that persists during the rest of the
year south of Svalbard and in the Barents Sea (Fig. 7e-h). On the other hand, the snow cover does not appear to respond to the
temperature rise in summer (Fig. 7i-1). The snow cover anomaly is generally very low because the PI snow cover is relatively
small during summertime. However, in autumn, the snow cover is strongly negative. The cooling in DJF and MAM reduces
the effects of the summer and autumn polar amplification. Despite the slight decrease in temperature in DJF and MAM, sea ice
does not fully recover after its strong decline in summer and autumn seasons. As a result, compared to the PI simulation, the
sea ice area decreases by 0.5 x 10 km? in DJF and by 0.3 x 10° km? in MAM.

Figure 6 displays a time lag of four months between the maximum of insolation (in June) and the surface air temperature (in
October) anomalies. This lag has already been observed in previous studies investigating the future polar amplification (Manabe
and Stouffer, 1980; Rind, 1987; Holland and Bitz, 2003; Lu and Cai, 2009; Kumar et al., 2010). It suggests the existence

of processes limiting the summer warming and/or feedbacks inducing a strong warming in autumn despite the decrease in
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insolation anomaly. In the following, we investigate the origin of this time lag. To achieve this, we analyse the respective roles

of the atmosphere, ocean, sea ice and continental surfaces in summer (section 3.2), and in autumn (section 3.3).
3.2 The Arctic summer warming

In summer, the positive anomaly of near-surface air temperature reaches 3.1 °C over the Arctic and it is associated with a
large retreat of the sea ice area of 1.9 million km? (see section 3.1). As previously mentioned, this warming corresponds to
a strong insolation anomaly in the high latitudes of the northern hemisphere. It affects the entire atmospheric column with a
maximum air temperature anomaly between 600 and 300 hPa reaching more than 5 °C (fig. 8a). At the top of the atmosphere,
downwelling shortwave radiation (SWdnTOA) increases by more than 25 W m~2 on average compared to PI (fig. 9). This
energy excess is uniformly distributed between 60 and 90 °N. Since solar forcing is only a function of latitude, it is similar

over land and ocean. However, only 25 % of this energy excess is absorbed by the ocean, and 50 % by the continents.
3.2.1 Over the ocean

Over the ocean, a large amount of anomaly in solar energy does not reach the surface and is absorbed or reflected by the
atmosphere. As aerosols are prescribed, this may be attributed to changes in the distribution or the characteristics of the cloud
cover. Over the Arctic region, low-level clouds dominate (Shupe and Intrieri, 2004; Kay et al., 2016). They are often composed
of both supercooled liquid water and ice. This type of cloud has a strong radiative effect on shortwave radiation, notably
through the variations of the liquid water path, a measure of the weight of the liquid water droplets in the atmosphere above a
unit surface area on the Earth (AMS glossary). Figure 10a shows a small cloud cover anomaly over the Arctic ocean but the
liquid water path increases (Fig. 10d) causing more reflection of solar radiation back to space (see section 1). As the LIG-PI
liquid water path anomaly is very high (more than 2 g m~2) over the Arctic ocean, the effect of cloud on incident shortwave
radiation seems to be fundamental to explain the difference in energy received over the ocean and continents.

To better quantify the total impact of clouds on the Arctic shortwave budget, we compute the shortwave cloud radiative effect
(SW CRE), defined as the difference in shortwave fluxes between an atmosphere with and without clouds. In both LIG and PI
simulations, the SW CRE is negative over ocean (not shown), implying a strong cooling effect of clouds on the Arctic climate.
The LIG SW CRE absolute value is about 31% higher than the PI one on average (not shown). This leads to a negative SW
CRE anomaly over ocean in summer (Fig. 11a), which is consistent with the liquid water path anomaly (Fig. 10d).

Despite a small incident solar radiation (SWdnSFC) anomaly over the ocean, surface heat flux anomalies are enough high to
impact the sea ice cover (Fig. 7g). As sea ice declines, more oceanic surface is exposed and can interact with the atmosphere
reducing the reflective power of the surface. Due to this albedo effect, the SWupSFC anomaly is negative over the ocean (Fig. 9)
and more solar radiation is absorbed and stored in the upper layers of the ocean. This results in a warming of the oceanic surface
and a large increase of the ocean heat storage (Fig. 9). According to the Planck’s law, LWupSFC increases as a function of o7,
Consequently, ocean emits more longwave radiation compared to PI but the total longwave radiation (LWdnSFC-LWupSFC)
anomaly is positive (Fig. 9) and strengthens the warming of the oceanic surface. Considering all the heat fluxes at the air-sea

interface, the ocean receives 14.9 W m~2 more energy than during the pre-industrial period. Turbulent heat fluxes show small
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variations, with a negative anomaly of — 1.4 W m~2 on average.

The surface heat budget over the ocean confirms that the upper layer of the ocean warms up during the LIG. Unlike the
atmospheric warming that affects the entire atmospheric column, the increase in ocean temperatures only appears in the upper
100 m of the ocean (fig. 8). This can be explained by the ocean stratification that limits the depth of seasonal heat exchange
and mixing with the deepest oceanic layers. In addition, ocean heat transport (OHT) shows a significant anomalous heat
convergence towards the high latitudes of the northern hemisphere. With a positive anomaly of more than 5 W m~2 (Fig. 9),
it represents an important source of heat. In the PI simulation, OHT is negative, which means that heat is advected outside the
Arctic basin to balance surface forcing (not shown). It becomes positive in the LIG simulation as surface heat flux increases
also over the ocean (Eq. 13). This implies that ocean is affected by thermodynamic and/or dynamic changes.

Changes in heat transport, surface heat budget and, to a lesser extent, sea ice-ocean heat flux contribute to increase the ocean
heat storage (OHS). The value of the oceanic heat storage nearly doubles compared to PI. This strong increase suggests that

ocean is a key factor in the warming of the Arctic region in summer.
3.2.2 Over the continents

Over the continents, the positive SWdnSFC anomaly contributes to warm the surface and the lower atmosphere. This warming
is amplified by a reduced negative shortwave CRE relative to the pre-industrial period (Fig. 11a). It is caused by a decrease in
cloud cover and liquid water path over the continents relative to PI (Fig. 10a and Fig 10d). Changes in cloud characteristics
have an adverse effect on incident SW radiation over the continents and ocean, and thus, they contribute to increase the land-
ocean contrast in the near-surface air temperature anomaly.

The energy received at the surface is partly emitted back to the atmosphere through upwelling shortwave radiation (SWupSFC),
upwelling longwave radiation (LWupSFC) and turbulent fluxes. The SWupSFC anomaly is very small relative to the other up-
ward heat flux anomalies (Fig. 14), because of small changes in surface albedo associated with slight variations in summer
snow cover. Due to the large SWdnSFC anomaly over the continents, temperatures rise significantly compared to PI leading
to an LWupSFC anomaly of 12.8 W m~2 (Fig. 9) partially compensated for by the positive LWdnSFC anomaly (9.3 W m~2).
As the anomaly of the longwave CRE (Fig. 11b) is very weak, increase in LWdnSFC is not related to changes in cloud cover.
However, it could be caused by increasing specific humidity in the atmosphere (Fig 12). A greater amount of water vapor leads
to a larger absorption of longwave radiation which amplifies the greenhouse effect and then, the temperature.

Latent and sensible heat fluxes both contribute to the turbulent heat flux anomaly. Their respective contributions differ from
one region to the other. Over Alaska, northeastern Canada, Siberia and Scandinavia, the latent heat flux anomaly is significant.
It is not driven by snow sublimation as snow cover anomaly is very low, except in the Canadian archipelago (Fig. 7¢).

Where latent heat flux anomaly is negative or approaches 0 W m~2, there is an enhancement of the sensible heat flux. Turbu-
lence is generated in the boundary layer as wind speed intensifies over land surface (Fig. 10.c and Fig. 10.f). However, changes
in surface wind speed do not appear to amplify the latent heat flux. An explanation of this could be that, in regions with a strong
positive anomaly of surface wind speed and a negative anomaly of latent heat flux, there is less water in the soil to evaporate.

The land energy budget confirms that continental surfaces lose energy to the benefit of the atmosphere. The shortwave radiation
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anomaly warms the continents, which in turn transfer the energy back to the atmosphere through longwave radiation (3.5 W
m~2) and turbulent heat fluxes (8.7 W m~2).

The atmospheric heat storage (AHS) increases by 7.1 W m~?2 compared to PI. AHS depends on changes in the internal, latent,
kinetic and potential energy storage anomalies (Eq. 2). Because of enhanced heat fluxes towards the atmosphere (SWdnTOA,
LWupSFC and turbulent fluxes), the internal energy storage and to a lesser extent the latent and kinetic energy storage increase
relative to PI leading to a higher atmospheric energy storage during the LIG of 7.1 W m~2 (Fig. 9). The AHS anomaly is less
than the OHS one mainly because of the much higher heat capacity of the ocean. Moreover, the atmospheric heat transport
(AHT) does not contribute to the summer warming. Since it decreases from PI to LIG, the AHT anomaly almost balances the
OHT anomaly. This strong negative relationship between changes in AHT and OHT was first suggested by Bjerknes (1964)
and has been simulated by many modelling studies (see Swingedouw et al. (2009) for example). The AHT is partly reduced
due to the decrease of the northern hemisphere meridional temperature gradient, and thus the decrease of the poleward dry

static energy transport.

In conclusion, the ocean and the continents respond in different ways to the orbital forcing in summer. While the oceanic
surface tends to warm up as it better absorbs solar radiation, the continental surface provides energy back to the atmosphere.
This result is in line with Bakker et al. (2014) who identified a land-ocean temperature ratio of 1.8 in the mid- to high latitudes
of the northern hemisphere during the warmest months of the Last Interglacial.

The LIG summer warming is directly due to orbital forcing changes and to heat exchanges between the atmosphere and the
continents surrounding the Arctic ocean. Processes detailed in this section for the Arctic summer warming are summarized in

figure 13.
3.3 The Arctic autumn warming

Despite a small insolation anomaly (Fig. 1), the strongest surface warming occurs in autumn (Fig. 7d). Figure 8 shows that
the warming does not extend over the entire atmospheric column as in summer, but is confined in the lower layers of the
atmosphere below 800 hPa.

In autumn, the LIG insolation is similar to the PI one (Fig. 1). As a consequence, the shortwave radiation anomalies (SWd-
nTOA, SWdnSFC and SWupSFC) do not much contribute to the total energy budget anomaly compared to summer (Fig. 14
compared to Fig. 9). By contrast, longwave radiation anomalies play a crucial role in the autumn warming. Larger longwave
fluxes are also emitted into the atmosphere because open ocean waters are warmer than the cold sea ice surface. The LWupSFC
anomaly is 11 W m~2 on average (Fig. 14) and peaks at more than 40 W m~?2 over the East Siberian and the Kara Seas
(Fig. 15d). Similary to the summer months, the LWdnSFC anomaly is stronger than the LWupSFC anomaly resulting in a pos-
itive longwave radiative budget. The increase in specific humidity over the ocean (Fig. 12) is likely related to the large retreat
of the sea ice cover and associated evaporation (Fig. 7h and Fig. 15f). In response to increasing humidity in the atmosphere
(Fig. 12), the Arctic cloud cover expands (Fig. 15¢) leading to a positive cloud feedback over the Arctic ocean (Fig. 11b).
This longwave cloud radiative effect (LW CRE, computed in a similar way that the SW CRE) favours the autumn warming by
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trapping outgoing LW radiation in the atmosphere (Schweiger et al., 2008; Goosse et al., 2018).

The surface air temperature anomaly and the additional heat absorbed by the upper ocean during summer amplify the retreat
of the sea ice edge. The autumn months experience the largest sea ice decline with a sea ice area anomaly of — 3.5 x 10° km?
(Fig. 7h). This reveals large open water areas which favour heat transfers from ocean to the atmosphere. Figure 14 indicates that
turbulent heat fluxes slightly increase (by 1.9 W m~2 on average over the ocean). However, at the local scale their contribution
is larger (Fig. 15b and 15e). In regions where the sea ice loss is the greatest (i.e. along the Siberian and Alaskan coasts, and
over the Barents and Greenland Seas), the sum of sensible and latent heat fluxes reaches more than 20 W m~2 (Fig. 7h). Over
the continental areas, the turbulent heat fluxes anomaly does not seem to have significant impact on the surface heat budget
(Fig. 14).

Despite the strong Arctic warming, the atmospheric energy storage (AHS) anomaly is negative meaning that the atmosphere
loses more energy than for the PI period. During autumn, the internal energy storage (— 4.9 W m~2) and the potential energy
storage anomalies (— 4.5 W m~2) contribute significantly to the energy loss (Table 2). The anomaly of the internal energy
storage depends on air temperature fluctuations from one season to the other. As illustrated in figure 8, the air temperature
increases from summer to autumn near the surface, but peaks in August but over the rest of the atmospheric column. The
potential energy storage anomaly is also strongly dependent on the temperature in the atmospheric column and follows the
same trend as the internal energy storage from summer to autumn.

Moreover, poleward oceanic and atmospheric heat transports weaken (Fig. 14). This modulates the warming of the northern
hemisphere high latitudes and does not contribute to the observed temperature increase.

Processes of the Arctic autumn warming are summarized in figure 16.

In summary, the Arctic region continues to experience the effects of the preceding summer warming through ocean and
sea ice feedbacks during the autumn. Sea ice cover changes allow the ocean to release heat leading to a significant warming
of the surface atmospheric layer. As illustrated in figure 8, feedbacks only operate in the lower atmosphere. Yin and Berger
(2012) first explained such process using a surface heat budget analysis with the LOVECLIM-LLN model, which they called
the “summer remnant effect”. This "summer remnant effect” modifies the seasonal impact of the astronomical forcing. In the

IPSL-CM6A-LR model, it appears during autumn and continue until winter to a lesser extent.
3.4 The Arctic sea ice mass variations

Sections 3.2 and 3.3 highlight the key role of Arctic sea ice on the ocean and atmosphere heat balance. In particular, the
expansion of the sea ice cover determines the amplitude of air-sea exchanges through variations of surface albedo and sea ice
insulating effect. During the LIG, the sea ice cover is reduced all year round relative to the PI period, reaching a peak of — 3.4
x 10% km? in autumn (Fig. 6 and fig. 7e-h). The sea ice mass decreases too and loses about 0.08 Gt on annual average. To
better understand the causes of this decline, we compute the anomalies of the different terms of the mass budget using new
diagnostics developed for CMIP6 (Notz et al., 2016; Keen et al., 2021). These terms are the following: the basal growth, the ice
formation in supercooled open water (or frazil), the melting at the top surface and the base of the ice, the ice formation due to

the transformation of snow to sea ice, the change in ice mass due to evaporation and sublimation and the ice advection into or
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outside the Arctic domain. The IPSL-CM6A-LR model outputs do not contain explicit lateral melt. These different processes
are represented in figure 17 in summer and autumn for both PI and LIG periods. In summer, the main process responsible for
sea ice melt is basal melt during both periods. However, the LIG-PI surface melting anomaly is higher than the LIG-PI basal
melting anomaly. Thus, changes in summer sea ice volume are mainly related to changes in incident shortwave radiation rather
than changes in ocean-sea ice energy exchanges. In autumn, ice melt and growth processes are less strong during the LIG. The
large autumn sea ice retreat (Fig. 7h) is therefore not caused by increasing melt. It is the consequence of the substantial loss
of sea ice during the previous summer, exacerbated by the poor recovery of sea ice cover in autumn. While Keen et al. (2021)
show that it is one of the main factor of the mass budget variations, it is worth mentioning that in our study, this process is

surprisingly weak (Fig. 17).

4 Discussion

As seen before, polar clouds greatly influence the cooling or the warming of the atmosphere. Despite their importance in the
global energy budget, climate models have difficulties to represent the coexistence of the two phases and often underestimate
the supercooled liquid water fraction. Regarding the IPSL model, improvements in shallow convective scheme and phase-
partitioning in mixed phase clouds between LMDZ5A and LMDZ6A lead to an increase of supercooled droplets and a better
distribution between low-level and mid-level clouds, which is more consistent with the most recent satellite observations
(Madeleine et al., 2020). These improvements, as well as a refined model tuning (Hourdin et al., 2020), result in a reduction of
shortwave and longwave cloud radiative effects (CRE) in the mid to high latitude regions, which are in good agreement with
the observations. However, while the distribution of liquid droplets and ice crystals in cold mixed phase clouds is closer to
observations, low-level clouds remain too abundant over high-latitude regions. The increase in low-level clouds seems to be
compensated for by the decrease in the mid to high-level clouds, and finally does not impact the LW CRE.

As shown in Kageyama et al. (2021), while the insolation received at the top of the atmosphere is similar for all models
following the PMIP4 lig 127k protocol, the amplitude of the anomaly of the annual cycle of the downwelling shortwave radiation
varies across PMIP4 models. The atmospheric energy budget can be analysed only for eight models (out of the initial 17
models), for which data were available. Even with this reduced dataset, the diversity of responses suggests that cloud feedbacks
are not consistent in these climate models.

On the other hand, the temperature biases described in section 2.2 can largely impact the surface heat budget, either directly
through biases in longwave fluxes emitted by the Earth’s surface or indirectly through changes in sea ice. The warm bias over
the Arctic ocean favours the retreat of the sea ice edge, which is highly sensitive to surface temperature changes. In their
evaluation of the IPSL-CM6A-LR model, Boucher et al. (2020) compare sea ice area and extent in the historical simulations
(1850-2014) with recent satellite observations. For both summer and winter, Arctic sea ice simulated by the model is slightly
underestimated compared to satellite data, but are still within observational uncertainty. During the LIG, this bias only subsists
in summer especially in the northernmost areas (Kageyama et al., 2021). In winter, model and observations are in better

agreement except for two sites in the Labrador Sea. At these locations, the model shows seasonal or perennial sea ice, while
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marine sediment cores provide evidence of ice-free conditions all year round (Kageyama et al., 2021).

On the basis of a simple linear regression model, we try to identify the relationship between surface temperature biases in the
historical and the lig]127k simulations. The aim is to determine if the model biases found in Boucher et al. (2020) are correlated
with those of the lig/27k simulation. Surface temperature biases are analysed at the core site location (fig. 2). As in Boucher
et al. (2020), near-surface air temperatures simulated by the historical simulation are compared with ERA-INTERIM dataset
for the period 1980-2009 (Dee et al., 2011) and sea surface temperature with WOA13-v2 dataset for the period 1975-2004
(Locarnini et al., 2013). For the annual average, the lack of data points limits the interpretation of the linear regression and
we cannot conclude on the impact of the model biases in the lig/27k simulation (Fig. 18). For the summer average, the
correlation coefficient is low (r?=0.18), which indicates that the model biases have only a limited influence on the /ig/27k. This
result depends largely on the uncertainties of the reconstructions, which can be very large for some points. The uncertainty
associated with the surface temperature biases during the Last Interglacial is plotted in figure 2. It is estimated from the data
uncertainty (£ 1 o) and the standard deviation of the model outputs computed following a Gaussian distribution. Even though
the correlation coefficient is low, figure 18b shows that the signs of the biases for modern day and LIG are generally consistent:
there are only two sites for which the present bias is positive while the LIG bias is clearly negative, taking the uncertainties on
the LIG reconstructions into account. This remark calls for further investigation, in a forthcoming study.

Otto-Bliesner et al. (2021) have highlighted the large differences in the magnitude of high latitudes near-surface tempera-

ture anomalies among PMIP4 climate models that have run the lig/27k simulation. On an annual scale, Arctic near-surface
temperature changes range from -0.39 to 3.88°C. Models simulating the most intense surface warming also show the largest
reductions in minimum Arctic sea ice area (Kageyama et al., 2021; Otto-Bliesner et al., 2021). There is a large spread across
models for the simulated summer Arctic sea ice area, with minimum sea ice area anomalies ranging from 0.22 to 7.47 x 10°
km? for the Last Interglacial. Moreover, there is no consensus about the sign of winter sea ice area variations, with three models
simulating a decrease in sea ice area during this season.
Furthermore, the effective climate sensitivity (ECS) of PMIP4 models varies from 1.8 to 5.6°C (Otto-Bliesner et al., 2021).
The IPSL-CMO6A-LR model is in the higher range with an ECS value of 4.6°C. However, this model does not simulate a strong
annual Arctic warming and a large summer Arctic sea ice retreat compared to other models with high ECS values such as
EC-Earth3-LR (4.2°C) or HadGEM3 (5.6°C).

5 Conclusions and Perspectives

In this work, we present an analysis of the seasonal cycle of the Arctic energy budget during the Last Interglacial period using
IPSL-CM6A-LR model outputs.

In autumn, the near-surface air temperature anomalies are higher than in summer: there is a time lag between the maximum
anomaly of temperature (October) and the maximum anomaly of insolation (June). The summer warming is directly linked
to the insolation anomaly and thus, to the anomaly in shortwave radiation received at the surface. Surface air temperature

anomaly is higher over the continents. These absorb more solar radiation and release more heat back to the atmosphere through
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longwave radiation and turbulent fluxes. The warming persists in autumn as a result of different feedbacks involving ocean and
sea ice. The Arctic Ocean and marginal seas, which play the role of a heat sink in summer, release heat back to the atmosphere.
This effect is amplified by the sea ice edge retreat and by the water vapor feedback. Anomalies of sea ice cover and sea ice
mass are negative throughout the year. The maximum ice loss is observed in the marginal seas in autumn. It is the result of
increasing basal melt in summer and decreasing basal growth in autumn compared to PI.

Our simulations do not account for climate—vegetation feedbacks nor for climate—ice-sheet feedbacks, as vegetation and ice-
sheet are prescribed in IPSL-CM6A-LR pi-Control and ligl27k simulations. Changing land cover would modify both the
shortwave and longwave radiative budgets. Pollen and macrofossil data for the LIG indicate that boreal forests extended
northward and replaced Arctic tundra (CAPE Members, 2006; Schurgers et al., 2007; Swann et al., 2010). The expansion of
trees caused a decrease in surface albedo during the Last Interglacial by partly masking snow and enhancing water vapour
release to the atmosphere through evapotranspiration. Therefore, additional simulation would be necessary to quantify the
vegetation feedback on the energy budget. On the other hand, variations of the Last Interglacial Greenland ice sheet geometry
compared to the PI one likely modified the radiative budget through the albedo and elevation feedbacks. Moreover, they may
have altered the sea surface conditions and the oceanic circulation through freshwater release. Govin et al. (2012), Capron et al.
(2014) and Stone et al. (2016) have shown that freshwater inputs to the North Atlantic from the Greenland ice sheet mass loss
improve model simulations with respect to sediment and ice core data. However, accounting for the evolution of the Greenland
ice sheet was not included in the PMIP4-CMIP6 protocol of the lig/27k simulation followed here.

Investigating the energy budget of other PMIP4-CMIP6 lig127k simulations would allow to evaluate whether their temperature
response to lig/27k forcings is related to the same processes in terms of energy budget, and to compare the strengths of these

processes, especially in models which simulate a near complete loss of Arctic sea ice in summer (Kageyama et al., 2021).
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(https://esgf-node.llnl.gov/, last access: June 11, 2021). Nonetheless, the “calendar adjust” monthly model outputs that were used to draw the

figures in this paper are also available for download online at : https://doi.org/10.5281/zenodo0.5777277.

Author contributions. MS, MK and SC designed the study. PB performed the lig/27k simulation. MS produced all model figures and wrote
the papers under supervision of MK and SC. JBM contributed to the analysis of changes in cloud properties. All authors read the manuscript

and commented on the text.

Competing interests. The authors declare that they have no conflict of interest.

16



Acknowledgements. This work was granted access to the HPC resources of IDRIS under the allocation 2016-A0030107732,2017-R0040110492,

and 2018-R0040110492 (project gencmip6) made by GENCI (Grand Equipment National de Calcul Intensif). It also benefited from the ES-

PRI (Ensemble de Services Pour la Recherche a I'IPSL) computing and data centre (https://mesocentre.ipsl.fr, last access: June 11, 2021),
510 which is supported by CNRS, Sorbonne Université, Ecole Polytechnique and CNES and through national and international grants.

MS is funded by a scholarship from the Commissariat a I’énergie atomatique et aux énergies alternatives (CEA) and the Convention des

Services Climatiques from IPSL. MK is supported by the Centre national de la recherche scientifigue (CNRS). SC and PB are supported by

the CEA. JBM is supported by Sorbonne Université (SU).

Finally, we would like to thank the two anonymous reviewers for their valuable help with the manuscript.

17



515

520

525

530

535

540

545

550

References

Adler, R. E., Polyak, L., Ortiz, J. D., Kaufman, D. S., Channell, J. E., Xuan, C., Grottoli, A. G., Sellén, E., and Crawford, K. A.: Sediment
record from the western Arctic Ocean with an improved Late Quaternary age resolution: HOTRAX core HLY0503-8JPC, Mendeleev
Ridge, Global Planet. Change, 68, 18-29, https://doi.org/10.1016/j.gloplacha.2009.03.026, 2009.

Aumont, O., Ethé, C., Tagliabue, A., Bopp, L., and Gehlen, M.: PISCES-v2: an ocean biogeochemical model for carbon and ecosystem
studies, Geosci. Mod. Dev., 8, 2465-2513, https://doi.org/10.5194/gmd-8-2465-2015, 2015.

Bakker, P, Masson-Delmotte, V., Martrat, B., Charbit, S., Renssen, H., Groger, M., Krebs-Kanzow, U., Lohmann, G., Lunt, D. J., Pfeiffer,
M., Phipps, S. J., Prange, M., Ritz, S. P., Schulz, M., Stenni, B., Stone, E. J., and Varma, V.: Temperature trends during the Present and Last
Interglacial periods - a multi-model-data comparison, Quatenary Sci. Rev., 99, 224-243, https://doi.org/10.1016/j.quascirev.2014.06.031,
2014.

Bartlein, P. J. and Shafer, S. L.: Paleo calendar-effect adjustments in time-slice and transient climate-model simulations (PaleoCalAdjust
v1.0): impact and strategies for data analysis, Geosci. Model Dev., 12, 3889-3913, https://doi.org/10.5194/gmd-12-3889-2019, 2019.

Bazin, L., Landais, A., Lemieux-Dudon, B., Kele, H. T. M., Veres, D., Parrenin, F., Martinerie, P., Ritz, C., Capron, E., Lipenkov, V., Loutre,
M.-F,, Raynaud, D., Vinther, B., Svensson, A., Rasmussen, S. O., Severi, M., Blunier, T., Leuenberger, M., Fischer, H., Masson-Delmotte,
V., Chappellaz, J., and Wolff, E.: An optimized multi-proxy, multi-site Antarctic iceand gas orbital chronology (AICC2012): 120-800 ka,
Clim. Past, 9, 1715-1731, https://doi.org/https://doi.org/10.5194/cp-9-1715-2013, 2013.

Bereiter, B., Eggleston, S., Schmitt, J., Nehrbass-Ahles, C., Stocker, T. F., Fischer, H., Kipfstuhl, S., and Chappellaz, J.: Re-
vision of the EPICA Dome C CO: record from 800 to 600 kyr before present, Geophys. Res. Lett., 42, 542-549,
https://doi.org/https://doi.org/10.1002/2014GL061957, 2015.

Berger, A. and Loutre, M.: Insolation values for the climate of the last 10 million years, Quaternary Sci. Rev., 10, 297-317,
https://doi.org/https://doi.org/10.1016/0277-3791(91)90033-Q, 1991.

Bjerknes, J.: Atlantic air-sea interaction, Adv. Geophys., 10, 1-82, https://doi.org/10.1016/S0065-2687(08)60005-9,, 1964.

Boucher, O., Servonnat, J., Albright, A. L., Aumont, O., Balkanski, Y., Bastrikov, V., Bekki, S., Bonnet, R., Bony, S., Bopp, L., Braconnot, P.,
Brockmann, P., Cadule, P., Caubel, A., Cheruy, F., Cozic, A., Cugnet, D., D’ Andrea, F., Davini, P., de Lavergne, C., Denvil, S., Dupont, E.,
Deshayes, J., Devilliers, M., Ducharne, A., Dufresne, J.-L., Ethé, C., Fairhead, L., Falletti, L., Foujols, M.-A., Gardoll, S., Gastineau, G.,
Ghattas, J., Grandpeix, J.-Y., Guenet, B., Guez, L., Guilyardi, E., Guimberteau, M., Hauglustaine, D., Hourdin, F., Idelkadi, A., Joussaume,
S., Kageyama, M., Khadre-Traoré, A., Khodri, M., Krinner, G., Lebas, N., Levavasseur, G., Lévy, C., Lott, F., Lurton, T., Luyssaert, S.,
Madec, G., Madeleine, J.-B., Maignan, F., Marchand, M., Marti, O., Mellul, L., Meurdesoif, Y., Mignot, J., Musat, 1., Ottlé, C., Peylin,
P, Planton, Y., Polcher, J., Rio, C., Rousset, C., Sepulchre, P., Sima, A., Swingedouw, D., Thiéblemont, R., Vancoppenolle, M., Vial, J.,
Vialard, J., Viovy, N., and Vuichard, N.: Presentation and evaluation of the IPSL-CM6A-LR climate model, J. Adv. Model. Earth Sy., 12,
2020.

Braconnot, P., Albani, S., Balkanski, Y., Cozic, A., Kageyama, M., Sima, A., Marti, O., and Peterschmitt, J.-Y.: Impact of dust in PMIP-
CMIP6 mid-Holocene simulationswith the IPSL model, Clim. Past, 17, 1091-1117, https://doi.org/https://doi.org/10.5194/cp-17-1091-
2021, 2021.

Brigham-Grette, J. and Hopkins, D. M.: Emergent marine record and paleoclimate of the last interglaciation along the northwest Alaskan

coast, Quaternary Res., 43, 159-173, https://doi.org/10.1006/qres.1995.1017, 1995.

18



555

560

565

570

575

580

585

CAPE Members: Last Interglacial Arctic warmth confirms polar amplificationof climate change, Quaternary Sci. Rev., 25,
https://doi.org/10.1016/j.quascirev.2006.01.033, 2006.

Capron, E., Govin, A., J.Stone, E., Masson-Delmotte, V., Mulitza, S., Otto-Bliesner, B., L.Rasmussen, T., C.Sime, L., Waelbroeck, C.,
and W.Wolff, E.: Temporal and spatial structure of multi-millennial temperature changes at high latitudes during the Last Interglacial,
Quaternary Sci. Rev., 103, 116-133, https://doi.org/10.1016/j.quascirev.2014.08.018, 2014.

Capron, E., Govin, A., Feng, R., Otto-Bliesner, B. L., and Wolff, E. W.: Critical evaluation of climate syntheses to bench-
mark CMIP6/PMIP4 127 ka Last Interglacial simulations in the high-latitude regions, Quaternary Sci. Rev., 168, 137-150,
https://doi.org/10.1016/j.quascirev.2017.04.019, 2017.

Ceppi, P, Brient, E., Zelinka, M. D., and Hartmann, D. L.: Cloud feedback mechanisms and their representation in global climate models,
WIREs Clim. Change, 8, https://doi.org/https://doi.org/10.1002/wcc.465, 2017.

Cesana, G., Kay, J. E., Chepfer, H., English, J. M., and de Boer, G.: Ubiquitous low-level liquid-containing Arctic clouds: New observations
and climate model constraints from CALIPSO-GOCCP, Geophys. Res. Lett., 39, https://doi.org/https://doi.org/10.1029/2012GL053385,
2012.

Cheruy, F., Ducharne, A., Hourdin, F., Musat, 1., Etienne Vignon, Gastineau, G., Bastrikov, V., Vuichard, N., Diallo, B., Dufresne, J., Ghat-
tas, J., Grandpeix, J., Idelkadi, A., Mellul, L., Maignan, F., Ménégoz, M., Ottlé, C., Peylin, P., Servonnat, J., Wang, F., and Zhao, Y.:
Improved Near-Surface Continental Climate in IPSL-CM6A-LR by Combined Evolutions of Atmosphericand Land Surface Physics, J.
Adv. Model.Earth Sy., 12, https://doi.org/https://doi.org/10.1029/2019MS002005, 2020.

Crucifix, M. and Loutre, M.-F.: Transient simulations over the last interglacial period (126—115 kyr BP): feedback and forcing analysis, Clim.
Dynam., 19, 417-433, https://doi.org/10.1007/s00382-002-0234-z, 2002.

Dee, D. P, Uppala, S. M., Simmons, A. J., Berrisford, P., Poli, P, Kobayashi, S., Andrae, U., Balmaseda, M. A., Balsamo, G., Bauer, P.,
Bechtold, P., Beljaars, A. C. M., van de Berg, L., Bidlot, J., Bormann, N., Delsol, C., Dragani, R., Fuentes, M., Geer, A. J., Haimberger,
L., Healy, S. B., Hersbach, H., H6lm, E. V., Isaksen, L., Kallberg, P., Kohler, M., Matricardi, M., McNally, A. P., Monge-Sanz, B. M.,
Morcrette, J., Park, B., Peubey, C., de Rosnay, P., Tavolato, C., Thépaut, J., and Vitart, F.: The ERA-Interim reanalysis: configuration and
performance of the data assimilation system, Q. J. Roy. Meteor. Soc., 137, 553-597, https://doi.org/https://doi.org/10.1002/qj.828, 2011.

Dutton, A., Carlson, A. E., Long, A. J., Milne, G. A., Clark, P. U., DeConto, R., Horton, B. P., Rahmstorf, S., and Raymo, M. E.: Sea-level
rise due to polar ice-sheet mass loss during past warm periods, Science, 349, https://doi.org/10.1126/science.aaa4019, 2015.

Eyring, V., Bony, S., Meehl, G. A., Senior, C. A., Stevens, B., Stouffer, R. J., and Taylor, K. E.: Overview of the Coupled Model Intercom-
parison Project Phase 6(CMIP6) experimental design and organization, Geosci. Model Dev., 9, 1937-1958, https://doi.org/10.5194/gmd-
9-1937-2016, 2016.

Flato, G., Marotzke, J., Abiodun, B., Braconnot, P., Chou, S. C., Collins, W., Cox, P., Driouech, F., Emori, S., Eyring, V., Forest, C., Gleckler,
P., Guilyardi, E., Jakob, C., Kattsov, V., Reason, C., and Rummukainen, M.: Evaluation of climate models, pp. 741-882, Cambridge
University Press, Cambridge, UK, https://doi.org/10.1017/CB09781107415324.020, 2013.

Flocco, D., Schroeder, D., Feltham, D. L., and Hunke, E. C.: Impact of melt ponds on Arctic sea ice simulations from 1990 to 2007, J.
Geophys. Res.-Oceans, 117, https://doi.org/10.1029/2012JC008195, 2012.

Gastineau, G., Lott, F., Mignot, J., and Hourdin, F.: Alleviation of an Arctic Sea Ice Bias in a Coupled Model Through Modifications in the
Subgrid Scale Orographic Parameterization, J. Adv. Model.Earth Sy., 12, https://doi.org/10.1029/2020MS002111, 2020.

19



590

595

600

605

610

615

620

Goosse, H., Kay, J. E., Armour, K. C., Bodas-Salcedo, A., Chepfer, H., Docquier, D., Jonko, A., Kushner, P. J., Lecomte, O., Massonnet,
F., Park, H.-S., Pithan, F., Svensson, G., and Vancoppenolle, M.: Quantifying climate feedbacks in polar regions, Nature Commun., 9,
https://doi.org/10.1038/s41467-018-04173-0, 2018.

Govin, A., Braconnot, P., Capron, E., Cortijo, E., Duplessy, J.-C., Jansen, E., Labeyrie, L., Landais, A., Marti, O., Michell, E., Mosquet,
E., Risebrobakken, B., Swingedouw, D., and Waelbroeck, C.: Persistent influence of ice sheet melting on high northern latitude climate
during the early Last Interglacial, Clim. Past, 8, 483-507, https://doi.org/10.5194/cp-8-483-2012, 2012.

Graversen, R. G. and Wang, M.: Polar amplification in a coupled climate model with locked albedo, Clim. Dyn., 33, 629-643,
https://doi.org/10.1007/s00382-009-0535-6, 2009.

Guarino, M.-V,, Sime, L. C., Schroeder, D., Malmierca-Vallet, 1., Rosenblum, E., Ringer, M., Ridley, J., Feltham, D., Bitz, C., Steig,
E. J., Wolff, E., Stroeve, J., and Sellar, A.: Sea-ice-free Arctic during the Last Interglacial supports fast future loss, Nat. Clim. Change,
https://doi.org/10.1038/s41558-020-0865-2, 2020.

Hobbs, W., Palmer, M. D., and Monselesan, D.: An Energy Conservation Analysis of Ocean Drift in the CMIP5 Global Coupled Models, J.
Climate, 29, 1639-1653, https://doi.org/https://doi.org/10.1175/JCLI-D-15-0477.1, 2016.

Hoffman, J. S., Clark, P. U., Parnell, A. C., and He, F.: Regional and global sea-surface temperatures during the last interglaciation, Science,
355, 276-279, https://doi.org/10.1126/science.aai8464, 2017.

Holland, M. M. and Bitz, C. M.: Polar amplification of climate change in coupled models, Clim. Dyn., 21, 221-232,
https://doi.org/10.1007/s00382-003-0332-6, 2003.

Hourdin, F., Rio, C., Grandpeix, J., Madeleine, J., Cheruy, F., Rochetin, N., Jam, A., Musat, 1., Idelkadi, A., Fairhead, L., Foujols, M., Mellul,
L., Traore, A., Dufresne, J., Boucher, O., Lefebvre, M., Millour, E., Vignon, E., Jouhaud, J., Diallo, F. B., Lott, F., Gastineau, G., Caubel,
A., Meurdesoif, Y., and Ghattas, J.: LMDZ6A: the atmospheric component of the IPSL climate model with improved and better tuned
physics, J. Adv. Model.Earth Sy., 12, https://doi.org/10.1029/2019MS001892, 2020.

Hwang, Y., Frierson, D. M. W., and Kay, J. E.: Coupling between Arctic feedbacks and changes in poleward energy transport, Geophys. Res.
Lett., 38, https://doi.org/10.1029/2011GL048546, 2011.

Intergovernmental Oceanographic Commission, on Oceanic Research, S. C., and Association, I.: The international thermodynamic equation
of seawater-2010: Calculation and use of thermodynamic properties, http://hdl.handle.net/11329/286, 2010.

Joussaume, S. and Braconnot, P.: Sensitivity of paleoclimate simulation results to season definitions, J. Geophys. Res., 102, 1943-1956,
https://doi.org/10.1029/96JD01989, 1997.

Juckes, M., Taylor, K. E., Durack, P. J., Lawrence, B., Mizielinski, M. S., Pamment, A., Peterschmitt, J.-Y., Rixen, M., and Sénési, S.: The
CMIP6 Data Request (DREQ, version 01.00.31), Geosci. Model Dev., 13, 201-224, https://doi.org/10.5194/gmd-13-201-2020, 2020.

Kageyama, M., Braconnot, P., Harrison, S. P., Haywood, A. M., Jungclaus, J. H., Otto-Bliesner, B. L., Peterschmitt, J.-Y., Abe-Ouchi, A.,
Albani, S., Bartlein, P. J., Brierley, C., Crucifix, M., Dolan, A., Fernandez-Donado, L., Fischer, H., Hopcroft, P. O., Ivanovic, R. F,,
Lambert, F., Lunt, D. J., Mahowald, N. M., Peltier, W. R., Phipps, S. J., andGavin A. Schmidt, D. M. R., Tarasov, L., Valdes, P. J.,
Zhang, Q., and Zhou, T.: The PMIP4 contribution to CMIP6 — Part 1: Overview and over-arching analysis plan , Geosci. Model Dev., 11,
1033-1057, https://doi.org/https://doi.org/10.5194/gmd-11-1033-2018, 2018.

Kageyama, M., Sime, L. C., Sicard, M., Guarino, M.-V., de Vernal, A., Schroeder, D., Stein, R., Malmierca-Vallet, I., Abe-Ouchi, A., Bitz, C.,
Braconnot, P., Brady, E., Chamberlain, M. A., Feltham, D., Guo, C., Lohmann, G., Meissner, K., Menviel, L., Morozova, P., Nisancioglu,
K. H., Otto-Bliesner, B., O’ishi, R., Sherriff-Tadano, S., Stroeve, J., Shi, X., Sun, B., Volodin, E., Yeung, N., Zhang, Q., Zhang, Z., and

20



625

630

635

640

645

650

655

660

Ziehn, T.: A multi-model CMIP6 study of Arctic sea ice at 127 ka: Sea ice data compilation and model differences, Clim. Past, 17, 37-62,
https://doi.org/https://doi.org/10.5194/cp-17-37-2021, 2021.

Kay, J. E., L’Ecuyer, T., Chepfer, H., Loeb, N., Morrison, A., and Cesana, G.: Recent Advances in Arctic Cloud and Climate Research,
Current Climate Change Reports, 2, 159-169, https://doi.org/10.1007/s40641-016-0051-9, 2016.

Keen, A., Blockley, E., Bailey, D. A., Debernard, J. B., Bushuk, M., Delhaye, S., Docquier, D., Feltham, D., Massonnet, F., O’Farrell, S.,
Ponsoni, L., Rodriguez, J. M., Schroeder, D., Swart, N., Toyoda, T., Tsujino, H., Vancoppenolle, M., and Wyser, K.: An inter-comparison
of the mass budget of the Arctic sea ice in CMIP6 models, The Cryosphere, 15, 951-982, https://doi.org/https://doi.org/10.5194/tc-15-
951-2021, 2021.

Kessler, A., Bouttes, N., Roche, D. M., Ninnemann, U. S., and Tjiputra, J.: Dynamics of Spontaneous (Multi) Centennial-Scale Variations of
the Atlantic Meridional Overturning Circulation Strength During the Last Interglacial, Paleoceanography and Paleoclimatology, 35, 1-18,
https://doi.org/10.1029/2020PA003913, 2020.

Khodri, M., Ramstein, G., de Noblet-Ducoudré, N., and Kageyama, M.: Sensitivity of the northern extratropics hydrological cycleto the
changing insolation forcing at 126 and 115 ky BP, Clim. Dynam., 21, 273-287, https://doi.org/0.1007/s00382-003-0333-5, 2003.

Khodri, M., A.Cane, M., Kukla, G., Gavin, J., and Braconnot, P.: The impact of precession changes on the Arctic climate during the last
interglacial—glacial transition, Earth Planet. Sc. letter, 236, 285-304, https://doi.org/https://doi.org/10.1016/j.epsl.2005.05.011, 2005.

Kopp, R. E., Simons, F. J., Mitrovica, J. X., Maloof, A. C., and Oppenheimer, M.: Probabilistic assessment of sea level during the Last
Interglacial stage, Nature, 462, 863-867, https://doi.org/10.1038/nature08686, 2009.

Krinner, G., Viovy, N., de Noblet-Ducoudré, N., Ogée, J., Polcher, J., Friedlingstein, P., Ciais, P., Sitch, S., and Prentice, 1. C.:
A dynamic global vegetation model for studies of the coupled atmosphere-biosphere system, Global Biogeochem. Cy., 19,
https://doi.org/10.1029/2003GB002199, 2005.

Kumar, A., Perlwitz, J., Eischeid, J., Quan, X., Xu, T., Zhang, T., Hoerling, M., Jha, B., and Wang, W.: Contribution of sea ice loss to Arctic
amplification, Geophys. Res. Lett., 37, https://doi.org/10.1029/2010GL045022, 2010.

Kutzbach, J. E. and Gallimore, R. G.: Sensitivity of a coupled atmosphere/mixed layer ocean model to changes in orbital forcing at 9000
years B.P,, J. Geophys. Res.-Atmos., 93, 803-821, https://doi.org/10.1029/JD093iD01p00803, 1988.

Locarnini, R. A., Mishonov, A. V., Antonov, J. 1., Boyer, T. P, Garcia, H. E., Baranova, O. K., Zweng, M. M., R.Paver, C., Reagan, J. R.,
Johnson, D. R., Hamilton, M., and Seidov, D.: World Ocean Atlas 2013, Volume 1: Temperature, 2013.

Loulergue, L., Schilt, A., Spahni, R., Masson-Delmotte, V., Blunier, T., Lemieux, B., Barnola, J.-M., Raynaud, D., Stocker, T. F.,
and Chappellaz, J.: Orbital and millennial-scale features of atmospheric CH4 over the past 800,000 years, Nature, 453, 383-386,
https://doi.org/10.1038/nature06950, 2008.

Lu, J. and Cai, M.: Seasonality of polar surface warming amplification in climate simulations, Geophys. Res. Lett., 36,
https://doi.org/10.1029/2009GL040133, 2009.

Lunt, D. J., Abe-Ouchi, A., Bakker, P., Berger, A., Braconnot, P., Charbit, S., Fischer, N., Herold, N., Jungclaus, J. H., Khon, V. C., Krebs-
Kanzow, U., Langebroek, P. M., Lohmann, G., Nisancioglu, K. H., Otto-Bliesner, B. L., Park, W., Pfeiffer, M., Phipps, S. J., Prange,
M., Rachmayani, R., Renssen, H., Rosenbloom, N., Schneider, B., Stone, E. J., Takahashi, K., Wei, W., Yin, Q., and Zhang, Z. S.: A
multi-model assessment of last interglacial temperatures, Clim. Past, 9, 699-717, https://doi.org/10.5194/cp-9-699-2013, 2013.

Madec, G., Bourdallé-Badie, R., Chanut, J., Clementi, E., Coward, A., Ethé, C., Iovino, D., Lea, D., Lévy, C., Lovato, T., Martin, N., Masson,
S., Mocavero, S., Rousset, C., Storkey, D., Vancoppenolle, M., Miieller, S., Nurser, G., Bell, M., and Samson, G.: NEMO ocean engine,
https://doi.org/10.5281/zenodo.1464816, 2019.

21



665

670

675

680

685

690

695

Madeleine, J., Hourdin, F., Grandpeix, J., Rio, C., Dufresne, J., Vignon, E., Boucher, O., Konsta, D., Cheruy, F., Musat, 1., Idelkadi, A.,
Fairhead, L., Millour, E., Lefebvre, M., Mellul, L., Rochetin, N., Lemonnier, F., Touzé-Peiffer, L., and Bonazzola, M.: Improved Rep-
resentation of Clouds in the Atmospheric Component LMDZ6A of the IPSL-CM6A Earth System Model, J. Adv. Model.Earth Sy., 12,
https://doi.org/10.1029/2020MS002046, 2020.

Malmierca-Vallet, 1., Sime, L. C., Tindall, J. C., Capron, E., Valdes, P. J., Vinther, B. M., and Holloway, M. D.: Simulating the
Last Interglacial Greenland stable water isotope peak: The role of Arctic sea ice changes, Quaternary Sci. Rev., 198, 1-14,
https://doi.org/10.1016/j.quascirev.2018.07.027, 2018.

Manabe, S. and Stouffer, R. J.: Sensitivity of a global climate model to an increase of CO2 concentration in the atmosphere, J. Geophys.
Res.-Oceans, 85, 5529-5554, https://doi.org/10.1029/JC085iC10p05529, 1980.

Masson-Delmotte, V., Schulz, M., Abe-Ouchi, A., Beer, J., Ganopolski, A., Rouco, J. F. G., Jansen, E., Lambeck, K., Luterbacher, J., Naish,
T., Osborn, T., Otto-Bliesner, B., Quinn, T., Ramesh, R., Rojas, M., Shao, X., and Timmermann, A.: Information from Paleoclimate
Archives, pp. 383—464, Cambridge University Press, https://doi.org/10.1017/CBO9781107415324.026, 2013.

Matus, A. V. and L’Ecuyer, T. S.: The role of cloud phase in Earth’s radiation budget, J. Geophys. Res.-Atmos., 122, 2559-2578,
https://doi.org/10.1002/2016JD025951, 2017.

Mayer, M., Haimberger, L., Edwards, J. M., and Hyder, P.: Toward Consistent Diagnostics of the Coupled Atmosphere and Ocean Energy
Budgets, J. Climate, 30, 9225-9246, https://doi.org/10.1175/JCLI-D-17-0137.1, 2017.

Mayer, M., Tietsche, S., Haimberger, L., Tsubouchi, T., Mayer, J., and Zuo, H.: An Improved Estimate of the Coupled Arctic Energy Budget,
J. Climate, 32, 7915-7934, https://doi.org/10.1175/JCLI-D-19-0233.1, 2019.

McKay, N. P, Overpeck, J. T., and Otto-Bliesner, B. L.: The role of ocean thermal expansion in Last Interglacial sea level rise, Geophysical
Res. Lett., 38, 1-6, https://doi.org/10.1029/2011GL048280, 2011.

Meredith, M., Sommerkorn, M., Cassotta, S., Derksen, C., Ekaykin, A., Hollowed, A., Kofinas, G., Mackintosh, A., Melbourne-Thomas,
J., Muelbert, M. M., Ottersen, G., Pritchard, H., and Schuur, E. A.: [IPCC Special Report on the Ocean and Cryosphere in a Changing
Climate, chap. Polar Regions, The Intergovernmental Panel on Climate Change, 2019.

Morrison, H., Zuidema, P., Ackerman, A. S., Avramov, A., de Boer, G., Fan, J., Fridlind, A. M., Hashino, T., Harrington, J. Y., Luo, Y.,
Ovchinnikov, M., and Shipway, B.: Intercomparison of cloud model simulations of Arctic mixed-phase boundary layer clouds observed
during SHEBA/FIRE-ACE, J. Adv. Model. Earth Sy., 3, https://doi.org/https://doi.org/10.1029/201 1MS000066, 2011.

Nakamura, N. and Oort, A. H.: Atmospheric heat budgets of the polar regions, J. Geophys. Res., 93, 9510-9524,
https://doi.org/10.1029/JD093iD08p09510, 1988.

NEEM community members: Eemian interglacial reconstructed from a Greenland folded ice core, Nature, 493, 489-494,
https://doi.org/10.1038/nature11789, 2013.

Notz, D., Jahn, A., Holland, M., Hunke, E., Massonnet, F., ulienne Stroeve, Tremblay, B., and Vancoppenolle, M.: The CMIP6 Sea-Ice
Model Intercomparison Project (SIMIP): understanding sea ice through climate-model simulations, Geosci. Model Dev., 9, 3427-3446,
https://doi.org/https://doi.org/10.5194/gmd-9-3427-2016, 2016.

Ngrgaard-Pedersen, N., Mikkelsen, N., Lassen, S. J., Kristoffersen, Y., and Sheldon, E.: Reduced sea ice concentrations in the Arctic Ocean
during the last interglacial period revealed by sediment cores off northern Greenland, Paleoceanography and Paleoclimatology, 22, 1-15,
https://doi.org/10.1029/2006PA001283, 2007.

Otto-Bliesner, B. L., Braconnot, P., Harrison, S. P., Lunt, D. J., Abe-Ouchi5, A., Albani, S., Bartlein, P. J., Capron, E., Carlson, A. E.,
Dutton, A., Fischer, H., Goelzer, H., Govin, A., Haywood, A., Joos, F., LeGrande, A. N., Lipscomb, W. H., Lohmann, G., Mahowald, N.,

22



700

705

710

715

720

725

730

735

Nehrbass-Ahles, C., Pausata, F. S. R., Peterschmitt, J.-Y., Phipps, S. J., Renssen, H., and Zhang, Q.: The PMIP4 contribution to CMIP6 —
Part 2: Two interglacials, scientific objective and experimental design for Holocene and Last Interglacial simulations, Geosci. Model Dev.,
10, 3979-4003, https://doi.org/10.5194/gmd-10-3979-2017, 2017.

Otto-Bliesner, B. L., Brady, E. C., Zhao, A., Brierley, C., Axford, Y., Capron, E., Govin, A., Hoffman, J., Isaacs, E., Kageyama, M., Scussolini,
P, Tzedakis, P. C., Williams, C., Wolff, E., Abe-Ouchi, A., Braconnot, P., Ramos Buarque, S., Cao, J., de Vernal, A., Guarino, M. V., Guo,
C., LeGrande, A. N., Lohmann, G., Meissner, K., Menviel, L., Nisancioglu, K., O’ishi, R., Salas Y Melia, D., Shi, X., Sicard, M., Sime,
L., Tomas, R., Volodin, E., Yeung, N., Zhang, Q., Zhang, Z., and Zheng, W.: Large-scale features of Last Interglacial climate: Results
from evaluating the /ig/27k simulations for CMIP6-PMIP4, Clim. Past, 17, 63-94, https://doi.org/https://doi.org/10.5194/cp-17-63-2021,
2021.

Palm, S. P., Strey, S. T., Spinhirne, J., and Markus, T.: Influence of Arctic sea ice extent on polar cloud fraction and vertical structure and
implications for regional climate, J. Geophys. Res.-Atmos., 115, https://doi.org/https://doi.org/10.1029/2010JD013900, 2010.

Pedersen, R. A., Langen, P. L., and Vinther, B. M.: The last interglacial climate: comparing direct and indirect impacts of insolation changes,
Clim. Dynam., 48, 3391-3407, https://doi.org/10.1007/s00382-016-3274-5, 2016.

Rae, J. G. L., Hewitt, H. T., Keen, A. B., Ridley, J. K., West, A. E., Harris, C. M., Hunke, E. C., and Walters, D. N.: Development of the Global
Sea Ice 6.0 CICE configuration for the Met Office Global Coupled model, Geosci. Model Dev., 8, 2221-2230, https://doi.org/10.5194/gmd-
8-2221-2015, 2015.

Ridley, J. K., Blockley, E. W., Keen, A. B., Rae, J. G. L., West, A. E., and Schroeder, D.: The sea ice model component of HadGEM3-GC3.1,
Geosci. Model Dev., 11, 713-723, https://doi.org/10.5194/gmd-11-713-2018, 2018.

Rind, D.: The Doubled CO2 Climate: Impact of the Sea Surface Temperature Gradient, J. Atmos. Sci., 44, 3235-3268,
https://doi.org/10.1175/1520-0469(1987)044<3235: TDCCIO0>2.0.CO;2, 1987.

Roemmich, D., Church, J., Gilson, J., Monselesan, D., Sutton, P., and Wijffels, S.: Unabated planetary warming and its ocean structure since
2006, Nat. Clim. Change, 5, 240-245, https://doi.org/https://doi-org.insu.bib.cnrs.fr/10.1038/nclimate2513, 2015.

Rugenstein, M. A. A., Winton, M., Stouffer, R. J., Griffies, S. M., and Hallberg, R.: Northern High-Latitude Heat Budget Decomposition and
Transient Warming, J. Climate, 26, 609-621, https://doi.org/JCLI-D-11-00695.1, 2013.

Schilt, A., Baumgartner, M., Schwander, J., Buiron, D., Capron, E., Chappellaz, J., Loulergue, L., Schiipbach, S., Spahni, R., Fis-
cher, H., and Stocker, T. F.: Atmospheric nitrous oxide during the last 140,000 years, Earth Planet. Sc. Lett., 300, 33-43,
https://doi.org/https://doi.org/10.1016/j.epsl.2010.09.027, 2010a.

Schilt, A., Baumgartner, M., Blunier, T., Schwander, J., Spahni, R., Fischer, H., and Stocker, T. F.: Glacial-interglacial and millennial-
scale variations in the atmospheric nitrous oxide concentration during the last 800,000 years, Quaternary Sci. Re, 29, 182-192,
https://doi.org/https://doi.org/10.1016/j.quascirev.2009.03.011, 2010b.

Schneider, R., Schmitt, J., Kohler, P., Joos, F., and Fischer, H.: A reconstruction of atmospheric carbon dioxide and its stable
carbon isotopic composition from the penultimate glacial maximum to the last glacial inception , Clim. Past, 9, 2507-2523,
https://doi.org/https://doi.org/10.5194/cp-9-2507-2013, 2013.

Schurgers, G., Arneth, A., and Hickler, T.: Effect of climate-driven changes in species composition on regional emission capacities of
biogenic compounds, J. Geophys. Res.-Atmos., 116, 1-11, https://doi.org/https://doi.org/10.1029/2011JD016278, 2007.

Schweiger, A. J., Lindsay, R. W., Vavrus, S., and Francis, J. A.: Relationships between Arctic Sea Ice and Clouds during Autumn, J. Climate,
21, 47994810, https://doi.org/https://doi.org/10.1175/2008JCLI2156.1, 2008.

23



740

745

750

755

760

765

770

Semmler, T., Jacob, D., Schliinzen, K. H., and Podzun, R.: The Water and Energy Budget of the Arctic Atmosphere, J. Climate, 18, 2515—
2530, https://doi.org/10.1175/ICLI3414.1, 2005.

Serreze, M. C. and Barry, R. G.: Processes and impacts of Arctic amplification: A research synthesis, Global Planet. Change, 77, 85-96,
https://doi.org/10.1016/j.gloplacha.2011.03.004, 2011.

Serreze, M. C., Barrett, A. P, Slater, A. G., Steele, M., Zhang, J., and Trenberth, K. E.: The large-scale energy budget of the Arctic, J.
Geophys. Res., 112, 1-17, https://doi.org/10.1029/2006JD008230, 2007.

Shupe, M. D. and Intrieri, J. M.: Cloud Radiative Forcing of the Arctic Surface: The Influence of Cloud Properties, Surface Albedo, and Solar
Zenith Angle, J. Climate, 17, 616-628, https://doi.org/https://doi.org/10.1175/1520-0442(2004)017<0616:CRFOTA>2.0.CO;2, 2004.

Stein, R., Fahl, K., Gierz, P., Niessen, F., and Lohmann, G.: Arctic Ocean sea ice cover during the penultimate glacial and the last interglacial,
Nat. commun., 8, 1-13, https://doi.org/10.1038/s41467-017-00552-1, 2017.

Stone, E. J., Capron, E., Lunt, D. J., Payne, A. J., Singarayer, J. S., Valdes, P. J., and Wolff, E. W.: Impact of meltwater on high-latitude early
Last Interglacial climate, Clim. Past, 12, 1919-1932, https://doi.org/10.5194/cp-12-1919-2016, 2016.

Swann, A. L., Fung, I. Y., Levis, S., Bonan, G. B., and Doney, S. C.: Changes in Arctic vegetation amplify high-latitude warming through
the greenhouse effect, PNAS, 107, 1295-1300, https://doi.org/https://doi.org/10.1073/pnas.0913846107, 2010.

Swingedouw, D., Mignot, J., Braconnot, P., Mosquet, E., Kageyama, M., and Alkama, R.: Impact of Freshwater Release in the North Atlantic
under Different Climate Conditions in an OAGCM, J. Climate, 22, 6377-6403, https://doi.org/10.1175/2009JCLI3028.1, 2009.

Thomas, Z. A., Jones, R. T., Turney, C. S., Golledge, N., Fogwill, C., Bradshaw, C. J., Menviel, L., McKay, N. P., Bird, M., Palmer, J.,
Kershaw, P., Wilmshurst, J., and Muscheler, R.: Tipping elements and amplified polar warming during the Last Interglacial, Quaternary
Sci. Rev., 233, https://doi.org/https://doi.org/10.1016/j.quascirev.2020.106222, 2020.

Timm, O., Timmermann, A., Abe-Ouchi, A., Saito, F., and Segawa, T.: On the definition of seasons in paleoclimate simulations with orbital
forcing, Paleoceanography and Paleoclimate, 23, 1-12, https://doi.org/10.1029/2007PA001461, 2008.

Turney, C. S. M. and Jones, R. T.: Does the Agulhas Current amplify global temperatures during super-interglacials?, J. Quaternary Sci., 25,
839-843, https://doi.org/10.1002/jqs.1423, 2010.

van der Linden, E. C., Bars, D. L., Bintanja, R., and Hazeleger, W.: Oceanic heat transport into the Arctic under high and low CO3 forcing,
Clim. Dynam., 53, 47634780, https://doi.org/10.1007/s00382-019-04824-y, 2019.

Vancoppenolle, M., Fichefet, T., Goosse, H., Bouillon, S., Madec, G., and Maqueda, M. A. M.: Simulating the mass balance and salinity of
Arctic and Antarctic sea ice. 1. Model description and validation, Ocean Model., 27, 33-53, https://doi.org/10.1016/j.0cemod.2008.10.005,
2008.

Vavrus, S.: The Impact of Cloud Feedbacks on Arctic Climate under Greenhouse Forcing, J. Climate, 17, 603-615,
https://doi.org/https://doi.org/10.1175/1520-0442(2004)017<0603: TIOCFO>2.0.CO;2, 2004.

Vavrus, S., Waliser, D., Schweiger, A., and Francis, J.: Simulations of 20th and 21st century Arctic cloud amount in the global climate models
assessed in the IPCC AR4, Clim. Dyn., 33, 1099-1115, https://doi.org/10.1007/s00382-008-0475-6, 2009.

Yin, Q. Z. and Berger, A.: Individual contribution of insolation and CO2 to the interglacial climates of the past 800,000 years, Clim. Dynam.,
39, 709-724, https://doi.org/10.1007/s00382-011-1013-5, 2012.

Yoshimori, M. and Suzuki, M.: The relevance of mid-Holocene Arctic warming to the future, Clim. Past, 15, 1375-1394,
https://doi.org/https://doi.org/10.5194/cp-15-1375-2019, 2019.

24



Astronomical parameters LIG PI

Eccentricity 0.039378 0.016764
Obliquity 24.040° 23.459°
Perihelion-180° 275.41° 100.33°
Date of vernal equinox March 21 atnoon  March 21 at noon

Trace gases

CcO2 275 ppm 284.3 ppm
CH4 685 ppb 808.2 ppb
N20 255 ppb 273 ppb

Table 1. Astronomical parameters and atmospheric trace gas concentrations used to force LIG and PI simulations. From Otto-Bliesner et al.

(2017).

DJF MAM JJA SON

Atmosphric heat storage -1.8 8.6 72 -11.1
Internal energy storage (£ [" C'paTdp) -1.2 3.9 39 49
Latent energy storage (2 [° Leqdp) -02 07 1.7  -1.6
Kinetic energy storage (& [o" Exdp) ~0 ~0 ~0 ~0
Potential energy storage (2 [ ¢sdp) 03 40 1.5 46

Table 2. Seasonal anomalies of the atmospheric heat storage and its components (W m~2).
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Figure 1. Annual cycle of the insolation anomaly (W m~?2) as a function of latitudes. The LIG insolation is computed using the celestial
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Figure 2. LIG-PI anomaly of the near-surface air temperature (°C) simulated by the IPSL-CM6A-LR model (color shading) and recon-
structed from proxy data synthesis (filled markers) as published by Otto-Bliesner et al. (2021). Symbols represent the source of surface air
reconstruction: circles for the compilation by Hoffman et al. (2017), squares for the compilation by Capron et al. (2014, 2017) and triangles
for the Arctic compilation. Sites showing good model-data agreement (i.e. considering a data uncertainty of + 1o) are indicated by a green

outline.
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Figure 3. Representation of the different processes involved in the Arctic energy budget.
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Figure 4. Annual zonal mean northward heat transport (PW). The northward heat transported computed as residal are represented by a
solid line. The atmospheric heat transport is in black and the oceanic transport is in blue. The oceanic heat transport simulated by the

IPSL-CM6A-LR model is represented by the dashed blue line.
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(a) Sea surface temperature drift (cC) (b) Ocean heat content drift (10° J.m~2)
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Figure 5. Time series of (a) the sea surface temperature (°C) and (b) the vertically integrated ocean heat content (J m~2) averaged over the

Arctic region (60-90°N). The time axis indicate the number of months since the year 1850.
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Figure 6. Annual cycles of solar radiation (orange line), surface air temperature (red lines) and sea ice area (dark blue line) anomalies.

Variables are averaged between 60°N and 90°N
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Figure 7. Seasonal cycles of the near-surface air temperature (a-d), sea ice concentration (e-h) and snow cover (i-1) anomalies. The value

mentioned above the maps is the spatial average of the three variables over the Arctic (60 °N-90 °N). Seasons are abbreviated by: DJF =

December-January-February (winter); MAM = March-April-May (spring); JJA = June-July-August (summer); SON = September-October-

November (autumn).
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Figure 8. Annual evolution of temperature averaged over the Arctic (60 °N-90 °N), as a function of pressure in the atmosphere (top) and

depth in the ocean (bottom). Below 100-m depth, the ocean temperature anomaly is negative ranging between 0 and -0.53 °C.
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Figure 9. Quantification of the LIG-PI anomaly of surface heat fluxes (left), storage terms (center) and oceanic and atmospheric heat transport
(right) for summer. Each flux included in the surface heat budget computation is plotted: solar radiation received at the surface (SWdnSFC),
solar radiation reflected by the surface (SWupSFC), longwave radiation emitted by the surface (LWupSFC), longwave radiation emitted by
the atmosphere (LWdnSFC) and turbulent fluxes given as the sum of latent and sensible heat flux. Variables are average between 60 °and

90°N. The surface heat fluxes anomalies are positive when the flux is stronger during the LIG.
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(a) Total cloud cover (%) (b) Latent heat flux (W.m~2) (c) Sensible heat flux (W.m™2)
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Figure 10. Summer LIG-PI anomalies of (a) total cloud cover (%), (b) latent heat flux (W m~2), (c) sensible heat flux (W m~?2), (d) liquid

water path (g m~2), (e) evaporation (mm day_l) and (f) surface wind speed (m s™h
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(a) Shortwave CRE (b) Longwave CRE
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Figure 11. Summer (JJA) and autumn (SON) anomalies of (a) the shortwave cloud radiative effect (SW CRE) and (b) the longwave cloud
radiative effect (LW CRE). All radiative fluxes are in W m—2.
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Figure 12. Annual evolution of the specific humidity anomaly (g kg ~!) according to pressure levels (hPa). The specific humidity anomaly

is represented from the surface to 200 hPa and is spatially averaged over the Arctic region (60 °-90 °N).
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Figure 13. Diagram of climate processes and feedbacks involved in the Arctic summer warming.
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(a) Downwelling LW radition (W.m™2) (b) Latent heat flux (W.m~2) (c) Total cloud cover (%)
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(d) Upwelling LW radition (W.m~2) (e) Sensible heat flux (W.m~2) (f) Evaporation (mm.day~?)
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Figure 15. Autumn LIG-PI anomalies of (a) longwave radiation emitted by the atmosphere, (b) latent heat flux, (c) total cloud cover, (d)
longwave radiation emitted by the surface, (e) sensible heat fluxes and (f) evaporation. All heat fluxes are in W m~2, the total cloud cover in

% and the evaporation in mm day .
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Figure 16. Diagram of climate processes and feedbacks involved in the Arctic autumn warming.
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Figure 17. Components of the Arctic sea ice mass budget (Mt months 1) in (a) JJA and (b) SON. They are computed for both the PI (dark
purple) and LIG (pale purple) periods.
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Figure 18. Linear regression of surface temperature biases in the historical simulation versus surface temperature biases in the lig/27k
simulation. Blue circle markers represent the model biases at LIG terrestrial and marine ice core sites. The coefficient of correlation (r?)
is calculated for each regression line. To compute model biases for the historical simulation, we use ERA-INTERIM near-surface air tem-
perature data (1980-2005), the WOA13-v2 ocean temperature data (1985-2004) and the the first member of the IPSL-CM6A-LR historical

simulations. The error bars are plotted in blue and repres