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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,



Introduction générale

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.
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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

12



Chapitre 1

Increased intrusions Increased intrusions
of warm, moist air of warm, maist air

Reflection of
solar radiation
by snow and ice

Warming of the
*._ near-surface

)+ atmosphere
4 Absorption of solar / J«' — :
Increasing™radiation by melt ponds —_— Radiative warming
ice motion by clouds and
water vapor,

Solar heating of

exposed ocean Declining thick

multiyear ice

Solar heating melting V 4 ?

ice and stored in near- Fresh surface water 3
surface waters beneath- -= i Ty TN T ~-- .. Increased thinice
the surface mixed layer growth driving deep
convection and
inereased i enhanced vertical
Pacificinflow / Cold halocline layer ocean flux |
Pacific \ Atlantic

A Warm Atlantic water
Temperature and salinity
profiles of the upper ocean

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).
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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).
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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.,