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Avant-propos

Résumé

ANS cette these, nous étudions la dynamique du plateau antarctique a 1’aide d’observa-
tions in situ. Nous présentons la circulation de 1’eau circumpolaire profonde modifiée
(MCDW) sur le plateau, en Antarctique de l'est, au large de la Terre Adélie. Le plateau Adé-
lie est actuellement présenté comme la seconde source majeure d’eau antarctique de fond
(AABW). La MCDW est une source de chaleur, de sel et de nutriments pour le plateau Antarc-
tique. Améliorer la connaissance de la circulation de la MCDW et le transport de chaleur asso-
cié sur le plateau Antarctique est primordial pour mieux comprendre la formation d’AABW, la
fonte des glaciers et des plateformes glaciaires ; et 1’activité biologique du plateau. Grace a la
mise en ceuvre d'un modeéle inverse sur le plateau Adélie, nous avons proposé un schéma de
la circulation moyenne pendant 1'été et nous avons estimé les flux de chaleur et d’eau douce
associés depuis I'entrée du plateau jusqu’aux région cotiére proche du glacier du Mertz. Nous
avons pu mettre en évidence des interactions potentielles entre les masses d’eau intermédiaires
et profondes, d"une part, et le glacier, d’autre part, mettant en jeu des taux de fonte compatibles
avec des estimations antérieures. Une seconde partie de ce travail s’est concentrée sur la varia-
bilité du courant de la fréquence inertielle a I’échelle de temps saisonniere. Nous avons montré
avec des observations in situ un fort cycle saisonnier de 1'intensité et de la structure du courant
sur le plateau Adélie, déja suggéré dans des études antérieures basées sur des simulations nu-
mériques. Le cycle saisonnier doit donc étre appréhendé pour bien comprendre les processus
sur le plateau. Au cours de la période froide et plus énergique, associée au mélange vertical
profond, des tourbillons cohérents de sous méso-échelle sont observés pour la premiere fois
dans cette région du plateau Antarctique. Ce type de tourbillon est connu pour son efficacité
dans le transport de traceurs sur de grandes distances et par conséquent, cela pourrait étre
impliqué dans I’export d’eau dense pendant la saison froide ainsi que dans l'interaction entre
I'eau dense de plateau et la langue glaciaire du Mertz.



ii

Abstract

N this thesis, we study the Antarctic shelf ocean dynamics using in situ observation. We study
the circulation of the Modified Circumpolar Deep Water (MCDW) on the East Antarctic shelf
off Adélie Land presently recognized as the second major source of AntArctic Bottom Water
(AABW). The MCDW is a source of heat, salt and nutrients for the Antarctic shelf. Improved
knowledge of the circulation of the MCDW and the associated heat transport on the Antarctic
shelf is very important to better understand the AABW formation, the role of the oceanic ice
shelf, glacier melting and the biological activity. Thanks to the inverse model implemented on
the Adélie Land shelf, we propose a comprehensive scheme of the mean circulation in summer
2008 and we estimate the associated heat and freshwater transports through the shelf break and
farther on the shelf toward the Mertz Glacier. We present evidences of ocean induced glacial
melt involving interaction of the dense shelf water and the MCDW with the glacier. A second
part of this work focuses on the variability of the current from the inertial to the seasonal time
scale using mooring observations collected in the AD, we show that a strong seasonal cycle
exists in the current heading and vertical structure, in agreement with earlier model results,
which implies that the seasonal cycle should be properly taken into account to correctly un-
derstand shelf-ocean processes in this region. For the first time in our region of the Antarctic
shelf, during the cold, more energetic period, when deep reaching vertical mixing takes place,
submesoscale coherent vortices are observed. Such eddies are known to be very efficient in
transporting tracers far from their source region and might consequently impact the outflow of
dense shelf water during the cold season, as well as its interaction with the Mertz Glacier.
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I1

2 Chapitre 1. Introduction

E plateau antarctique est le siege d’importantes transformations de masses d’eau issues
de l'interaction de 1'océan avec I’atmosphere ou avec les parties océaniques (langues gla-
ciaires, plateformes glaciaires) de la calotte antarctique. La compréhension de ces interactions
est primordiale pour mieux appréhender le systeme climatique global. L'eau dense de plateau
(Dense Shelf Water, DSW) est formée au sein de polynies cotieres tout autour de 1’Antarctique
(Zwally et al., |1985; Cavalieri and Martin, |1985). Les polynies sont des régions de la banquise
ol la concentration de glace reste faible tout au long de I'année favorisant l'interaction avec
I'atmosphere (elles sont définies plus en détails dans le paragraphe I1.5). La DSW est la masse
d’eau précurseur de 'Eau Antarctique de Fond (AntArctic Bottom Water, AABW), qui est la
masse d’eau la plus dense tapissant les plaines abyssales de 'océan global (Jacobs et al., [1970;
Gordon, 1971} Gill, [1973; Orsi et al., |1999). Les propriétés de I’AABW sont en grande partie
controlées par les processus de formation, de transport et de mélange de la DSW sur le plateau
Antarctique. Les processus océaniques sur le plateau Antarctique jouent également un role
crucial dans I’évolution de la calotte antarctique (Jacobs et al., |1996; Rignot and Jacobs| 2002).
L’océan apporte de la chaleur aux langues glaciaires et aux plateformes de glaces continentales
flottants. L'océan exerce donc un contrdle sur I'évolution du bilan de masse de la calotte an-
tarctique (Pritchard et al., [2012; Rignot et al., 2013} [Liu et al., 2015), et par conséquent sur la
quantité d’eau douce issue de la fonte glaciaire apportée a 'océan. Cet apport a d’'importantes
conséquences sur le bilan d’eau douce de 1'océan et les propriétés des masses d’eau profondes
(Jacobs), 2006; Purkey and Johnson, 2013), sur la distribution de la glace de merE] (Bintanja et al.,
2013) et I’élévation du niveau marin (Rignot et al., 2011). Cette derniere est estimée a 2 + 0.8
mm a~! sur I’océan austral au sud de 50°S, en moyenne sur la période 1992 - 2011 (Rye et al.,
2014).

Le plateau Adélie bien que tres petit (environ 100 km par 100 km; moins d'un pixel pour
une grande partie des modéles de circulation généraleE] ayant participé a 1’exercice CMIP5)
joue un role important dans la circulation océanique globale.

Cadre large échelle

L’océan Austral a pour particularité de ne pas étre borné zonalement par des continents. Il
joue le role d’un échangeur géant entre les différents océans avec lesquels il communique. C’est
également a sa frontiere sud, le long du continent antarctique, que 1’'Eau Antarctique de Fond
est formée.

Circulation atmosphérique de surface

Le vent joue un role primordial dans la circulation grande échelle de 1'océan Austral. Le
régime de vent grande échelle, loin du continent antarctique, est dominé par des vents d’ouest,
associés au rail des dépressions, caractéristique de la circulation atmosphérique des moyennes
latitudes. Pres des cotes antarctiques, la circulation atmosphérique zonale change de signe,
avec un régime de vents d’est. Ils sont directement liés a la circulation atmosphérique sur le
continent antarctique. Ce sont les masses d’air froides provenant du continent qui sont déviés
vers 1'ouest sous 'effet de ’accélération de Coriolis a grande échelle.

1. Ces conséquences sont encore largement discutées a I'heure actuelle (Swart and Fyfe, 2013; Bintanja et al.,
2015; [Pauling et al.,[2016)
2. https://verc.enes.org/data/enes-model-data/cmip5/resolution
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I.2

Section I. Cadre large échelle 3

Le principal mode de variabilité atmosphérique dans cette région du monde est le mode
annulaire austral (SAM) (Thompson and Wallace, 2000). En période de SAM positif, le passage
des dépressions de moyennes latitudes est localisé plus au sud, vers le continent antarctique.
Les vents d’est le long du continent antarctique sont également impactés. Il existe en effet un
lien important entre la circulation atmosphérique grande échelle australe et les vents antarc-
tiques cotiers appelés vents catabatiques (définis et détaillés dans le paragraphe II.4) (Parish
and Bromwich, 1991} Yasunari and Kodama, [1993; [Van den Broeke et al.,|[2002). Ces vents co-
tiers ont une grande importance dans le processus de formation d’eau dense a la cote (voir
section [I)

Une tendance positive du SAM a été observée ces dernieres décennies (Marshall, 2003; |Fogt
et al., 2009), avec de nombreux impacts sur la couverture de glace, sur la circulation océanique
australe, en particulier sur le plateau antarctique (Schmidtko et al., 2014; [Spence et al., 2014;
Campagne et al., 2015; Stewart and Thompson, 2015). Les changements de SAM semblent as-
sociés a un réchauffement des eaux de subsurface et des eaux de fond particulierement impor-
tant sur le plateau de I’Antarctique de 1'Ouest (mer de Bellingshausen et d’Amundsen). Ces
changements semblent aussi impacter les échanges d’Eau Circumpolaire Profonde (Circumpo-
lar Deep Water, CDW) entre le plateau et le large et donc également le transport méridien de
chaleur.

Circulation océanique péri-antarctique

Courant circumpolaire Antarctique (ACC) : ’ACC circule d’ouest en est autour du continent
Antarctique (Figure 1.1) sur une distance d’environ 20000 km, transportant approximativement
141Sv £ 2.7 (1Sv = 10°m3/s) (Koenig et al.,2016). L’ACC isole les eaux stratifiées de la thermo-
cline subtropicale au nord des eaux polaires plus homogenes au sud. La structure circumpolaire
de I'océan Austral en fait une piece maitresse de la circulation thermohaline globale. Au large
de la Terre-Adélie, a 140°E, on identifie le front sud de 1’ACC entre 62°S et 64°S, a environ 100
km au nord de I'isobathe 1000 m du talus continental qui se situe a 65.5°S a cette longitude.
Les vents d’ouest créent une dérive d’Ekman vers le nord tandis que les vents d’est créent une
dérive vers le sud. Cette divergence des courants de surface, divergence antarctique, va in-
duire un pompage d’Ekman a l’origine de la remontée de la CDW le long du talus continental
Antarctique.

Courant de talus et front antarctique de talus : Le transport d’Ekman vers le continent an-
tarctique, di au vent d’est soufflant au sud de la divergence antarctique, est a I’origine d’une
accumulation des eaux de surface au sud qui va s’ajuster géostrophiquement pour former un
courant vers l'ouest : c’est le courant du talus antarctique (Antarctic Slope Curent, ASC) et sur
le plateau le courant cotier antarctique.

Gyre du bassin Australo-Antactique : la dérive d’ouest (ACC) et la dérive d’est (ASC) sont
connectées dans les gyres de Weddell, de Ross et du bassin Australo-Antarctique (Figure 1.1).
Dans ce dernier bassin, ’ASC semble en effet faire partie d'un gyre grande échelle de faible
intensité compris entre 80°et 150°E (Bindoff et al., 2000a). A 140°E, cette circulation de gyre est
moins marquée et laisse place a des tourbillons cycloniques de grande dimension horizontale
(diametre de 130 a 150 km) (Hirawake et al., 2003} |Aoki et al., 2007, 2010). Ces tourbillons
semblent jouer un role important dans les échanges entre la cote et le large.
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FIGURE 1.1 - Principales structures de grande échelle de I'Océan Austral : 1'’ACC, les gyres sub-
polaires de Ross, Weddell et du bassin Australo-Antarctique, et les points de sortie principaux
du courant profond de bord ouest (fleches bleues) (Carter et al., 2008).

Echanges cote large en Antarctique de I’Est

En certains endroits autour de I’Antarctique, I’Eau Circumpolaire Profonde plus chaude et
plus salée que 1'Eau Antarctique de Surface (AntArctic Surface Water, AASW), entre directe-
ment sur le plateau continental. Elle transporte ainsi de la chaleur et du sel sur le plateau, et
parfois jusqu’aux plateformes de glace continentale, contribuant de fagon plus ou moins im-
portante a la fonte de cette glace.

L’ASC agit comme une barriere dynamique, Nost et al| (2011) et Stewart and Thompson|
(pour un talus idéalisé sans indentations) montrent un lien direct entre 'intensité de la
tension de vent parallele au talus et le transport de CDW sur le plateau : pour des tensions
de vent d’est trop élevées, il n’y a plus d’échange de CDW a travers le talus. Les échanges
cote large dépendent de nombreux autres facteurs dont notamment : la présence ou non de
formation d’eau dense, la présence ou non d’un seuil qui creuse le talus a I’entrée du plateau et
la profondeur de la MCDW au large (Dinniman and Klinck}, 2004; Dinniman et al.}, 2011;[W&hlin|
let al., 2012} [St-Laurent et al., 2013).

Contrairement aux mers d’Amundsen et de Bellingshausen, les mers de Ross, Weddell et
le plateau Est-Antarctique au large de la Terre-Adélie comportent le long du talus continental
un front antarctique de talus (Antarctic Slope Front, ASF) associé a I’ASC. En Antarctique de
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I’Est, le plateau continental est relativement étroit et la branche sud du Front Polaire Antarc-
tique (59°et 60°S) est proche du plateau antarctique (Sokolov and Rintoul, 2002). Les traces d'in-
trusions directes d’Eau Circumpolaire Profonde Modifiée (Modified Circumpolar Deep Water,
MCDW) sur le plateau sont assez rares par rapport a I'Ouest de la péninsule antarctique ou la
CDW est relativement omniprésente (Hofmann and Klinck} [1998). Il y a donc un fort contraste
de température entre les masses d’eau du plateau de la partie ouest de la péninsule antarctique
et le reste du plateau antarctique (Pritchard et al., 2012; Schmidtko et al., 2014). Ce contraste est
également associée a une fonte basale des plateformes glaciaires plus importante en Antarc-
tique de I'Ouest (péninsule antarctique) qu’en Antarctique de 1’Est.

En Antarctique de I'Est, le gradient de température de surface cote-large est beaucoup plus
prononcé du fait de la subduction (downwelling) cotiere induite par les vents d’est, des pertes
de chaleur vers I'atmosphere ou la glace de mer, et également des forts vents catabatiques qui
contribuent au maintien d’un front de température (A >1.75°C) séparant la CDW chaude du
large, des eaux cotieres proches du point de congélation.

Circulation méridienne de retournement

La circulation horizontale annulaire de I’ACC est associée a une circulation verticale mé-
ridienne complexe qui est tres largement forcée en surface par les flux air-mer (Figure 1.2).
Les vents de surface et les transports d’Ekman associés provoquent des divergences et conver-
gences de surface, for¢ant la plongée ou la remontée des eaux (Speer et al., 2000; Marshall and
Speer, 2012). Tandis qu’a proximité du contient antarctique, la production et la fonte de glace
de mer sont associées a d'importants flux de flottabilité (Rintoul et al., 2001). La circulation
méridienne de retournement contribue a la remontée et au renouvellement des eaux profondes
des océans.

Schématiquement, les eaux profondes Nord Atlantique (NADW) remontent vers la surface
au sud de ’ACC sous la forme de CDW. La circulation méridienne de retournement comporte
deux boucles (Figures 1.3 et 1.4). Une boucle profonde dont la branche supérieure est composée
de CDW qui remonte vers la surface en se rapprochant du continent Antarctique ot elle est
transformée en eaux antarctique de fond (AABW) venant alimenter la branche inférieure qui
tapisse les pleines abyssales. La transformation de la CDW en AABW s’opere sur le plateau
Antarctique sous l'effet des pertes de chaleur au contact de 'atmosphere. La boucle supérieure
est composée de CDW en profondeur qui, en remontant est transformée en eau Antarctique
Intermédiaire (AAIW) et eaux Modales Subantarctiques formant la branche supérieure de cette
seconde boucle (Speer et al., 2000).

Il existe plusieurs zones privilégiées de formation d’eau dense de plateau sur le pourtour
du continent antarctique (Figure 1.5). Historiquement ont été mis en évidence comme source
d’AABW : la mer de Weddell, la mer de Ross, la polynie du Mertz au large de la Terre-Adélie
et la baie de Prydz (Meredith) 2013). La formation d’eau dense dans ces différentes régions du
plateau est modulée par la présence plus ou moins importante d’Eau Circumpolaire Profonde
sur le plateau, par la couverture de glace et par les interactions éventuelles avec les glaciers.

Bien que la formation et la transformation de masses d’eau dans 1’océan Austral soient
importantes pour la circulation thermohaline a l'échelle planétaire et pour le renouvellement
des eaux des océans du globe (Figures 1.2 et 1.3) et que 'océan Austral soit reconnu a 1’heure
actuelle comme 1'une des principales sources d’incertitudes des modeles climatiques, les ob-
servations sur le plateau Antarctique sont plutot rares. Si avec I’avénement du réseau ARGO et
des mesures satellitaires, les changements larges échelles dans I’'océan ouvert sont de mieux en
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Simplified global overturning circulation

FIGURE 1.2 — Schéma simplifié de la circulation globale de retournement. Mauve : couche supé-
rieure de I'ocean et thermocline. Rouge : base de la thermocline et masse d’eau intermédiaire.
Orange : eaux profondes indienne et pacifique. Vert : NADW. Bleu : AABW. D’apres
(2013), mis a jour d’apres Talley et al. (2011), basé sur Schmitz (1995), Rahmstorf (2002), et
Lumpkin and Speer (2007).

Latitude

FIGURE 1.3 — Vue schématique de la circulation méridionale dans I'Océan Austral proposée par
S. Rintoul inspirée de [Speer et al| (2000). Une cellule supérieure est formée par les courants
d’Ekman en surface vers le Nord et fermée par un transport tourbillonnaire vers le sud dans la
couche des UCDW. Une cellule inférieure est constituée par la formation d’eau dense AABW le
long du continent Antarctique. AAIW : eau intermédiaire Antarctique ; UCDW : eau profonde
circumpolaire supérieure ; NADW : eau profonde de I’Atlantique Nord ; LCDW : eau profonde
circumpolaire inférieure ; AABW : eau Antarctique de fond.

mieux compris, la connaissance de la dynamique océanique sur le plateau antarctique reste trés
lacunaire du fait du manque de données et de simulations numériques réalistes. Hors, ce sont
les processus sur le plateau qui sont a I’origine du renouvellement des masses d’eau océaniques
tapissant les plaines abyssales.
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FIGURE 1.5 - Localisation des principales sources d’AABW 2010), Terre-Adélie (carré
orange), Mer de Ross (carré vert), Mer de Weddell (carré rose) et Cape Darnley (carré bleu);
distribution de I’AABW autour de I’Antarctique (vert).

Dans le but de mieux comprendre ces changements, il est important de bien comprendre
la circulation et la transformation des masses d’eau sur le plateau antarctique. L'un des ob-
jectifs de cette these est de mieux comprendre la circulation des masses d’eau sur le plateau

antarctique dans une région de formation d’eau dense de plateau située au large de la Terre
Adélie.
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Contexte régional et objectifs de la thése

Prologue historique

La Terre-Adélie a attiré de grands explorateurs, comme 1’Australien Douglas Mawson
(1911-1914) qui observa les conditions météorologiques extrémes associées a cette région po-
laire, ou encore le commandant francais Charcot qui réalisa le premier profil hydrographique
au large de la Terre-Adélie en 1950. Beaucoup plus tard, Gordon and Tchernia (1972)lors de la
campagne de I’Eltanin, mettent en évidence pour la premiere fois 1'eau profonde de la Terre-
Adélie (Adélie Land Bottom Water, ALBW). Ce n’est qu’en 1998 que la Terre-Adélie est recon-
nue comme étant 'une des principales sources (la 3éme) d’Eau Antarctique de Fond (Rintoul,
1998). La base frangaise de Dumont d'Urville située a quelques centaines de kilometres de 1a,
est ravitaillée chaque année par le petit brise glace frangais Astrolabe. Ce navire a été aménagé
pour permettre a des équipes scientifiques, dans cette zone d’étude passionnante, d’effectuer
des mesures océanographiques. C’est dans ce contexte que le projet ALBION, dans lequel s’ins-
crit cette thése a vu le jour et a pu développer et maintenir un programme d’observations a la
mer sur la période 2007-2015.

Géographie du plateau de la Terre Adélie

Le plateau antarctique est un plateau continental assez profond du fait du poids de la calotte
glaciaire tres épaisse qui, par le poids qu’elle exerce sur le continent, va ajuster son enfoncement
par isostasie. De plus, le plateau a été creusé par des écoulements glaciaires, qui une fois retirés,
laissent a la place des cuvettes dans le plateau. Au large de la Terre-Adélie, entre 142°E et 146°E,
le plateau continental est creusé par une grande dépression, la dépression Adélie (AD) d'une
profondeur maximale supérieure a 1300 m. L’AD est reliée au large par le seuil Adélie (Adélie
Sill, AS) situé a la rupture du plateau, d’'une profondeur maximale proche de 430 m et large
d’une centaine de kilometres (Figure[1.6). La dépression Adélie est encadrée par deux bancs :
le banc Adélie (AB) a I'ouest, et le banc du Mertz (MB) a I’est. L’AD était fermée a son extrémité
sud-est par la langue glaciaire du Mertz (Mertz Glacier Tongue, MGT). Jusqu’en février 2010. La
langue glaciaire séparait ’AD de la dépression du Mertz située a I'est du glacier. Une récente
étude de B. Legresy (Mayet et al., 2013) propose une bathymétrie adaptée de [Beaman et al.
(2011). Elle met en évidence la possibilité du passage d’eau profonde sous le glacier du Mertz
(voir section[[.2.d dans le chapitre[2). Au sud du plateau, la cote Adélie puis George V, de 142°E
a 147°E, est ponctuée de plusieurs baies, a savoir d’ouest en est : la baie de Commonwealth
(CB), la baie de Watt (WB) et enfin la baie de Buchanan (BB) qui se situe immédiatement a
I'ouest de la langue glaciaire du Mertz.

La Langue Glaciaire du Mertz : polynie et landfast ice

Le glacier du Mertz situé sur la cote a environ 145°E, fait environ 35 km de large, plus de
150 km de long et entre 300 et 400 metres d’épaisseur. Il est constitué d’une langue glaciaire
flottant sur I'eau sur plus de 100 km (Legrésy et al.,|2004; Lescarmontier, 2012). La langue gla-
ciaire du Mertz protege le flanc sud-est de la dépression Adélie d’éventuelles glaces dérivantes
(banquise, iceberg) provenant entre autres de la mer de Ross et transportées par la dérive d’est,
elle-méme entrainée par le vent. Cette configuration induit une divergence de la glace au flanc
ouest du glacier, c’est la polynie du Mertz.
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FIGURE 1.6 — Bathymétrie du fond marin sur le plateau Adélie (Beaman et al., 2011); banc
Adélie (AB); seuil Adélie (AS); banc du Mertz (MB); baie de Commonwealth (CB); baie de
Watt (WB) ; baie de Buchanan (BB) ; la langue glaciere du Mertz est représentée par un contour
noir

ATest de la langue glaciaire, on observe de landfast ice ou banquise souvent pluri-annuelle
reliée a la cote (1’age de cette glace est estimé a 35 ans par Massom and Stammerjohn/(2010)). La
cote Georges V est par ailleurs reconnue comme un "cimetiére” d’icebergs, ces derniers ayant
tendance a s’échouer sur les hauts fonds du plateau (Frezzotti et al., [1998). Les icebergs ont un
impact important sur les conditions de glace dans la région par leur présence mais aussi parce
qu’ils favorisent le développement de landfast ice.

La landfast ice ou les langues glaciaires influencent donc fortement la couverture de glace
du plateau antarctique (Nihashi and Ohshima, 2015) (Figure 1.7).

En février 2010, le glacier du Mertz, déja marqué par 1’ouverture d’un rift sur sa partie est,
est heurté par l'iceberg B09B. S’en suit le vélage du glacier du Mertz a l'origine d"un iceberg de
35km de large et environ 80km de long baptisé C28. L'iceberg C28 quitte le plateau via le seuil
Adélie moins de 2 mois apres le vélage. De son coté 1'iceberg B09B dont les mensurations sont
proche du C28, migre dans la dépression Adélie vers la baie de Commonwealth. Cet événement
a un impact considérable sur la zone d’étude, changeant significativement la couverture de
glace, '’hydrographie et les courants dans cette zone (Kusahara et al}, 2011b; Tamura et al|, 2012;
Shadwick et al., 2013;|Dragon et al., 2014} Lacarra et al.,2014). L'augmentation de 'englacement
apres le velage a considérablement réduit les capacités logistiques des brises glaces permettant
de recueillir des données océanographiques dans la région, et par conséquent le nombre de
données apres le vélage est trés limité. Pour cette raison, le travail effectué au cours de cette
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thése se concentre principalement sur la période précédent le vélage. De plus, pour mieux
comprendre les changements associés au vélage du Mertz, il est important de bien appréhender
la dynamique sur le plateau avant cet événement.
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FIGURE 1.7 — Carte des polynies et de la landfast sea ice déduite d”AMSR-E par
Ohshimal (2015). La fréquence d’occurrence pendant la période englacée (mars-octobre) entre
2003 et 2011 (mars-septembre seulement pour 2011) est représentée en couleur. Le continent
Antarctique est représenté en gris et les plateformes glaciaires et les langue glaciaires sont re-
présentées en gris clair.

Régime des vents en Terre Adélie

La Terre-Adélie est connue pour ses vents extrémement puissants, les vents catabatiques.
La vitesse de ces vents proche de la cote est la plus importante jamais mesurée
1930). Ces vents sont méme décrits comme étant "extraordinaires” selon Wendler et al|
(1997). Les vents catabatiques sont des courants de gravité guidés par la topographie dévalant
les pentes du relief jusqu’a la cote. Parish and Bromwich|(2007) attribuent la force de ces vents a
la convergence des lignes de courant provenant de l'intérieur des terres (figure 1.8) vers la cote
Adélie qui apporte une quantité importante d’air froid. Ces vents jouent un rdle crucial dans
le maintien de la polynie du glacier du Mertz (MGP) (voir paragraphe IL.5) car ils permettent
de refroidir de maniere tres efficace la surface de la mer. Ils injectent également dans 1’océan
de l'énergie turbulente qui va contribuer a approfondir la couche de mélange hivernale et ainsi
étre a l'origine d’une importante production d’eau dense de plateau. suggere que
le fetch de ces vents tres puissants est de 10 a 20 km depuis la cote. L'intensité des vents sur
la cote a une forte variabilité spatiale (les vents sont les plus puissants sont a Cape Denison au
sud de la baie de Commonwealth et & port Martin, Wendler et al| (1997)). Ainsi on observe en
mars des vents moyens de 20 - 25 m s~ ! (entre 72 et 90 km h~!) & ces deux stations, alors que les
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vents a8 Dumont d’Urville ne sont que de I'ordre de 12 m s~!. L'intensité des vents sur la cote
Adélie a également un fort cycle saisonnier aux stations Cape Denison, Port Martin (a I'ouest
de la baie de Commonwealth) et Pinguin Point (a I'est de la langue glaciaire du Mertz). A Cape
Denison, on observe un minimum de 1'intensité des vents en décembre-janvier, voire février et
un maximum de mars a octobre.

FIGURE 1.8 — Principales lignes de courant a une hauteur approximative de 100m au dessus
de la surface du continent antarctique ( moyenne juin 2003 - mai 2004) estimée a partir des
archives AMPS (Parish and Bromwich|, 2007).

La polynie du Mertz

Une polynie est une zone caractérisée de fagon persistante par un faible englacement au
sein de la banquise. Il existe deux types de polynies : les polynies de chaleur latente et les po-
lynies de chaleur sensible. Les polynies observées en Antarctique de 1’Est sont principalement
des polynies de chaleur latente (Massom et al.,|1998). Elles sont maintenues ouvertes par une
divergence de la glace le long de la cote sous 'effet des vents catabatiques. La congélation met
en jeu une certaine quantité de chaleur latente, sous forme de glace et celle-ci est ensuite expor-
tée hors de la zone de formation laissant une surface d’eau libre en contact avec I'atmosphere.
En Antarctique de 1’Est, on observe une relation étroite entre la I’apparition de polynies et la
présence d’une langue glaciaire ou d'une étendue de landfast ice ou d’iceberg (Nihashi and
Ohshima), 2015). Ces différentes formes de glace forment des barrieres favorisant la divergence
du transport de glace de mer (voir section .

Il existe également un second type de polynie, les polynies de chaleur sensible. Le fonction-
nement de ces polynies présuppose un réservoir de chaleur dans la colonne d’eau qui empéche
la congélation de surface. Des que la couche de mélange hivernale s’approfondit, elle peut at-
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teindre ce réservoir, se réchauffer et donc maintenir la polynie ouverte. En Antarctique, I'Eau
Circumpolaire Profonde joue ce role de réservoir de chaleur sous la surface.

La polynie du Mertz est 'une des plus grandes polynies de 1’Antarctique de 1'Est. Elle
s’étend depuis la cdte jusqu’a une centaine de kilometres au large, bien au-dela du fetch des
catabatiques. L'énergie mécanique seule des vents n’explique donc pas la taille importante de
cette polynie, et il est probable que la polynie du Mertz soit en partie une polynie de chaleur
sensible. L'apport de chaleur via I'advection de MCDW sur le plateau pourrait étre impliqué
dans le maintien de la polynie (Rintoul, 1998). Williams and Bindoff (2003) estiment la contri-
bution en chaleur sensible de 1’ordre de 6 a 38% (I’erreur associée étant du méme ordre de
grandeur que les bornes). Pour mieux estimer la contribution de la MCDW au maintient de
I'ouverture de la polynie du Mertz, il est donc important de bien comprendre la circulation de
cette masse d’eau sur le plateau.

Importance de la polynie du Mertz et de la circulation horizontale pour la produc-
tion biologique

La polynie du Mertz est parmi les plus importante polynie en terme de production primaire
annuelle totale (0.943 + 0.45 T¢Ca ') (Figure 1.9). D’apres les dernieres estimations elle est la
huitieme sur 46 polynies cotiéres répertoriées (Arrigo et al.,2015). La production biologique est
fortement influencée par la couverture de glace hivernale qui en fondant au printemps installe
une forte stratification qui limite la profondeur de la couche de mélange (Sambrotto et al., 2003).
En mer de Ross, de récentes études ont montré 1'importance de la MCDW pour son apport en
fer (Kustka et al., 2015) sur la production primaire. La MCDW en interagissant avec les glaciers,
peut également contribuer a apporter des nutriments (présents dans 1’eau de fonte) qui vont
alimenter la florescence planctonique (Miles et al., 2015).
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FIGURE 1.9 — a : Composite de Chl-a sur la période du 10 au 17 Février 2008 (Koubbi et al.,
2010) ; b : Distribution de Chl-a (SeaWiFS) sur le secteur Est-Antarctique (Hirawake et al.,2003)
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Conditions hydrologiques sur le plateau Adélie

Comme on a pu le voir dans la section I} il existe de forts contrastes hydrographiques entre
le plateau et le large. On retrouve ces contrastes sur le plateau antarctique méme entre les
masses d’eau produites sur le plateau et les masses d’eau importées du large.

Formation d’eau dense sur le plateau

La Terre-Adélie est 1'une des principales zones de formation d’AABW. Elle joue donc un
role important pour la circulation générale mondiale de 'océan. La polynie du Mertz, était
considérée comme la seconde plus importante polynie antarctique en taille avant le vélage du
glacier, et la cinquieme aprés le vélage (Nihashi and Ohshima, 2015). La configuration unique
du plateau Adélie (vents catabatiques, avancée de la langue glaciaire du Mertz) permettent de
garder la polynie ouverte et de maintenir ainsi une forte production de glace. Cette production
est a l'origine de rejets de saumure considérables, représentant un important flux de flottabilité
qui, déstabilise la colonne d’eau et permet son homogénéisation durant I'hiver (Williams et al.,
2011; |Lacarra, [2013} Lacarra et al., 2014). L'eau tres salée de plateau (High Salinity Shelf Water,
HSSW) ainsi formée, remplit les dépressions du relief du plateau, notamment la dépression
du Adélie et la cuvette de la baie de Commonwealth. Plusieurs définitions dans la littérature
existent pour la HSSW. L'hiver, elle est définie comme une masse d’eau dont la densité poten-
tielle référencée a la pression de surface est supérieure a 27.92 kg m—> (Williams and Bindoff,
2003). L'été, elle est définie comme une masse d’eau dont la densité potentielle est supérieure a
27.85 kg m~3. Quelle que soit sa définition la température potentielle de la HSSW a une limite
inférieure qui sépare la HSSW de 1’eau issue de l'interaction avec le glacier sur le plateau (Ice
Shelf Water, ISW). La HSSW interagit en partie avec la langue glaciaire ou est exportée vers le
large.

Dans ce manuscrit, on appelle, eau dense de plateau (Dense Shelf Water, DSW), une masse
d’eau dont la densité potentielle référencée a la pression de surface, est supérieure a 27.88
kg m~3. La DSW dans ce cas peut comprendre de la HSSW et de 'ISW issue de son interaction
avec la base de la langue glaciaire. La limite en densité potentielle (09 = 27.88 kg m~3) cor-
respond a la densité minimum estimée pour que 1’eau dense de plateau ait une anomalie de
densité suffisante pour cascader jusqu’a la plaine abyssale du bassin Australo-Antarctique, tout
en se mélangant aux eaux ambiantes, et former de I'eau Antarctique de fond (AABW) (Bindoff
et al., 2001; Williams and Bindoff,[2003). Williams|(2004) et|Williams et al.| (2008a) proposent une
autre limite inférieure pour la densité potentielle de I’eau dense de plateau, oy = 27.85 kg m >,
calculée en prenant en compte les non-linéarités du mélange sur le talus a cause de I'entraine-
ment. Néanmoins, nous utilisons la limite oy = 27.88 kg m > plus exigeante.

Avant 2010, les principales zones de formation de DSW sur le plateau, sont présumées étre
proches de la cote, en lien avec la polynie du Mertz, c’est-a-dire au large de la baie de Buchanan
(Bindoft et al., 2001; Williams and Bindoff, 2003), le long de la langue glaciaire du Mertz et dans
la baie de Commonwealth (Williams and Bindoff, 2003 [Lacarra et al., 2011}, 2014).

A la sortie du plateau, la DSW se mélange avec les eaux ambiantes dont I'Eau Circumpo-
laire Profonde, pour former de 'Eau Antarctique de Fond, appelée parfois Eau de Fond Adélie
(Adélie Land Vottom Water ALBW /ADLBW ; (Gordon and Tchernia), [1972)). ’estimation de la
contribution de 'ALBW au réservoir mondial d’AABW a beaucoup évolué au fil de son étude
et des campagnes d’observation (Meredith, 2013). L’ALBW, originellement mise en évidence
par Gordon and Ichernial (1972), a été reconnue comme la troisieme source la plus importante
d’AABW par Rintoul| (1998), puis la seconde par (Orsi, 2010).
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Eau Circumpolaire profonde modifiée

L'eau circumpolaire profonde (CDW), est une masse d’eau agée présente en profondeur
dans l'océan Australe. Elle est chaude, salée et peu oxygénée relativement aux autres masses
d’eau observées a cette latitude. Au sud de I’ASF, la CDW se mélange avec des eaux de plateau
et est alors renommée, Eau Circumpolaire Profonde Modifiée (Modified Circumpolar Deep
Water, MCDW) (Whitworth et al.,[1998). Dans la colonne d’eau, elle s’intercale entre 1’Eau An-
tarctique de Surface et I’AABW et entre la surface de densité neutre 28.03 et 28.27 kg m > (Fi-
gure [1.10). Néanmoins, Whitworth et al| (1998), précisent que pour les eaux proches du point
de congélation dont 'origine est liée aux interactions avec la surface (y compris la glace) il n’est
plus possible de parler de MCDW car ces eaux ne contiennent certainement plus de trace de la
CDW du large.
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FIGURE 1.10 — Diagramme 6-S issu des profils ALBION de 1'été 2008 (Lacarra et al., 2011).
Masses d’eau présentes dans le diagramme : I'eau antarctique de surface (AASW), 'eau cir-
cumpolaire modifiée (MCDW), I'eau tres salée de plateau (HSSW) et I'eau de plateforme gla-
ciaire (ISW), I'’eau hivernale (WW). Les deux courbes noires représentent les surfaces de densité
neutre 28.00 et 28.27 kg m> (Whitworth et al.,[1998). La courbe en tiretés représente le point de
congélation a 50 dbar.

Des études antérieures ont pu mettre en évidence la présence de MCDW sur le plateau au
large de la Terre-Adélie ainsi que, plus généralement, les échanges de masses d’eau entre le pla-
teau et le large (e.g. export d’eau dense, tourbillons cycloniques au large formés d’eau dense
de plateau). Il est possible notamment d’observer de la MCDW jusqu’a la langue glaciaire du
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Mertz (Figures 1.11 et 1.12) (Jacobs, [1989; Rintoul, [1998; Bindoff et al.,[2001; Williams and Bin-|
'doff, [2003; [Lacarra et al., 2011). Les intrusions de MCDW sur le plateau Adélie sont certaine-
ment liées en partie a l'orientation de la cote et la proximité de la MCDW du talus continental
(Schmidtko et al., 2014). Par ailleurs, le seuil Adélie joue un rdle important, représente une
indentation relativement profonde (~ 400 m) dans la topographie : (i) il facilite I'entrée de la
MCDW dans la dépression Adélie et permet I'installation d"un gradient de pression zonal sup-
portant un transport géostrophique méridien le long de ses bords. (ii) Il contribue également a
intensifier les flux tourbillonnaires de MCDW a travers le talus (A. Thompson, communication
personnelle). (iii) L'hiver, dans une vision simple de circulation forcée par un flux de flottabi-
lité, I'entrée de la MCDW sur le plateau peut-étre considérée comme la simple continuité de
I'export d’eau dense du plateau.

140° 145° E 150°

FIGURE 1.11 - Distribution des I’eau dont la température est supérieure de 1 °C par rapport au
point de congélation en décembre 1978 - janvier 1979 1989)
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Interaction avec la langue glaciaire du Mertz et Eau de Plateforme Glaciaire

L’Eau de Plateforme Glaciaire (Ice Shelf Water, ISW) est une masse d’eau tres froide, dont
la température potentielle est inférieure au point de congélation a la pression de surface. Sur le
plateau Adélie, elle est issue de I'interaction entre 'HSSW au point de congélation a la pression
de surface, et la langue glaciaire du Mertz. Dans 1’espace 0/S, 1’eau issue de cette interaction se
situe sur une ligne, la ligne de Gade (Gade line) (Gade, [1979), passant par le point associé a la
masse d’eau "mere" (ici la HHSW) ayant été en contact avec le glacier, et dont la pente est entie-
rement déterminée par le processus de fonte ainsi engendré. Lorsqu’une masse d’eau entre en
contact avec la base d"une langue ou d'une plateforme glaciaire, la glace fond au contact de la
masse d’eau océanique relativement chaude. On fait alors les hypotheses suivantes : la chaleur
sensible transférée de 1'océan a la glace est négligeable par rapport au transfert de chaleur
latente permettant de fondre la glace, le volume de glace fondue est négligeable par rapport
au volume de la masse d’eau océanique interagissant avec la glace,on néglige aussi I'énergie
nécessaire pour chauffer I’eau de fonte par rapport au transfert de chaleur latente. On peut
alors écrire la conservation de la chaleur, de la masse et du sel :

moceuncp(TM - Tocean) - miLF (1-1)
Mocean + Mj = My (1-2)
moceansocean - mMSM (13)

OU Tycean €t Socean sONt respectivement, la température et la salinité de la masse d’eau océa-
nique avant la fonte du glacier; Lr = 334k] - kg_1 est la chaleur latente de fusion de la glace;
et Cp = 3.97k] - kg*l - K1 est la chaleur spécifique de I'eau pour une température Toceqn €t une
salinité Sycean a la pression de la base du glacier (ici on a choisi 400 dbar). En combinant ces
trois équations, on obtient ainsi I’expression reliant la température Ty et la salinité Sys de la
masse d’eau apres avoir interagi avec le la glace (Gade, [1979; Jenkins, 1999; Wahlin et al., 2010) :

L S
TM(SM) = Tocean + £ 1-— = (14)
Cp Sm

Selon Jenkins and Jacobs| (2008), I'ISW serait également marquée avec un contenu élevé en
oxygene dissous. En faisant ’hypothese qu’a la pression a la base du glacier, selon la loi de
Henry, la quasi intégralité de 1’oxygeéne se dissout dans 'eau, il est possible d’obtenir un ordre
de grandeur de la concentration d’oxygene dans l'eau de fonte du glacier, a savoir 24 a 25
ml kg~!, c’est-a-dire environ trois fois la concentration en oxygene a saturation dans l’eau de
mer a la de pression atmosphérique.

L’eau hivernale (WW)

L’eau hivernale (WW) correspond & 1’eau provenant de la couche de mélange convective hi-
vernale (Mosby, 1934). Au large, la couche de mélange estivale est relativement peu profonde
et peu salée et est délimitée a sa base par une thermocline prononcée qui la sépare de la WW,
elle méme caractérisée par un minimum de température (Figure 1.13). Ce minimum de tempé-
rature ne s’observe que pour la WW formée au large et se situe juste au dessus de la MCDW
(Whitworth et al., [1998). Une seconde thermocline prononcée (qui coincide avec la halocline)
sépare la couche de WW de la CDW.

Dans la dépression Adélie, on peut distinguer en hiver deux masses d’eau salées au point
de congélation a la pression de surface. L'eau hivernale (WW) occupe la moitié supérieure de
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la colonne et est relativement homogeéne en densité sur la verticale. Sous cette couche se trouve
I"HSSW, plus stratifiée et plus dense. La WW représente donc la couche de mélange hivernale
trop peu salée pour former de la HSSW , avec une température potentielle comprie entre -
1.89°C et -1.9182°C et une densité potentielle oy < 27.92kg/m?> (Bindoff et al., 2001; Williams
and Bindoff, 2003). En été, les masses d’eau occupant le méme domaine dans le diagramme
8 — S sont appelées Eau de Plateau (Dhelf Water, SW) (Williams et al., 2010).

Dans ce manuscrit, elles seront aussi appelées eau dense de plateau (DSW) ou eau de pla-
teau (SW) selon sa densité et sont donc distinctes de la WW résiduelle au large (Figure 1.13).

Tw

FIGURE 1.13 — Formation de WW dans I'océan austral au large du plateau Antarctique (Park
et al.,[1998). Couche de mélange estivale (SML). Couche de mélange hivernale (WML).

L’eau Antarctique de surface et couche de mélange estivale

L’eau Antarctique de surface (AASW), est la couche de surface qui a été a été chauffée et
mélangée avec ’eau douce (fonte de glace, précipitations) (Figure 1.13). Sa limite inférieure en
température est définie par le minimum de température caractérisant la WW (Lacarra et al.,
2011). En été, une couche de mélange saisonniere relativement peu salée se forme a la surface
de 'AASW sous l'effet du mélange dt au vent avec 1’eau de fonte de glace de mer (Whit-
worth et al., 1998; Bindoff et al., 2000b; Williams et al., 2008b). Cette couche de mélange quasi-
homogene est trés importante, car elle interagit directement avec ’atmosphere, et correspond a
la zone euphotique (bien éclairée), et riche en nutriments ce qui tend a favoriser la production
biologique en été.

Circulation océanique sur le plateau au large de la Terre-Adélie

La circulation océanique sur le plateau au large de la Terre Adélie est encore mal connue. En
hiver une circulation thermohaline cyclonique est suggérée par les observations hydrologiques
et courantométriques (Bindoff et al., 2001; |Williams and Bindoff, 2003), tandis qu’en été, la
distribution des masses d’eau suggere une circulation cyclonique dans la dépression reliant
les entrées et les sorties d’eau au dessus du seuil Adélie (Lacarra et al., 2011). Hormis des
estimations de I'export d’eau dense, la circulation sur le plateau n’a pas encore été quantifiée
et c’est 1'objet de cette these de la caractériser a partir d’observations in-situ, permettant ainsi
de mieux comprendre son role dans la distribution des traceurs sur le plateau ainsi que dans le
transport de chaleur et d’eau douce et la transformation des masses d’eau.
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Marée et mélange sur le plateau

La marée est relativement importante sur le plateau au large de la Terre Adélie. Les courants
de marée sont de 'ordre de 5 cm s~ ! dans la dépression Adélie, avec des courants pouvant at-
teindre 20 cm s~! a lest de la langue glaciaire du Mertz (Mayet et al., 2013). Les fluctuations
du courant sont associées a des harmoniques diurne (principalement K1 et O1) et a des harmo-
niques semi-diurne (principalement M2 et S2).

Dans les mers de Ross et de Weddell, lorsque la fréquence inertielle est inférieure a la fré-
quence de la marée semi-diurne, la marée semi-diurne excite des ondes de marée interne qui
peuvent contribuer au mélange des masses d’eau (en déferlant par exemple lors d'une réflexion
sur une pente relativement forte). Hirano et al.[(2010) ont effectué des mesures de microstruc-
ture sur le talus continental Antarctique a 140°E et sur le banc Adélie. IIs ont mesuré des taux de
dissipation ¢ liés au mélange turbulent trés importants, pouvant atteindre plus de 1078 W kg~ 1.
A la rupture du plateau, les diffusivités turbulentes x associées sont supérieures a 1072 m? s 1.
Ces auteurs estiment que 'origine de ce fort mélange est lié aux ondes de marée interne as-
sociées a '’harmonique M2 qui déferlent sur les pentes raides du talus continental. Les fortes
pentes associées aux parois de la dépression Adélie peuvent laisser supposer qu'un mélange
important, lié au méme processus de déferlement d’ondes internes excitées par la marée semi-
diurne, pourrait également avoir lieu sur le plateau lui-méme.

Circulation moyenne sur le plateau

La circulation moyenne sur le plateau Adélie montre une forte saisonnalité avec deux pé-
riodes distinctes, une période hivernale et une période estivale. Cette séparation du courant
moyen en deux saisons est proposée par Kusahara et al.| (2010) a partir de sorties d"un modele
numérique de circulation générale océanique avec un raffinement de son maillage adapté au
plateau Adélie La saisonnalité du courant y semble liée a celle du forcage halin induit par
la convection océanique hivernale. Plusieurs séries temporelles de module du courant issues
de mouillages déployés en amont du seuil Adélie confirment cette saisonnalité(Williams et al.,
2008a,2010).

La circulation hivernale a été observée pour la premiére et unique fois durant la campagne
océanographique hivernale de 1’Aurora Australis en 1999 grace a des données d’ADCP de
coque, complétées par des observations de température et de salinité permettant d’estimer la
structure verticale du courant géostrophique a partir de la relation du vent thermique (Bindoff
et al., 2001} Williams and Bindoff|, 2003). Ces deux études décrivent une circulation thermoha-
line a forte composante horizontale cyclonique. Cette circulation est composée d'une branche
de MCDW provenant du banc du Mertz et advectée vers la langue du Mertz, qui semble se
transformer sur sont chemin en WW. Par ailleurs, durant cette campagne, on a pu observer
un patch convectif le long de la langue glaciaire du Mertz. Ce patch convectif est issu d'un
important mélange vertical, induit par un flux de flottabilité en surface associé aux rejets de
saumures issues de la production de glace dans la polynie. Une partie de I'HSSW ainsi for-
mée pénetre sous la langue glaciere du Mertz, avec laquelle elle interagit et forme de I'ISW.
L'ISW et I'HSSW nouvellement formée alimente une branche de retour vers le nord-ouest qui
semble fermer cette circulation cyclonique. Ces auteurs montrent également que la circulation
cyclonique hivernale autour de la dépression est relativement barotrope. Elle est associée a
une circulation verticale de type thermohaline alimentée par la convection profonde le long du

3. Le modeéle ne résout pas le rayon interne sur le plateau
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Mertz. Ce schéma de circulation semble bien confirmé par les quelques études réalisées avec
des modeles numériques (Marsland et al.,2004; Kusahara et al., 2010; Cougnon et al.,2013).

Paradoxalement, bien que le plateau soit plus facile d’accés en été, aucune étude basée sur
des observations de courants n’a été publiée a ce jour sur la circulation estivale sur le plateau
au large de la Terre-Adélie. La distribution des masses d’eau suggere une entrée de la MCDW
par le seuil Adélie au nord-est, puis un écoulement vers la langue glaciaire du Mertz guidé
par la bathymétrie (Lacarra et al., 2011). Kusahara et al.|(2010) décrivent pour la premiere fois
cette circulation estivale comme un état dynamique provenant de la relaxation de la circulation
hivernale. Elle serait organisée de maniere cyclonique autour du dome d’eau dense formé I'hi-
ver, le dome étant dans leur modele, centré sur la dépression. Le vent quant a lui semble avoir
un effet négligeable : Il faut cependant noter que le vent utilisé dans ce modele est issu de la
réanalyse NCEP/NCAR dont la résolution est tres insuffisante sur le plateau. Ce schéma de
circulation, n’a cependant pas été confronté a des observations de courant. Notamment la mise
en évidence de certains biais du modeéle par rapport aux observations engage a vouloir tester le
réalisme des simulations. Par exemples, les distributions de température et salinité ne semblent
pas en accord avec les observations le long de la cote ot le modele prédit 1'été des eaux moins
denses en surface, ou encore au seuil o1 le ddme d’eau dense simulé ne semble pas correcte-
ment positionné par rapport a ce qui est observé. Enfin 1’étude de Kusahara et al.| (2010) ne
prend pas en compte la possibilité d’échanges entre la dépression du Mertz (a I’est de la langue
glaciaire) et la dépression Adélie, dont on sait qu’ils jouent un réle important (Cougnon et al.,
2013).

Activité tourbillonnaire sur le plateau

L’ensemble des études citées préalablement s’intéressent a la circulation moyenne sur le
plateau. Qu’en est-il de la circulation plus haute fréquence. De nombreuses études sur le pour-
tour Antarctique suggerent une activité tourbillonnaire importante associée aux entrées d’Eau
Circumpolaire Modifiée sur le plateau (Moffat et al., 2009; Nost et al.|, 2011; Stewart and Thomp-
son, 2015) ou aux échanges sous glaciaire (Arthun et al., 2013; Herraiz-Borreguero et al., 2013,
2015). A présent, aucune étude n’a été conduite pour mettre en évidence de tels objets dans
la dépression Adélie. Dans ce manuscrit, nous proposons quelques pistes pour commencer a
étudier les phénomenes sous-inertiels et leur signature hydrologique.
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III Objectifs de la these

III.1 Questions scientifiques

Sur la base des études antérieures sur l’'océanographie du plateau antarctique au large de la
Terre Adélie, et dans le contexte plus large de nos connaissances sur la dynamique du plateau
Antarctique, I’étude présente s’intéresse et souhaite apporter une contribution a 1’'étude des
questions suivantes :

* Quelles sont les échelles de variation temporelle du courant sur le plateau Adélie ?
* Quelles sont les principaux facteurs impactant la circulation I'été sur le plateau Adélie ?

* Quelle est la circulation horizontale moyenne de I’Eau Circumpolaire Profonde Modifiée I'été
dans la dépression Adélie

* Quelle est la part de la dynamique horizontale par rapport aux flux air / mer sur le bilan de chaleur
et de sel sur le plateau I'été ?

* L'océan et la langue glaciaire du Mertz interagissent-ils 'été ? Si oui, de quelle maniere ?

* Peut-on mettre en évidence la présence d’activité tourbillonnaire sur le plateau au large de la Terre
Adélie ?

III.2 Démarche adoptée

Afin de traiter ces questions, le manuscrit est organisé de la maniere suivante :

Dans le chapitre 3| a partir des données de mouillages collectées dans le cadre du pro-
jet ALBION (données de courant, température et salinité), nous allons travailler sur les
échelles de variabilité du courant et sur son évolution saisonniére.

Dans les chapitres[5]et[6} partant de I’hypothese que la circulation d’été serait associée au
gradient de densité installé I’hiver, on se propose de reconstruire la circulation estivale
en utilisant un modele inverse en boite afin de diagnostiquer une telle circulation. Ce
travail s’effectue a partir de la campagne estivale ALBION 2008. Le modele sera utilisé
pour mieux comprendre la dynamique associée au courant moyen sur le plateau.

Dans le chapitre [/} a partir des résultats obtenus avec le modele inverse, nous allons
discuter de la part de la circulation horizontale par rapport aux forcages en surface 'été.
Dans le chapitre |8} a partir des données de mouillage dans la dépression Adélie a proxi-
mité de la langue glaciaire du Mertz, nous avons porté notre effort sur l'identification et
la caractérisation des échelles cinématiques et dynamiques associées aux régimes transi-
toires sous-inertielles sur le plateau.
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L’année 2008 dans le contexte de la variabilité climatique

Plusieurs échelles de variabilité interannuelle ont pu étre mises en évidence quant a la cir-
culation et la formation de masses d’eau. Une échelle multi-décennale entre 60 et 80 ans qui
semble étre associées aux cycles de vélage de la langue glaciaire du Mertz (Campagne et al.,
2015), récemment la variabilité associée au vélage de la langue glaciaire a été observée (Shad-
wick et al., 2013; [Lacarra et al., 2014). L'année 2008 se trouve avant le vélage de la langue gla-
ciaire.

Campagne et al.|(2015) suggérent également que la récente tendance observée sur le mode
annulaire australe (SAM), pouvait avoir un impact sur la couverture de glace sur le plateau
Adélie et par conséquent sur l’activité de la polynie du Mertz et I'activité biologique associée.

Marsland et al. (2004); Tamura et al. (2012); Cougnon et al.| (2013) suggerent une variabilité
interannuelle importante de la production de glace sur le plateau. Ils définissent pour les 18
années précédent le vélage de la langue glaciaire des périodes de forte polynie et des périodes
de faible polynie (I’écart de production entre ces deux différents types de période est de 1’ordre
de 100km? pour le plateau Adélie) (figure [1.14). L'hiver 2007 précédent I'été 2008 est un hiver
pour lequel I'activité de la polynie est proche de l'activité moyenne de 1992 a 2010.

Dans cette these nous ne cherchons pas a travailler sur ces différentes échelles de variabilité,
mais cherchons a caractériser la circulation moyenne ainsi que sa variabilité saisonniére et plus
haute fréquence.
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FIGURE 1.14 — Variabilité interannuelle. Série temporelle de la production de glace totale (mars-
octobre) pour la polynie de la dépression Adélie (Tamura et al., 2012)






Matériel et traitement des données

> Ce chapitre présente les observations utilisées dans cette thése ainsi qu’une partie des traitements effectués
sur ces observations. Dans un premier temps, nous présentons les données collectées dans le cadre du projet AL-
BION (données de mouillage et profils CTD), puis nous présentons les autres jeux de données utilisés pour mettre
en contexte les observations ALBION.

Dans un second temps, les traitements effectués sur les données sont détaillés, en particulier pour les données
de profileur de courants (ADCP) pour lesquelles il a fallu déterminer I'orientation du repere instrumental dans
lequel étaient définies les vitesses brutes.

Enfin les principales méthodes utilisées dans cette thése (hormis le modele inverse qui est développé dans les
chapitred|et[5) sont introduites. <
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E 2007 a 2015, le projet ALBION (Adélie Land Bottom water formation and Ice-Ocean
D interactioNs, projet LEFE et IPEV) a permis de collecter un nombre considérable d’obser-
vations in situ sur le plateau au large de la Terre Adélie et de la Terre Georges V. Cette collecte
de données s’est faite grace a des campagnes océanographiques estivales ainsi qu’au déploie-
ment de mouillages, depuis 1’Astrolabe, navire de ravitaillement de la base frangaise Dumont
D’Urville. Le projet ALBION a été initié dans le cadre de 1’Année polaire internationale (API)
ol il apparait comme la composante francaise du programme international SASSI (Synoptic
Antarctic Shelf-Slope Interactions Study). La Terre Adélie, comme 'ensemble du plateau An-
tarctique plus généralement, est une zone tres difficile d’acces du fait des conditions de glaces,
des conditions météorologiques et de son éloignement des autres continents (environ 2600 km
séparent Hobart en Tasmanie, ot stationne I’Astrolabe, de Dumont d’Urville). La complexité
de mise en ceuvre d'une campagne polaire rend ces observations d’autant plus précieuses.

Observations du projet ALBION et données complémentaires

Observations du projet ALBION : période 2008-2010

Données instrumentales sur sites de mouillages

Dans le cadre du projet ALBION, plusieurs instruments ont été déployés a I'année sur de
lignes fixes ou des cages ancrées sur le fond. Ces instruments permettent d’enregistrer des
séries temporelles de courant ou de propriétés hydrologiques de la colonne d’eau (température,
conductivité, pression).

Description des mouillages

Au cours de la pérode traitée dans cette étude (2008-2010), trois sites de mouillage ont été
instrumentés. Le premier (MG) se situe dans la dépression Adélie proche de la langue glaciére
du Mertz sur le flanc sud-est de la dépression. Le second site (CB) se situe dans la baie de
Commonwealth et le troisiéme (AS) est déployé au sud du seuil Adélie. Les coordonnées de
ces trois mouillages sont données dans le tableau[2.1} ils sont également positionnés sur la carte

(2.1).
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FIGURE 2.1 — Position des 3 sites de mouillage et les 3 repéres topographiques locaux asso-
ciés (fleches noires) pour (a) le Seuil Adélie (AS), (b) la baie de Commonwealth (CB) et (c) la
dépression Adélie (MG).
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FIGURE 2.2 - (a) Mouillage MG en 2008 ; (b) mouillage MG en 2010

* MG : Le mouillage MG a été déployé de fin janvier 2008 a janvier 2011 (Tableau [2.T). Sur
ces 3 années il comprend a minima un ADCP Long Ranger de 75 kHz installé pres du
fond (I’ADCP est relié par un cardan a une cage de fond fixe). Les années 2008 et 2009
s’ajoute trois microcats installées sur une ligne fixée sur I’ADCP (Figure 2.2a), mesurant
température, pression et salinité a trois profondeurs différentes (Tableau2.1). Si le cardan
garantit une orientation fixe de I’ADCP sur 1'horizontale, lorsque 1’ADCP est relié a une
ligne, ce dernier va osciller au gré des excursions verticales de la ligne dans la colonne
d’eau sous l'effet des courants. En 2010, pour remédier a ces oscillations, I’ADCP fixé sur
cardan est inclus dans une cage posée au fond, I'instrument n’est plus relié a une ligne
(Figure 2.2b). Un mouillage ligne comportant des microcats a été déployé a proximité
mais sera perdu.

* AS:Le mouillage AS est déployé de fin janvier 2010 a début janvier 2011 (Tableau 2.T).
Il comporte un ADCP et une microcat, touts deux fixés sur une cage posée sur le fond
(578db) semblable a celle déployée en 2010 a MG. Il comporte également deux microcats
fixées sur un mouillage ligne déployée a proximité.

* CB: Le mouillage CB est quant a lui déployé sur une période plus étendue, de 2008 a
2012 inclue, la description de ce mouillage (or ADCP) et la discussion sur la qualité des
données hydrologiques est faite dans Lacarra et al., (2014). Le mouillage est également
équipé d’ADCP en fond en 2008 et 2009, l'instrument est fixé sur un cardan et relié a la
ligne de mouillage de facon analogue au mouillage MG les mémes années.

Sur chaque agrandissement de la figure (panneaux a-c) est représenté pour chaque
mouillage le repere topographique au point du mouillage. On remarque que 1'échelle typique
de variation locale de la bathymétrie aux mouillages MG et AS est proche de I'échelle de va-
riation régionale du plateau, tandis qu’au mouillage CB on a une échelle de variation locale
relativement plus petite. L'échelle horizontale utilisée pour calculer le gradient de topographie
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nom du coordonnées du profondeur | période de collecte | . profondeur de
. . . instrument .
mouillage mouillage des données I'instrument
m-sbe37-5059 | 899 db (bot.)
. , . , 19-jan-2008 au m-sbe37-5573 | 594 db (int.)
66°50.320°5 144°56.624'F 899 db 15-jan-2009 m-sbe37-5420 | 278 db (surf.)
adcp 75kHz 899 db (bot.)
MG m-sbe37-5059 | 878 db (bot.)
. , . , 15-jan-2009 au m-sbe37-5573 | 546 db (int.)
66°50.117'S 144°56.772’F 878 db 14-jan-2010 m-sbe37-5420 | 237 db (surf.)
adcp 75kHz 878 db (bot.)
66°50.567’S 144°56.245'E 945 db jan-2010 a jan-2011 | adcp 75kHz | 945 db (bot.)
. , o , . < m-sbe37-4320 | 593 db (bot.)
AS1 66°12.109'S 143°16.187’E 593 db jan-2010 a jan-2011 adep 75kHz | 593 db (bot)
. , . , 574 db ) v m-sbe37-3022 | 425 db (int.)
AS2 66°11.850'S 143°15.344’E jan-2010 a jan-2011 m-sbe37-2764 | 349 db (surf.)

TABLE 2.1 — Liste des instruments déployés a MG et a AS, pour CB voir|Lacarra et al. (2014)

est de 5 km pour AS et MG et de 2.5 km pour CBE Les pentes respectives ainsi estimées pour
AS, MG et CB sont &« = 0.011, 0.017 et 0.087.

Capteur CTD

Les capteurs CTD utilisées au mouillage MG et AS sont des microcats SeaBird SBE37.
Chaque microcat est constituée d'un capteur de température d'une précision de 0.002°C, d'un
capteur de conductivité d"une précision de 3 - 1074S-m~ 1 (ce qui correspond a une précision de
0.003 psu pour une eau a —1.9°C a la pression atmosphérique) et d"un capteur de pression. La
fréquence d’acquisition de ces données est une mesure toutes les 7.5 minutes pour la majorité
des microcatsﬂ La salinité est déduite de la conductivité, de la température et de la pression.

Profileur de courants

Les ADCP 75 kHz sont configurés pour acquérir les courants dans la colonne d’eau toutes
les heures. L’ADCP est un instrument permettant de mesurer la vitesse des particules en sus-
pension dans la colonne d’eau. En supposant que ces particules n’aient pas de mouvement
relatif par rapport a la vitesse dans la colonne d’eau, on obtient alors la vitesse dans la colonne
d’eau. Les ADCP 75 kHz de RDI comportent 4 oreilles appelées couramment beam, chaque
oreille est un émetteur récepteur acoustique. La mesure de vitesse ADCP est basée sur 1'effet
Doppler : une onde acoustique est émise et réfléchie par les particules dans la colonne d’eau, le
temps de réponse (connaissant la vitesse du son dans 1’eau), donne acces a la profondeur de la
particule, tandis que le changement de fréquence de I'onde acoustique donne la vitesse radiale
de la particule sur laquelle elle s’est réfléchie pour chacune des oreilles de I'instrument. L'ins-
trument ayant 4 oreilles, il est alors possible de retrouver les 3 composantes de la vitesse dans
le repére de l'instrument. Afin d’avoir une vitesse robuste, I'instrument divise la colonne d’eau
en segments appelés aussi bins au dessus de chaque oreille , et sur ces segments, les vitesses
des particules en suspension sont moyennées.

1. Contrairement a AS et MG, I’orientation du repére topographique est tres sensible a I’échelle horizontale prise
au mouillage CB
2. Au mouillage AS, en 2010, la fréquence d’acquisition de la microcat de fond est de 12.5 minutes
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Campagnes hydrographiques estivales

Une importante partie du travail effectué dans cette these repose sur les données de conduc-
tivité, température et profondeur (Conductivity Temperature Depth, CTD) collectées lors de la
campagne estivale ALBION 2008, cette campagne est un cas d’étude qui sera ensuite discuté a
la lumiére d’autres campagnes.
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FIGURE 2.3 — Distribution spatiale des données hydrologiques pendant la campagne ALBION
2008 ; stations CTD (carrés orange)

Dans le cadre du projet ALBION, des campagnes CTD ont été effectuées chaque mois de
janvier de 2007 a 2012 a l'aide d’une sonde Seabird SBE911 plus, CTD équipée de capteurs
de température, pression, conductivité ainsi que d'un capteur d’oxygene SBE43 (Figure [2.3).
La couverture du plateau fluctue fortement d"une année a 'autre en fonction de la couverture
de glace ou du temps bateau disponible. La campagne profite du temps bateau de 1’Astrolabe
restant disponible apres que les priorités de ravitaillement de la station Dumont D"Urville aient
été satisfaites. Au total, 16 stations CTD ont été effectuées en 2007, 66 en 2008, 44 en 2009, 50 en
2010, 36 en 2011 et 10 en 2012 (Lacarra et al., 2014). Nous n’utilisons dans cette étude que des
données de 2008, 2009 et 2011.

La meilleur couverture spatiale a été obtenue en janvier 2008, durant I’année polaire inter-
nationale. Le réseau ALBION 2008 s’étend notamment plus a l’est sur le banc du Mertz que la
campagne 2009.

En 2010, des problemes instrumentaux ont conduit a utiliser trois sondes différentes qui
n‘ont pas été inter-calibrées, la troisieme de ces sondes étant une microcat, instrument peu
adapté a la réalisation de profils hydrographiques a haute fréquence d’échantillonnage.
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Les années 2011 et 2012, se situent apres le vélage de la langue glaciere du Mertz, elles
ne sont pas utilisées dans cette these (hormis pour 1'année 2011, voir chapitre [7). Shadwick
et al.| (2013) et Lacarra et al. (2014) montrent que la stratification et les caractéristiques hydro-
graphique dans la dépression Adélie ont drastiquement changés suite au vélage de la langue
glaciaire du Mertz. De plus, l'arrivée de l'iceberg B9B (100 km de long et 300 m de profon-
deur) a profondément changé la couverture de glace (Iamura et al., 2012; |Dragon et al., 2014)
ainsi que certainement la circulation dans les 300 premiers metres (Kusahara et al., 2011b) et
peut-étre dans une moindre mesure plus en profondeur. Nous avons donc décidé de concen-
trer notre travail sur la période antérieure au vélage de la langue glaciaire du Mertz. Afin de
profiter de la meilleure couverture spatiale, nous nous intéressons en particulier aux données
de la campagne ALBION 2008 pour estimer la circulation estivale sur le plateau.

Autres données océanographiques
Observations hydrographiques de campagnes antérieures

D’autres campagnes de mesures ont été utilisées afin de mettre en contexte les observations
issues du projet ALBION. Nous avons utilisé les données d’hiver (1999) de la campagne austra-
lienne Mertz Polynya Experiment (Bindoff et al., 2001; Williams and Bindoff, 2003), les données
d’été (2000-2001) de la campagne nord-américaine du Nathaniel B. Palmer NBP00-08 (Vaillan-
court et al, [2003), les données du printemps 2004 du Leg 1 de la campagne nord-américaine
AnSlope-3 NBP03-08 (Muench et al., 2009) et celle de la campagne australienne estivale CEA-
MARC (2007-2008) qui précede la campagne ALBION 2008 d’environ 3 semaines (Lacarra et al.,
2011).

Modele de marée T-UGOm

La proximité du pole sud magnétique a environ 430 km de notre région d’étude, rend les
compas magnétiques des ADCP inopérants. Afin de déterminer et de pouvoir aussi recons-
truire la direction des courants mesurés par I’ ADCP (voir section [[I.3.€/ dans ce chapitre), nous
utilisons le modele de marée T-UGOm adapté au plateau Adélie. T-UGOm (Toulouse - Un-
structured Grid Ocean model) est un modele hydrodynamique barotrope de type "Saint Ve-
nant" pour 1’océan développé au LEGOS (Mayet et al., 2013). Ce modéle permet de calculer les
variations du niveau marin ainsi que les courants, sous l'effet des forcages astronomiques et
météorologiques. T-UGOm est donc particulierement bien adapté pour modéliser la marée.

Bathymétrie

La bathymétrie utilisée dans cette thése est celle publiée par Beaman et al|(2011) et modifiée
par Benoit Legresy (Mayet et al) |2013). Benoit Legresy a utilisé les passages d’icebergs pour
définir les profondeurs minimales de I'océan en certains lieux, en particulier vers le nouveau
front du glacier et immédiatement a I'est de celui-ci (Figure [2.4). La bathymétrie sous la langue
glaciere du Mertz est donc a prendre avec précaution, n’ayant jamais été observée directement.
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FIGURE 2.4 — Bathymétrie sous la langue glaciere du Mertz

Langue glaciaire du Mertz

Pour la langue de glace, nous utilisons un produit issu de mesures par radar aéroporté
(Legrésy et al., 2004) ainsi que des images SAR de 2009-2010 pour I'extension de la langue de
glace.

Forcage atmosphérique de surface
Réanalyse atmosphérique ERA-Interim

Les flux de surface dans 1’'océan Austral sont parmi les moins bien connus. Dans cette ré-
gion du monde, les réanalyses atmosphériques, bien que présentant d’'importants biais faute
d’observations a assimiler permettent d’avoir une vision continue et compléte des forcages. Les
données de la réanalyse ERA-Interim (Dee et al., 2011) sont produites par le modele météoro-
logique du centre européen de la météorologie (European Centre for Medium-Range Weather
Forecasts, ECMWF) sur une période s’étendant de 1979 a nos jours en assimilant des données
globales d’altitude et de surface comme la couverture de glace par exemple (Sea Ice Concentra-
tion, SIC). La résolution horizontale de la grille (0.75°) est de I'ordre de 80 km. Nous considérons
ici les données journaliéres de surface : tension de vent, flux de chaleur air/mer, précipitations
et évaporation.

Vent et tension de vent

Les données de vent de surface ERA-Interim ont été comparées par [Rodrigo et al.| (2013)
aux données de stations automatiques météorologiques installées sur le continent Antarctique.
Les auteurs ont montré que les données ERA-Interim présentaient des biais en intensité et
variabilité en particulier sur les stations cotieres. Cela n’est pas étonnant quand on sait que
les vents cotiers en Antarctique sont fortement contraints par la topographie, dont les vallées
glaciaires qui ne peuvent pas étre correctement résolues avec une résolution de 0.75°.
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Les données de vent Quickscat auraient pu étre une bonne alternative, mais la couverture
des données ne s’étend pas jusqu’a la cote et plus de la moitié de la zone d’étude n’est pas
couverte. Nous avons donc utilisé, malgré les biais attendus, les tensions de vent issues de la
réanalyse ERA-Interim.

Flux de chaleur de surface

On observe durant la campagne ALBION 2008 une grande différence entre les flux de cha-
leur air/mer entre la réanalyse NCEP/NCAR et la réanalyse ERA-Interim. Ainsi, le flux solaire
net compris entre 270 et 350 W m~2 dans ERA-Interim, n’est que de 230 a 270 W m~2 dans
NCEP/NCAR, soit un biais de 1'ordre de 40 a 80 W m~2.|Vancoppenolle et al.| (2011) montrent
que le rayonnement de courtes longueurs d’onde présente un important biais positif (43 a 109
W m~2) dans la réanalyse NCEP/NCAR, partiellement compensé par un biais négatif dans les
grandes longueurs d’onde (20 4 45 W m~2). Nous avons donc préféré utiliser ERA-Interim pour
les flux de chaleur.

Précipitations et évaporation

Les mesures de précipitations en mer sont assez difficiles a réaliser, voire quasiment im-
possibles dans les régions polaires, et souvent peu fiables. Il en va de méme pour les mesures
d’évaporation. Les estimations de précipitations et évaporation diagnostiquées dans les réana-
lyses ERA-Interim ont été utilisées afin de disposer d"un ordre de grandeur.

Vents de surface a la station automatique météorologique de Cape Denison

Nous utilisons également les vents surface de la station météorologique automatique (Au-
tomatic Weather Station, AWS) de Cape Denison (67°01’S 142°40’E), mis a disposition par 1"uni-
versité de Wisconsin—Madisonﬂ La série temporelle de données s’étend de 1990 a 2010 inclus.
Nous utilisons en particulier les années 2008 et 2009, années pour lesquelles nous avons des me-
sures de courant dans la colonne d’eau 8 Commonwealth Bay (a moins de 16 km de la station
météorologique). En 2008 et 2009, seule la premiere moitié de I’année est utilisable, la station
devenant tres rapidement hors service du fait des conditions météorologiques extrémes.

Concentration de glace de mer et de production de glace

Concentration de glace de mer

Les concentrations de glace de mer (SIC) sont obtenues a partir des mesures du radiometre
SSM/T (Special Sensor Microwave Imager) et SSMIS a bord des satellites du DMSP. Les don-
nées sont produites avec le soutien du programme "MEaSUREs" de la NASA depuis 1987. Le
radiometre effectue des mesures micro-ondes passives en continu dans 4 bandes de fréquences
différentes (19 GHz a 85 GHz). Les données de concentration de glace utilisées sont les données
journalieres grillées avec une résolution 12.5 km. Le radiometre micro-ondes mesure le rayon-
nement émis par la surface de la Terre en température de brillance. Cette derniére dépend de
l’émissivitélﬂ de la surface du corps. Dans le cas de la glace de mer, I'émissivité dépend de la
concentration de la glace et de son age pour une fréquence donnée.

3. https://amrc.ssec.wisc.edu/aws/
4. C’est le rapport entre I'énergie rayonnée par un matériau et ’énergie rayonnée par un corps noir (la Loi de
Planck)
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FIGURE 2.5 — (a) Station météorologique a Cape Denison (2002) ; (b) géolocalisation de la station
automatiques AWS Cape Denison (31m)

Les données du radiometre AMSR-E (Advanced Microwave Radiometer-Earth)sont égale-
ment utilisées, le radiometre AMSR-E est embarqué a bord du satellite AQUA lancé en mai
2002, du programme EOS de la NASA. Le radiometre effectue des mesures micro-ondes a 6
fréquences différentes (6.9 GHz a 89 GHz). Depuis le 4 octobre 2011, le radiometre AMSR-E
a arrété de produire des données. Les données AMSR-E bien que recouvrant une période de
temps plus courte, ont une meilleurs résolution (6.25 km)

Producation de glace

Nous utilisons les données de productions de glace publiées dans |Lacarra et al. (2014). Le
calcul de production est basé sur 1'algorithme de [ITamura et al.| (2007). Cette estimation de la
production de glace est adaptée pour des zones de glaces de faible épaisseur comme on re-
trouve typiquement dans les zones de polynies. Nous utilisons la production de glace calculée
pour I'ensemble de la polynie du Mertz ainsi que plus localement dans la polynie de la baie de
Commonwealth.
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Traitement des données ALBION

Les données brutes collectées dans le cadre du projet ALBION ont été nettoyées et qualifiées
dans la mesure du possible.

Qualification des données CTD

L’ensemble des profils hydrologiques de la campagne ALBION 2008 et 2009 sont publiées
dans Lacarra et al.|(2011) et certains profils des autres années sont analysés dans Lacarra et al.
(2014). Entre 2008 et 2010 inclus, ’absence de bouteilles Niskin sur la rosette empéchait tout
prélevement. Aucune calibration bouteille n’a donc pu étre effectuée sur ces 3 années de don-
nées. Nous appliquons un biais constant de 13.7 umol I~! sur les données d’oxygene dissous de
la campagne ALBION 2008 (Lacarra et al., 2011). Cette correction est basée sur la comparaison
des concentrations moyennes en oxygene dissous au fond de la dépression Adélie mesuréees
pendant la campagne CEAMARC et la campagne ALBION.

Calibration des microcats a MG

Lors des déploiements et des récupérations du mouillage MG, aucun profil CTD n’a pu étre
effectué. Pour évaluer un éventuel biais des microcats, nous nous reposons donc sur entiére-
ment sur les calibrations constructeur effectuées avant et aprés campagne.

Traitement des données de courant : ADCP
Référencement des données dans un repere géographique

Tous les ADCP ont été configurés en coordonnées instrumentales : les axes Ox et Oy instru-
mentaux sont définis par rapport aux deux axes passant par les 4 oreilles, I'axe Oz correspond
a I’axe vertical instrumental qui est orienté vers I'instrument, cet axe est différent de la verticale
locale dans le cas ot1 I'instrument est incliné par rapport a cette derniere. Il est nécessaire d’ef-
fectuer quatre rotations successives sur les données pour se placer dans le repere géographique.
Nous effectuons une premiere rotation autours de 1’axe Oy instrumental afin d’avoir 'axe Oz
dirigé vers la surface, puis 2 rotations successives utilisant les angles d’attitude de 1'instrument
(pitch et roll) afin d’avoir Ox et Oy dans le plan horizontal. La derniere rotation vise a placer
I’axe Oy vers le nord, cette derniere transformation est commentée dans la section .

En 2008 et 2009, les ADCP sont fixés sur un cardan relié a une ligne de mouillage qui tend
a incliner l'instrument selon les courants (figure 2.2). La profondeur de chaque bin change
donc au cours du temps au gré de I'inclinaison prise par l'instrument et il est nécessaire d"une
part d’éliminer les données pour lesquelles I’excursion de l'instrument était trop importante et
d’autre part, d'interpoler les données valides sur une grille de profondeurs régulieres.
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Contrdle de qualité des données ADCP

Afin de controler la qualité des données ADCP, nous avons appliqué un ensemble de cri-
teres proposés par Teledyne RD instruments. En fonction de différents parametres, il est pos-
sible de qualifier chaque point de donnée selon un degré de qualité (vert, jaune ou rouge). Les
données vertes sont des données de bonne qualité, les jaunes sont des données a prendre avec
précaution, et les rouges sont des données inutilisables. Nous avons rejeté les données "rouge”,
mais nous n’avons pas rejeté les données "jaune" car elle représentaient une grande quantité
d’information. Nous avons par ailleurs éliminé une grande partie des données a la profon-
deur des microcats car celle-ci ont pollué le signal acoustique des ADCP. On récapitule dans le
tableau [2.2]1'impact du contrdle de qualité des données.

mouillage année nombre de | nombre de | pourcentage
points avant | points apres | de données
filtrage filtrage rejetées
MG 2008 252028 213270 15%
2009 264816 229712 13%
2010 366999 156003 57%
CB 2008 212803 187681 12%
2009 203649 173034 15%
AS 2010 299443 220177 26%

TABLE 2.2 — Bilan sur le contréle de qualité des données ADCP

En 2008 et 2009, une grande partie de la perte de données est due a la présence de microcats
dans la colonne d’eau. Alors qu’en 2010 au seuil, elle est due a la pollution liée a la présence
de glace a la surface de I’océan. Une deuxieme source de pollution des données est le passage
d’icebergs au dessus du mouillage suite au vélage de la langue glaciaire du Mertz. En 2010,
dans la dépression(MG), le nombre de données rejetées pour cette raison est considérable. De
plus, la durée de vie de la batterie de cet ADCP a été anormalement courte.

Portée des données ADCP

A chaque pas de temps, nous définissons la portée de I’ADCP comme étant la profondeur
du bin valide le plus éloigné de l'instrument. La porté de I’ADCP dépend de différents para-
metres : la quantité de particules dans la colonne d’eau (backscatter), 1’état de la batterie de
I'instrument, la présence ou non de macro cibles (baleine, iceberg, microcat, banquise) dans la
colonne d’eau. Une statistique a été réalisée sur les profils de courant afin de quantifier la portée
moyenne de I'instrument sur I’année ainsi que la variabilité saisonniére de cette portée dans le
temps. Dans la sous-section on a constaté que la présence d’instrument fixés sur la ligne
au dessus de I’ADCP de fond, polluait localement le signal. On constate que les microcats on
également un effet sur les bins au dela de ces instruments. On a une diminution significative
du nombre de profils valide au dela des microcats. L'impact de la présence d’instruments de
mesure tels qu'une microcat est illustré par la figure (2.6). Au mouillage MG, on constate que
plus de 500 profils s’arrétent a 650 m de profondeur environ alors qu’a 700 m et 600 m de pro-
fondeur le nombre de profils s’arrétant par bin est compris entre 200 et 300. La portée médiane
de I’ADCP 75 kHz dans la dépression est de l'ordre de 400 m. Au dela seuls 50% des profils
restent valides. Les données ADCP dans la dépression et & CB ne décrivent donc le courant que
dans la couche profonde (Figures [2.6| et 2.7). Au seuil la portée médiane annuelle qui théori-
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quement atteint la surface est fortement réduite par la couverture de glace qui semble polluer
une grande partie des bins entre la surface et 100 m de profondeur environ.

mouillage année profondeur profondeur portée de
instrument médiane I'appareil (en

(en m) atteinte  (en | m)

m)

MG 2008 910 524 386

2009 888 488 400

2010 920 624 296

CB 2008 701 329 372

2009 654 338 316

AS 2010 582 110 472

TABLE 2.3 — Portée médiane de chaque mouillage
700 . : : 100
190

600

500

N
o
o

w
o
o

number of profils

distribution function [%)]

200

100

-800 -700 -600 -500 -400
ADCP range [m]

FIGURE 2.6 — Profondeur du bin valide le plus éloigné de I'instrument a MG en 2008 (histo-
gramme) et fonction de répartition (rouge) associée a cette distribution

La portée de I'instrument a également une variation au cours du temps, a cause de la varia-
bilité saisonniere de la quantité de particules dans la colonne d’eau. Plusieurs facteurs jouent
sur cette quantité, le mélange dans la colonne d’eau, 'activité biologique, la fonte de glace de
mer ou de glacier qui vont potentiellement relacher des particules dans la colonne (la dimi-
nution de la batterie au cours du temps peut aussi entrainer une diminution de la portée de
I'instrument comme en 2010 a MG).
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La figure (2.7) représente la portée médiane mensuelle de chaque ADCP pour chaque année
et mouillage :

* MG : La variation saisonniere de la portée est assez semblable en 2008 et en 2009. La

portée augmente d’environ 150 m de janvier a avril et ensuite diminue d’environ 100 a
150 m de mai jusqu’a aoft, puis, elle reste relativement stable d’aofit jusqu’a janvier.

En 2010, la variation saisonniere de la portée de l'instrument est totalement différente,
avec une diminution persistante de la portée de I'instrument tout au long de 1’année, soit
au total sur I'année entre 200 et 300 m.

CB : On observe aussi une évolution saisonniére en 2008 et en 2009. La portée de 1'ins-
trument diminue d’environ 75 m entre février et mars puis augmente entre mars et avril.
D’avril jusqu’a octobre (aofit) pour 2008 (2009), on observe une diminution de la por-
tée de 1'ordre de 250 m. Puis la portée ré-augmente d’environ 250m jusqu’a janvier. On
remarque que les minima de portée des années 2008 et 2009 sont décalés de 2 mois.

AS : Enfin au seuil en 2010, on observe une diminution de la portée d’environ 150 m

d’aolit a novembre, puis une augmentation d’environ 100 m de novembre a décembre.
Pour les 3 mouillages on a une variation au cours de I’année de la portée de I’ADCP caractérisée
par un minimum saisonnier au printemps pour les mouillages CB et AS, et un maximum en

début d’automne pour le mouillage MG (sauf pour 2010).
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FIGURE 2.7 — Variation saisonniére de la portée médiane mensuelle des ADCP aux trois
mouillages (courbes rouge, verte et bleue selon I’année). La portée médiane sur la période

d’acquisition est indiquée par une ligne horizontale rouge.
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Extraction de la marée

Dans la zone d’étude, la marée présente des composantes dominantes diurnes et semi
diurnes (Mayet et al., 2013). Afin d’extraire les différentes composantes de la marée de nos
séries temporelles de courant, nous utilisons le logiciel T_TIDE développé par Pawlowicz et al.
(2002). L’extraction est basée sur une analyse en harmoniques, le signal de marée est décomposé
en une somme finie de signaux sinusoidaux ayant chacun une fréquence spécifique associée
aux parametres astronomiques.

On remarque que la marée est fortement dissipée au fond. Dans ce qui suit, lorsque nous
comparons la marée déduite des courants mesurées a la marée issue du modéle T-UGOm,
nous considérons les bins assez éloignés du fond afin de s’éloigner de la couche dissipative de
fond et considérer les ellipses de marée indépendantes de la profondeur. Cependant il faut étre
vigilant a ne prendre en compte que les niveaux pour lesquels il y a encore suffisamment de
données pour avoir une extraction correcte de la marée.

Orientation des mouillages

Comme on peut le voir sur la figure (2.8), le pole sud magnétique est proche de la zone
d’étude (environ 430 km). La déclinaison magnétique est ’angle formé par le méridien géogra-
phique et le méridien magnétique. L'inclinaison magnétique est quant a elle I’angle que fait le
champ magnétique terrestre avec 1’horizontale. La déclinaison magnétiqueE] dans notre zone
d’étude est de 1'ordre de 125°E (MG) a 146°E (CB) entre 2008 et 2009, c’est la correction qu’il
faudrait apporter au compas de I’ADCP pour recaler les données avec le nord géographique.
Cependant, l'inclinaison magnétique étant trés importante (environ -88°), la composante hori-
zontale du champ magnétique terrestre est tres petite par rapport a la composante verticale, la
mesure du compas est donc peu fiable. De plus les compas sont sujets aux fluctuations journa-
lieres de la déclinaison magnétique; elles sont de plus en plus importantes a mesure que 1’'on
s’approche du pole sud magnétique.

Pour s’affranchir se ce probléeme sur les compas, tous les ADCP ont été configurés en coor-
données instrumentales. Afin de connaitre I’orientation des courants, nous avons donc di esti-
mer |'orientation de chaque instrument indirectement. Nous avons comparé les ellipses de ma-
rée extraites des courants mesurés par I’ADCP dans le référentiel de I'instrument aux ellipses
de marées modélisées par le modeéle T-UGOm. Seules ont été utilisées les harmoniques ex-
traites de manieére satisfaisante selon le critere SNR (inverse de 1’erreur relative sur I’amplitude
de I’axe majeur de l’ellipse de marée) de T_TIDE. Nous avons ensuite cherché la correction op-
timale d’angle en prenant en compte l'erreur données pas T_TIDE sur ’orientation de chaque
ellipse (voir figure 2.9). Nous faisons I'’hypothese ici que les ellipses de marée extraites du mo-
dele T-UGOm sont parfaites. L'ensemble des angles correctifs apportés aux données brutes afin
d’orienter correctement le mouillage dans le repere géographique sont reportés dans le tableau
24.

5. http://www.geomag.nrcan.gc.ca/calcl/
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FIGURE 2.9 - Orientation du mouillage.

mouillage | année orientation déclinaison correction

instrument | magnétique (01 juillet) T-UGOm

2008 106.3° 125.8°E -90.2°+6

MG 2009 98.8° 125.6°E 159.1°+7

2010 110.9 125.4°E -96.5°+5

CB 2008 39.4° 146 .4°E 83.1°+10
2009 | -168.6/-10.6 145.3°E 175.3401°/17.4°+13

AS 2010 161.5 143.3°E -112.5°+5

TABLE 2.4 — Orientation des mouillages estimée a partir de la comparaison des ellipses des
composantes de marée issue des données avec celles issues du modele de marée T-UGOm
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Méthodes

Estimation des contenus en chaleur et en eau douce et leur évolution

Estimation des contenus en chaleur et en eau douce

Nous définissons le contenu en chaleur (Ocean Heat Content, OHC) et en eau douce (Ocean
Freshwater Content, OFC) entre 2 surfaces (o3 et 07) :

z(09)
OHC = / pCp(0 — Orep)dz @.1)
z(01)
z(;2) S — Sref
OFC — / p2 el g, 2.2)
Jz(oy) ref

Ot z est une profondeur, p la masse volumique, Cp la capacité calorifique de I'eau de mer, 0 la
température potentielle et S la salinité.

Les températures potentielle et salinités de référence ont une grande influence sur 1’estima-
tion des tendances dans le cas o1 I'épaisseur de la couche comprise entre les 2 surfaces (07 et
o) varie au cours du temps ou dans 'espace. Nous prenons la température (salinité) moyenne
de la couche sur la période étudiée comme température (salinité) de référence.

Evolution des contenus en chaleurs et en eau douce

En été 2007-2008, 2 campagnes hydrographiques ont été effectuées sur le plateau Adélie a
environ 3 semaine d’intervalle :la campagne CEAMARC et la campagne ALBION. On cherche
a diagnostiquer la variation moyenne des contenus en chaleur et en eau douce sur des couches
délimités par deux surfaces oy et 0, entre ces deux campagnes. Afin d’estimer des termes de
tendance nous avons fait les hypotheses suivantes : il existe des sous-zones sur le plateau Adé-
lie au sein desquelles les variations temporelles sur la période étudiée sont plus importante que
la variabilité spatiale qui peut alors étre considérée comme du bruit, les contenus en chaleur et
en eau douce varient linéairement au courant du temps.

La figure permet d’illustrer concretement la méthode utilisée.

Analyse optimale a multi-parameétres pour l'identification des masses d’eau

Comme cela a été présenté dans l'introduction, les masses d’eau dans la zone d’étude
peuvent étre définies par des critéres sur leur température potentielle, leur salinité ou encore
leur densité neutre pour I'eau circumpolaire profonde modifiée (MCDW). Cependant, comme
on a pu le voir pour la MCDW, les densités neutres n’encadrent pas correctement la masse d’eau
et il est nécessaire de fixer une limite en température pour ne pas comptabiliser comme MCDW
de I’Eau de Plateau a la méme densité neutre. Il est possible également de confondre avec de
la MCDW une masse d’eau issue du mélange entre ’'Eau de Plateau et I'eau Antarctique de
surface (AASW) si l’oxygene n’est pas ajouté comme critere discriminant.

Pour dépasser ces ambiguités, nous avons utilisé 'analyse optimale multi-paramétres
(OMP) afin de détecter plus précisément les masses d’eau sur le plateau (Tomczak and Large,
1989; |[Budillon et al., 2003). Pour cela nous avons défini 4 masses d’eau meres, la MCDW,
I’AASW, la WW et I'’eau dense de plateau (DSW). Cette derniere regroupe 1'eau tres salée de
plateau (HSSW) et 1’eau issue e l'interaction entre le glacier et I'eau salée de plateau (ISW),
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FIGURE 2.10 — Estimation de la tendance du contenu de chaleur de la couche de surface
(M] m~2) sur l'intégralité du plateau Adélie. En haut, la distribution spatiale des données
utilisées pour l'estimation, en couleur la date et la zone sélectionnée (carré vert). En bas, la
variation du contenu de chaleur de la couche de surface en fonction du temps, droite de régres-
sion (vert),les données utilisées pour la régression linéaire sont encadrées en vert. Les données
CEAMARC sont en rouge et les données ALBION en bleu.

afin de réduire le nombre d’inconnues et donc de garder un systeme d’équations entierement
déterminé.

Nous avons utilisé la conservation de la masse, de la chaleur, du sel et de I'oxygeéne dissous
pour bien contraindre notre analyse. Nous nous sommes limités a I’analyse des masses d’eau

loin de la surface ot le mélange des masses d’eau se fait sans l'interférence des sources et de
puits de traceur en surface.

Cette analyse permet d’améliorer la vision de la distribution de I'’eau circumpolaire sur la
zone d’étude par rapport aux cartes présentées dans|Lacarra et al.| (2011).
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La partie la plus délicate et sensible de I'OMP est le choix des podles (appelés également
masses d’eau meres) et de leurs caractéristiques associées. Nous détaillons ci-dessous les choix
adoptés :

* DSW : nous prenons les caractéristiques mesurées de 1’eau la plus salée dans la dépres-
sion Adélie. On a donc Sys, = 34.711, 0,5, = —1.917 °C et [02] gsry = 323umol 171,

e AASW : nous prenons les caractéristiques moyennes de 1’eau en surface (0 — 10m) dans
la dépression Adélie et au seuil Adélie. On a donc Suuse = 34.190, Ogps0 = —0.089 °C et
[02]aasw = 367umol 171,

* MCDW : nous prenons les caractéristiques mesurées de 1’eau la moins oxygénée rencon-
trée sur le plateau. On a donc S, = 34.590, 0,00 = 0.030 °C et [O2] edw = 244umol 171,

e WW : nous prenons, dans l'espace 6-S, l'intersection de la droite de mélange reliant la
MCDW mere etla WW du large (voir section[[.7/dans le chapitre[T) avec la droite du point
de congélation et nous prenons pour la valeur en oxygene dissous dans I'espace Oxygene-
Salinité la valeur en oxygene correspondant a la salinité obtenue préalablement sur cette
droite de mélange. Le fait de chercher le point d’intersection de la droite de mélange entre
la WW du large et la MCDW et la droite au point de congélation sur laquelle se trouve la
WW formée sur le plateau, revient a supposer qu’il existerait en hiver une masse d’eau
mere commune a ces 2 types de WW. On obtient donc pour ce dernier pole, Sy = 34.360,
O = —1.886 °C et [02]wew = 312umol 171,

Pour effectuer I'OMP nous évaluons la confiance dans chaque parameétre en prenant 1’écart-
type le plus élevé associé a la définition d'un pdle. Dans notre cas, le pole le moins bien défini
dans l'espace des parametres de I'OMP, est '’ AASW. Pour la salinité 1’écart-type associé est
0.11, pour la température potentielle c’est 0.36°C et pour la concentration en oxygene dissout
c’est 12umol 1=, Cette confiance sur les parametres définissant les poles est comparée a la
dispersion des podles dans I'espace des parametres. Ce qui donne les poids respectifs suivant :
5,9 et 17. Bien que la précision demandée en oxygene soit trés faible, I'oxygene est associé a
un poids plus important car les masses d’eau meres se différentient bien en oxygene dissous
relativement a l'incertitude sur la teneur en oxygene qui leur est associée.

Détection de tourbillons a partir de données de mouillage

L'importante variabilité du courant dans notre zone d’étude nous a amenés a envisager
l"utilisation d"une méthode de détection des tourbillons a partir des séries temporelles de cou-
rant enregistrés au mouillage MG. Lilly et al. (2003) ont mis en place une procédure permettant
de détecter et de caractériser un des tourbillons a partir de données de mouillage. Dans ce qui
suit nous détaillons les étapes clefs de cette procédure.

Hodographe du courant et diagramme progressif de vecteur

L’hodographe et le diagramme progressif de vecteur (Progressive Vector Diagram, PVD)
sont de bons outils pour détecter la présence de tourbillons dans une série temporelle de cou-
rant. La présence de tourbillons isolés advectés par le courant moyen se traduit en effet par une
forme bien spécifique dans I'’hodographe et dans le PVD du courant (Lilly and Rhines| 2002).
Nous avons donc tracé 1'hodographe et le PVD des vitesses a différents niveaux et nous avons
détecté un certain nombre d’événements potentiellement identifiables comme des tourbillons,
ce qui nous a amené a approfondir la recherche de tourbillons dans nos données.



II1.3.b

IT1.3.c

Section III. Méthodes 43

Ondelettes

L’analyse en ondelettes est bien adaptée a I’étude de signaux caractérisés par une échelle de
temps particuliére variant au cours du temps. Nous utilisons la famille d’ondelettes générali-
sées de type Morse (Lilly and Olhede, 2012). Cette famille d’ondelettes dépend de 2 parametres
7 et B, dans notre cas nous prenons y = 3 et B = 2 comme conseillé par J. Lilly. Le choix de cette
famille d’ondelette et de ces parametres permet selon J. Lilly d’obtenir des ondelettes dont la
forme des parties réelle et imaginaire est tres proche de celle des composantes de la vitesse pa-
rallele et normale a I’advection moyenne respectivement d"un tourbillon de type Rankine. On
peut alors identifier un tourbillon présumé en repérant des maxima locaux dans la transformée
en ondelettes.

Caractérisation des tourbillons a partir des données de mouillage

Il est possible d’isoler le signal de vitesse des tourbillons dans les séries temporelles de
courant en faisant un certain nombre d’hypothese (Lilly et al., 2003). Supposons que des tour-
billons soient advectés sur le plateau par la circulation moyenne de telle sorte qu’il soit possible
de décomposer la vitesse de la fagon suivante :

d=u+u (2.3)

La vitesse # représente le courant moyen supposé spatialement uniforme et évoluant lente-
ment dans le temps et U est le courant associé au tourbillon. Afin de faire cette séparation nous
avons dans un premier temps extrait la marée (voir [[.3.d). Puis nous avons appliqué un filtre
passe bas de type Lanczos avec comme période de coupure (T. = 20 h) afin de filtrer les ondes
proches inertielles (Moffat et al., 2009). Il est nécessaire de définir une fréquence de coupure
permettant de séparer le courant moyen du courant associé au tourbillon. La période de cou-
pure doit étre de ’ordre de grandeur du diamétre du tourbillon divisé par la vitesse moyenne
pendant la période étudiée. Pour préciser cette fréquence de coupure nous utilisons la trans-
formée en ondelette ainsi que le spectre du courant. La période de coupure choisie dans cette
étude est 7 jours. Supposant par exemple que les tourbillons recherchés ont un diametre de
I'ordre du rayon de déformation (de I'ordre de 12 km par exemple) pour un courant moyen
d’au moins 3 cm s~!, le temps caractéristique maximal d’advection d'un tourbillon serait de
'ordre de 5 jours.






Variabilité saisonniere sur le plateau Adélie :
hydrologie et courants

> Ce chapitre pose un contexte saisonnier a I'étude des masses d’eau et des courants a partir des données
issues des mouillages ALBION. Dans un second temps, dans ce contexte, les données de courants sont analysées
afin de mieux comprendre le lien entre la circulation et la variabilité hydrologique saisonniere et plus succintement,
la variabilité interannuelle. <
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LUSIEURS études se sont intéressées a la variabilité saisonniere sur le plateau Adélie met-
tant en évidence une forte variabilité saisonniére de 1'énergie cinétique au seuil Adélie
(Williams et al., 2008a, 2010) et une saisonnalité des propriétés hydrographiques dans certaines
régions du plateau (baie de Commonwealth, seuil Adélie) (Williams et al., 2008a} 2010, 2011;
Lacarra et al., 2014) Dans cette partie nous montrons qu’il est indispensable de faire une sépa-
ration entre la saison froide, durant laquelle I'eau dense se forme et la saison chaude durant
laquelle la MCDW envahit la dépression. A ce jour, il n’y a pas d’information sur la saisonna-
lité dans la dépression au voisinage des sources d’eau dense hormis celles issues de sorties de
modeles qui semblent étre peu en accords avec les observations concernant la stratification, la
température ou la salinité. La circulation hivernale a été étudiée dans Bindoff et al.[(2001) et
Williams and Bindoff| (2003) a partir d'une campagne océanographique réalisée en hiver 1999,
mais sans traiter la variabilité. Dans ce chapitre, nous proposons de caractériser la saisonnalité
de la circulation, d’analyser en détails le courant moyen dans un contexte spatio-temporel plus
large et, ainsi, de replacer nos observations dans le contexte de ce que I’on connait actuellement.

Evolution saisonniére des propriétés hydrologiques dans la dépres-
sion Adélie

Le plateau Adélie était avant le vélage du Mertz en 2010 une zone de formation d’eau dense,
les propriétés hydrographiques de cette zone d’étude ont une variabilité saisonniére impor-
tante induite notamment par une forte variation des forgages de surface (e.g., vent, flux ra-
diatifs air-mer, formation-fonte de glace de mer) au cours de I'année (Lacarra) 2013). Plusieurs
études ont été réalisées dans le passé a partir de données de mouillages déployés au seuil et
dans la dépression de 1998 a 1999. Elles ont permis de mettre en évidence un fort cycle sai-
sonnier de la température et de la salinité sur le plateau Adélie (Williams et al., 2008a). Cepen-
dant, chaque mouillage ne comportant qu'un ou deux capteurs de température, conductivité et
pression dans la colonne d’eau, les variations de la structure verticale des propriétés hydrogra-
phiques sont mal résolues. De plus les séries temporelles dans la dépression sont souvent tres
peu étendues, ne couvrant pas la totalité du cycle saisonnier. Sur la bases données collectées
au seuil et dans la dépression Adélie, Williams et al. (2008a) décompose le cycle saisonnier en
quatre grandes phases, la phase de déstratification et de formation d’eau dense (avril a sep-
tembre), la phase de pic (octobre novembre) ot la salinité du réservoir est maximale, la phase
de destruction (décembre) et enfin la phase de reconditionnement de la colonne d’eau (janvier
a mars). Ces phases sont définies a partir de la variation de la salinité observée a la profondeur
des microcats déployées. De 2008 a 2011, un mouillage ALBION est déployé dans la baie du
Commonwealth (CB), permettant de décrire la variabilité saisonniere dans cette baie avant le
vélage a partir des années 2008 et 2009 (Lacarra et al.,[2014). Ce mouillage comportant trois mi-
crocats, il a permis d’avoir une bonne estimation de la variabilité saisonniere de la stratification
dans cette baie. Lacarra et al. (2014) décrivent une déstratification graduelle en-dessous de 250
m débutant et semblant atteindre le fond en juin, la salinité au fond atteignant son maximum
de septembre a octobre. Si la convection semble atteindre le fond (700 m environ au mouillage
CB) de juin a septembre dans la baie de Commonwealth , il est utile de déterminé si une sai-
sonnalité identique est retrouvée dans la dépression Adélie proche de la langue glaciaire du
Mertz. C’est ce que nous proposons d’étudier a partir des observations du mouillage MG.



I1

I.1.a

I.1.b

48 Chapitre 3. Variabilité saisonniére sur le plateau Adélie : hydrologie et courants

Evolution des propriétés hydrologiques au mouillage MG
Cycle saisonnier de la salinité

Grace au mouillage MG (situé a une profondeur d’environ 900m sur la pente est de la dé-
pression Adélie), nous disposons de données uniques sur la variabilité temporelle des proprié-
tés hydrologiques et de leur structure verticale dans la dépression Adélie. A ce jour, seule une
série temporelle de quelques mois (aotit 1999 - février 2000) avait pu étre recueillie pres du fond
dans la dépression (Williams et al., 2008a).

Sur la figure on retrouve les phases introduites par (Williams et al., |2008a) avec un
certain nombre de modifications. On observe une premiere phase de formation d’eau dense
durant laquelle la colonne d’eau se destratifie depuis la surface. Un flux important de flotta-
bilité en surface associé au rejet de saumures issues de la production de glace de mer est a
'origine de cette déstratification (Lacarral 2013;|Lacarra et al., 2014). Cette premiére phase dé-
bute en mars au niveau de la microcat au niveau de la microcat a 250 m environ (courbe noire).
La convection atteint sa profondeur maximale au-dessus du mouillage entre mi mai et début
juin, cela se traduit par un minimum de stratification dans la couche de fond : sur la figure
la salinité de la microcat intermédiaire (courbe rouge) et de la microcat de fond (courbe bleu)
sont relativement proches. La salinité est plus importante au fond en 2009 par rapport a 2008, la
colonne d’eau entre mai et juin est plus homogeéne en 2009 par rapport a 2008, ces observations
semblent montrer que la convection profonde a été plus intense en 2009 par rapport a 2008 au
mouillage MG.

Tandis que la premiere phase se poursuit sur a la profondeur des deux microcats supé-
rieures, la salinité dans la couche de fond semble augmenter de maniere indépendante par
rapport aux deux autres niveaux (tout particulierement 2009). Cette augmentation de salinité
au fond est observée de juin a novembre en 2008 et de septembre & octobre en 2009. Dans le
paragraphe [V} plusieurs hypotheses sont formulées et testées afin d’expliquer ce phénomene.

Variabilité saisonniére des masses d’eau

Afin d'illustrer I’évolution saisonniere des masses d’eau détectées aux trois niveaux de mi-
crocats, les séries temporelles de température potentielle sont représentées sur la figure de
salinité sur la figure 3.1/ et 'ensemble des mesures de température et de salinité est représenté
dans un diagramme 6 — S avec I'information temporelle associée en couleur (figure[3.3). Sur ce
diagramme sont également tracés la ligne du point de congélation a 20dbar et la ligne de Gade
(Gade| [1979) sur laquelle évolue I'ISW (voir section[[L.7.d dans le chapitre [I).

On observe au niveau de la microcat supérieure la présence de MCDW de décembre a mars
avec un maximum en janvier et février que I’on retrouve sur la série temporelle de température.
Celle-ci montre par ailleurs que la MCDW est détectée au mouillage sous forme de "bouffée"
(pulses) (Figure [3.2), peut-étre associés a une activité tourbillonnaire (voir Chapitre [8) ou a
la variabilité du front de MCDW en subsurface. Au niveau de la microcat intermédiaire, on
observe trois masses d’eau, 1’eau ayant interagi avec la langue glaciaire (ISW), 'Eau de Plateau
Trés Salée (HSSW) et I’eau de la couche de mélange hivernale (WW) telle qu’elle est décrite dans
Williams and Bindoff (2003). L'ISW est observée de décembre a avril (Figureset. Plus on
avance dans la saison estivale, moins elle est salée, ce qui, dans I'’hypothése d'une interaction
simple entre une masse d’eau et la langue glaciaire, signifie que la masse d’eau interagissant
avec le glacier est de moins en moins salée.
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FIGURE 3.1 — Evolution saisonniére de la salinité au mouillage MG en 2008 (haut) et 2009 (bas) ;
les salinités mesurées a proximité des coordonnées du mouillage MG lors des campagnes évo-
quées dans la partie [l.3[ sont reportées sur la figure (cercles colorés). Un filtre passe bas avec
une période de coupure égale a 2 jours a été appliqué sur les données. En noir la microcat
supérieure (250 m environ), en rouge la microcat intermédiaire (675 m environ) et en bleu la
microcat au fond (900 m environ) (Tableau .

Evolution saisonniére du champ de densité et de la stratification

Sur le plateau Adélie, la colonne d’eau est principalement stratifiée par le sel. Comme on
peut le voir sur la figure le champ de densité potentielle varie tres fortement au cours des
saisons dans la dépression. Ces variations de densité sont principalement dues aux variations
de salinité (Figure ; on retrouve donc la méme variabilité que pour la salinité.

Evolution de la profondeur des isopycnes

A partir des données des microcats acquises en 2008 et 2009 au mouillage MG, il est possible
de reconstruire un champ interpolé de densité et d’évaluer I’ordre de grandeur moyen des vi-
tesses d’approfondissement des surfaces isopycnes, donnant ainsi une idée de la dynamique du
champ de densité. La figure (3.5) représente 1'estimation des vitesses d’approfondissement des
isopycnes sur ces 2 années. On observe un important cycle saisonnier de ces vitesses. Pendant
la période stratifiée identifiée par une plus large gamme des isopycnes observées par les micro-
cats, les vitesses tendent a étre nulles ou positives, pouvant atteindre 10~* m s~ 1. Les vitesses
les plus importantes pendant cette période sont observées en novembre et décembre entre les
isopycnes 27.9 et 27.8 kg m 3. Les vitesses positives peuvent étre interprétées comme représen-
tant I'effondrement du déme (en novembre-décembre) d’eau dense apres la saison hivernale
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FIGURE 3.2 — Idem que pour la figure mais pour la température potentielle
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FIGURE 3.3 — Diagramme 6 — S pour chacune des microcats du mouillage MG ; en couleur sont
représentés les mois de 'année.

quand la production de glace n’est plus assez important pour maintenir ’homogénéisation de
la zone convective.

A contrario, pendant la période de déstratification, les vitesses sont négatives et peuvent
approchées en valeur absolue 10~#m - s7!. Elles sont liées a la remontée des isopycnes induite
par le mélange vertical convectif entrainé par le rejet de saumures.

Campagnes estivales : A partir de la figure il est possible d’estimer la vitesse d’appro-
fondissement des isopycnes en faisant les hypotheses suivantes : cette vitesse est supposée



Section I. Evolution saisonniére des propriétés hydrologiques dans la dépression Adélie 51

300}
~400}

~500}

~700}

~800[- -

~900}

r‘n‘l‘n‘ﬁin‘n‘i‘i,i‘i‘
J ASONDJFMAWM

27.7 27.74 27.78 27.82 27.86 27.9 27.94 27.98

i i i

| T | I i I

FMAMJ
FIGURE 3.4 — Profondeur des isopycnes interpolée linéairement a partir des données de mi-
crocats au cours du temps au mouillage MG, les données ont été filtrées avec une moyenne

glissante a 15 jours

constante dans le temps sur la période de I'estimation, la stratification est supposée linaire
entre les microcats, 1’écart a cette vitesse moyenne d’approfondissement est supposée entiére-
ment due au bruit sur la mesure (ondes internes, variabilité tourbillonnaire) (Tableau 3.1).
Pour I'année 2008, une régression linéaire est faite sur l'estimation de la profondeur des sur-
faces isopycnesEl 27.725 kg m~3 et 27.8 kg m~3, la période utilisée pour faire cette estimation
s’étend du 19 janvier au 10 février, période durant laquelle 1'énergie cinétique associée a la
vitesse horizontale est minimale au fond (voir section [[I1.3.b)).

En 2009, deux périodes différentes sont utilisées pour estimer la vitesse, la période du 10 jan-
vier au 10 février centrée sur la période de minimum d’énergie cinétique au fond et la période
du 19 janvier au 10 février directement comparable a 2008.

En 2008, la vitesse de remontée des isopycnes est tres petiteEl etégalea 0.1 05 x 10 0 ms~!
pour l'isopycne 27.725 kg m—3 et a 4.3 + 0.4 x 107% m s~! pour l'isopycne 27.8 kg m 2. On peut
donc supposer la campagne ALBION de 2008 a eu lieu apres la période d’effondrement du
dome d’eau dense dans la limite du bruit associé notamment aux ondes internes et a la va-
riabilité tourbillonnaire. Ce résultat sera utilisé pour justifier 1'utilisation d’'un modéle inverse
diagnostique sur la campagne ALBION 2008 afin d’estimer la circulation estivale (chapitre[5).

1. Les estimations de la vitesse d’approfondissement associée a la surface isopycne 27.725 kg m~3 sont a prendre
avec précautions car cette isopycne est proche de la microcat supérieure et passe parfois au-dessus de cette microcat.
2. Le R? associé a la régression n’est pas significatif.
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FIGURE 3.5 — Evolution saisonniére moyenne des vitesses d’approfondissement des isopycnes,
vitesses d’approfondissement des isopycnes (11 - s71) ; estimation basée sur les deux années de
données de microcats au mouillage MG.

vitesse d’approfondissement [x107¢ m s~ 1

période 0
19/01/2008-10/02/2008 | 27.725 —0.1£+0.5
27.8 —43+04
10/01/2009-10/02/2009 | 27.725 46+0.3
27.80 19.1+04
19/01/2009-10/02/2009 | 27.725 122+04
27.80 321+0.6

TABLE 3.1 — Vitesses d’approfondissement (les vitesses négatives sont associées a une remontée
de l'isopycne) associées a l'isopycne oy = 27.80 kg m > ainsi qu’a l'isopycne 0y = 27.725 kg m =3
pendant 1'été (période de minimum d’énergie cinétique au fond).

En 2009, du 10 janvier au 10 février, on assiste a un approfondissement des isopycnes
avec une vitesse égale a 4.6 + 0.3 x 107 m s~! pour l'isopycne 27.725 kg m~3 et 19.1 + 0.4 x
107® m s~! pour l'isopycne 27.8 k¢ m~3. Du 19 janvier au 10 février, I'approfondissement de-
vient plus rapide avec une vitesse égale a 12.2 0.4 x 107® m s~! pour l'isopycne 27.725 kg m 3
et32.140.6 x 107® m s~! pour l'isopycne 27.8 kg m 3. En 2009, on peut donc supposer que pen-
dant la campagne le dome n’était pas encore stabilisé (Table 3.1).
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Evolution de la stratification en début d’été

Il est également possible d’estimer 1’évolution du champ de densité au cours du début de la
période estivale d’effondrement du ddéme (décembre-janvier) en utilisant les données les don-
nées hydrologiques de la campagne CEAMARC et les données ALBION 2008 couvrant ainsi la
période du 20 décembre 2007 au 19 janvier 2008 (Figure dans le Chapitre [2). Nous avons
calculé la variation de profondeur (vitesse d’approfondissement) d’un ensemble de surfaces
isopycnes en moyenne sur un sous domaine du plateau sur la période fin décembre 2007 a fin
janvier 2008. Le sous domaine a été sélectionné pour ses propriétés d’homogénéité topogra-
phique (gradients de bathymétrie faibles) et pour son échantillonnage temporel sur un laps de
temps suffisant. La figure[3.6|présente la vitesse moyenne associée au déplacement des surfaces
isopycnales w,. En supposant dans un premier temps que ces surfaces isopycnales ont une aire
identique, la variation verticale de ces vitesses donne la convergence ou divergence de volume
dans les couches délimitées par des surfaces isopycnes. On observe une augmentation de la
vitesse w, (entre Iisopycne 27.68 et I'isopycne 27.8kg m %) de 'ordre de 5.1 x 10~° m s~ !, sug-
gérant une convergence de masse d’eau. Dans cette gamme de densité se trouvent la MCDW
et la WW, deux masses d’eau qui ne sont pas formées sur le plateau. Au dessous de l'isopycne
27.8 les vitesses w, diminuent en se rapprochant du fond, suggérant une divergence dans les
couches profondes. Ces vitesses d’approfondissement sont cependant relativement petites au
regard des vitesses estimées au cceur des périodes de déstratification/restratification (figure
3.5).
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FIGURE 3.6 — Estimation de la variation de la profondeur des surfaces isopycnes. Courbe bleue :
entre décembre 2007 et janvier 2008 a partir d'une comparaison des champs de densité des
campagnes CEAMARC et ALBION. Erreur associée (zone ombrée en bleu de part et d’autre
de la courbe). Les vitesses pour lesquelles la Py, est inférieure a 107> sont marquées par
des cercles rouges. Les courbes rouge, verte et jaune sont : pour les mois de décembre, janvier
et février, respectivement a partir de la variation moyenne mensuelle de la profondeur des
isopycnes au mouillage MG déduite des microcats.
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Distributions spatiales saisonnieres de la salinité dans le sud-est de la dépression
Adélie

La figure 3.7/ permet d’appréhender la structure spatiale associée a la variabilité saisonniére
décrite précédemment (section a partir de sections (formant des boites) réalisées de facon
récurrente a 'est de la langue glaciaire du Mertz. On a regroupé sur la figure deux sections
estivales : en (a) 1’été 2000-2001 et en (d) 1'été 2007-2008, en (b) une section de 'hiver 1999 et
en (c) une section de printemps. Les détails associées aux données utilisées pour tracer ces
sections sont donnés dans la section du Chapitre P2} Pour la campagne ALBION 2008, la
section utilisée correspond aux sections délimitant la boite Mertz du modéle inverse (Chapitre

o).

15 14 13 12 11 10 9 8
O — e ——— u7

204142 43 45 46 47 43 49 50 5L

31 30 20 28 27 26 25 24 23 22 21 20 19 18 17 16

depth (dB)
depth (dB)

0 11 20 30 39 48 59 68 77 87 9 143 162 173 0 9 17 27 35 44 53 61 70 79 & 96 104 113 122 131 140 148 157 166 174 183 193 202
distance (km) distance (km)

(a) été 2000 — 2001 (NBP00-08) (b) Hiver 1999 (AU9901)

0z 20 30 31 3 33 3 35 3 37 3 30

depth (dB)
depth (dB)

81 95 106 118 130 142

113 140 166
distance (km) distance (km)

(c) Printemps 2004 (NBP03-08) (d) été 2007 — 2008 (ALBOS)

FIGURE 3.7 — Distribution de salinité a 1’est du Mertz sur des sections formant des boites dé-
roulées dans le sens anti-horaire depuis la baie de Buchanan (angle sud des boites) (voir figure
. Ces sections ont été réalisées lors de 4 campagnes échantillonnant (a) et (b) 1'été (NBP00-08
en 2000-2001 et ALBION en 2008), (b) I'hiver (AU9901 en 1999) et (c) le printemps (NBP03-08
en 2004).
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FIGURE 3.8 — Carte regroupant les quatres campagnes : NBP00-08 (jaune), AU9901 (cyan),
NBP03-08 (rouge) et ALBO8 (bleu). Les sections sont reliée en trait plein. Le mouillage MG
(carré vert barré d’une croix).

o Lté: Durant les deux campagnes estivales 2000-2001 et 2007-2008, on observe en surface
une grande quantité d’eau douce au-dessus du banc du Mertz, Plus importante en 2000-
2001, en plus grande quantité en s’éloignant de la langue glaciaire et de la cote. Sur ces
deux étés, I'eau dense remonte sur le banc du Mertz induisant un gradient horizontal de
densité entre la cote et le banc du Mertz.

e Hiver : Durant ’hiver 1999, on observe des eaux moins denses sur le banc du Mertz et
plus dense sur la partie sud de la dépression appuyée sur la cote, au large de la baie de
Buchanan et la baie de Watt. L'eau trés dense tapisse la pente est de la dépression appuyée
au banc du Mertz et est associé a une forte stratification proche du fond. Les iso-halines
sont presques verticales dans les 500 premiers métres, indiquant une couche de mélange
hivernale tres profonde.

* Printemps : Au printemps 2004, la stratification semble avoir été rétablie au fond (en-
dessous de 400 m de profondeur), tandis qu’au-dessus de 400 m, les iso-halines sont
toujours presque verticales reflétant certainement une convection encore active dans les
400 premiers metres de la colonne d’eauﬂ

3. Cela pourrait expliquer pourquoi 1’été on observe des eaux plus oxygénées a partir d"une certaine profondeur
dans les eaux au point de congélation
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Eléments sur la variabilité interannuelle des conditions hydroligiques

Si les sections sur la figure [3.7| permettent d’avoir une idée de la structure spatiale saison-
niere autour du mouillage MG. Elles ont été réalisées en des années différentes et il se rajoute
donc un signal interannuel au signal saisonnier.

Les propriétés hydrologiques dans la dépression ont une forte variabilité interannuelle
(Marsland et al., 2004; Kusahara et al., 2011bj Tamura et al., 2012; |(Cougnon et al., 2013} Shad-
wick et al., 2013; [Lacarra et al., 2014).A titre d’exemple, la production de glace qui est un bon
proxi de la production d’eau dense (Lacarra et al., 2014) montre une forte variabilité interan-
nuelle (Figure dans le Chapitre[I). On constate que les années 2008 et 2009 sont des années
de forte production, les années 2000, 2004 et 2007 étant des années de production moyenne
tandis que 1999 est une année de faible production.

On a reporté sur les séries temporelles du mouillage MG (Figure [3.1), les températures et
salinités mesurées a la profondeur des microcats et a proximitéﬁ du site du mouillage MG pen-
dant ces différentes campagnes hydrographiques illustrées dans la figure[3.7] Les données de la
campagne printaniere de 2004 sont les données qui different le plus des observations obtenues
en 2008-2009. On observe un biais négatif de salinité de 'ordre de 0.05 qui peut s’expliquer en
partie par la différence de production de glace dans la polynie du Mertz environ 240 km?> en
2004 et environ 310 et 300km> en 2008 et 2009 respectivement (Figure dans le Chapitre .

La section de la campagne estivale 2000-2001 est relativement différente de la section de la
campagne ALBION 2008. Lors de cette derniere, on observe un dome d’eau dense bien marqué
le long du Mertz que 'on ne retrouve pas en 2000-2001. De plus en 2000-2001, on observe
une plus grande quantité d’eau douce en surface. La comparaison de la campagne 2000-2001
avec les observations obtenues en 2008-2009 grace au mouillage (Figure montre un biais
négatif de salinité de 0.05 en 2000-2001 par rapport a 2008 et 2009 a la profondeur des microcats
intermédiaires et profondes du mouillage MG. Ce biais peut également s’expliquer par des
différences de production de glace, la production de glace de I'hiver 2000 n’ayant pas dépassé
235 km3, ¢’est-a-dire une valeur proche de celle de I'hiver 2004 (Figure dans le Chapitre .

Les salinités de la campagne hivernale de 1999 sont comparées aux données obtenues en
2008-2009 au mouillage MG. Les salinités de 1'hiver 1999 sont comprises entre les salinités ob-
servées en aotit 2008 et les salinités observées en aotit 2009. Sachant que la production de glace
dans la polynie du Mertz en 1999 est environ 100km? plus faible qu’en 2008 et 2009 (Figure
dans le Chapitre[). Il est possible que cette valeur reflete une saison de production plus courte
en 1999 due a un arrét prématuré de l'activité de la polynie en fin d’hiver.

4. Les sections ne sont pas parfaitement colocalisées avec le mouillage.
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III Caractérisation du courant moyen aux trois sites de mouillage

Dans cette section nous regardons les caractéristiques du courant a partir de ses trois
mouillages ALBION situées dans la dépression Adélie (MG), dans la baie de Commonwealth
(CB) et au sud du seuil Adélie (AS).

III.1 Courant moyen annuel
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FIGURE 3.9 — Composantes principales du courant (croix rouge) et courant moyen annuel
(fleche bleue) pour chaque mouillage, pour le courant basse fréquence (T, = 2jours) intégré
verticalement sur la colonne d’eau située au-dessus (haut) et en-dessous (bas) de 400m : . Re-
peére bathymétrique au point de mouillage (fleches noires).

La figure[3.9|représente I'ellipse de I'écart-type du courant (croix rouge) déterminée suivant
la méthode proposée par Thomson and Emery| (2014) ainsi que la composante moyenne du
courant (vecteur bleu) sur ’année pour le courant moyen intégré verticalement sous le niveau
du seuil (400m) et au-dessus du niveau du seuil, en utilisant les bins de I’ADCP compris entre
I'instrument et sa portée médiane (Table quatrieme colonne).

* Sous la profondeur du seuil : Sur les panneaux du bas de la figure la composante prin-
cipale de la variance du courant est le long de la topographie aux mouillages MG et CBEI
et dans une moindre mesure au mouillage AS. L'excentricité de I'ellipse de la variance du
courant est la plus importante & CB. A MG elle est proche de 0.

A MG le courant moyen de ’ordre de 3 cm s~ est dirigé vers la langue du Mertz. Il a la
méme orientation en 2008 et en 2009, et suit grossierement la topographie avec une faible

5. Le gradient de topographie est estimé a CB avec une échelle spatiale Ly, = 2.5km
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composante perpendiculaire a celle-ci et orientée vers les hauts fonds du banc du Mertz.
En 2010 le courant moyen a également une composante importante long de la topogra-
phie mais la composante perpendiculaire a la bathymeétrie est, cette année la ,dirigée vers
le fond de la dépression.

A CB, en 2008 et en 2009, le courant moyen de ’ordre de 2 cm s~ ! suit la topographie de
la cuvette de la baie de Commonwealth vers le nord /nord-est, c’est-a-dire vers le seuil
en sortie de la cuvette.

A AS, en 2010, le courant moyen est négligeable.

e Au-dessus de la profondeur du seuil : Sur les panneaux du haut de la figure (3.9), la com-
posante principale de la variance du courant est toujours le long de la topographie au
mouillagelﬂCB et au seuil. Cependant l'excentricité de l'ellipse de la variance du courant
est proche de 1. Cela signifie que plus haut dans la colonne d’eau, le courant est moins
contraint par la bathymétrie.

Le courant moyen est quasiment identique en-dessous du seuil et au-dessus du seuil a
CB et a ASil est négligeable mais dirigé dans la direction opposée a celle du courant dans
la couche en-dessous de la profondeur du seuil.

III.2 Influence de la topographie sur les courants de fond
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FIGURE 3.10 — Composantes principales (croix rouge), courant moyen annuel (fleches bleues)
pour le courant basse fréquence (T, = 2jours) prés du fond pour chaque mouillage. Repére
bathymétrique au point de mouillage (fleches noires)

Sur la figure (3.10), nous représentons les composantes principales du courant proche du
fond (correspondant aux bins 2 et 3 de chaque ADCP de fond). A MG, et CB, on retrouve des
caractéristiques du courant identiques probablement a celles mise en évidence dans la couche
400m-fond (Figure [3.9), avec cependant une excentricité plus forte de la variance &8 MG en
2008 et 2009 suggérant un guide topographique plus efficace quand on se rapproche du fond.
Cependant, la variance du courant reste isotrope en 2010 avec une composante perpendiculaire
a la topographie plus importante par rapport aux 2 années précédentes.

A AS, I’axe majeur de la variance maximale du courant est dirigé le long de la bathymétrie,
la variance du courant a une excentricité prononcée. Le courant moyen de l'ordre de 1 cm s,
suit la topographie, avec une faible composante remontant sur la pente du banc du Mertz.

La bathymétrie joue donc un role de guide dans la dépression pour le courant basse fré-
quence au mouillage MG. On peut en effet montrer par une analyse spectrale du courant a

6. Nous ne disposons pas de mesure de courant 8 MG au-dessus de la profondeur du seuil.
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150m au dessus du fond, une asymétrie entre le courant le long de la topographie et le courant
perpendiculaire a la topographie, dans les basses fréquences (T > 6jrs) (Figure [3.1T). Aux fré-
quences de variabilité inférieures a 2 yHz (6 jours), il y a moins d’énergie associée au courant
perpendiculaire a la topographie que d’énergie associée au courant le long de la bathymétrie.
Contrairement a la composante paralléle a la topographie.
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FIGURE 3.11 — Estimation de la densité spectrale de puissance en fonction de la période (en
heures) pour la composante du courant le long des isobathes (a gauche), pour la composante
du courant perpendiculaire aux isobathes (a droite) a 750 m (c’est-a-dire environ 150 m au-
dessus du fond) au mouillage MG ; fréquence inertielle (droite verticale rouge); principales
fréquences de marée (droites verticales en pointillés)

Contraste saisonnier

Dans cette partie nous mettons en évidence le contraste saisonnier du courant moyen pour
chacun des mouillages ALBION, puis nous discutons le courant moyen ainsi évalué dans le
contexte spatial d'un schéma de circulation pour le plateau Adélie.

Echelle de temps du courant, la notion de courant moyen

Le diagramme vectoriel progressif (Progressive Vector Diagram, PVD) est tracé pour chacun
des mouillages a différentes profondeurs. Nous travaillons a partir de séries temporelles dont la
marée a été extraite avec le logiciel T_TIDE (voir chapitre 2| paragraphe[[.3.d), et sur lesquelles
nous avons également appliqué un filtre passe bas de type Lanczos avec une coupure a 20
heure (Motfat et al., 2009) permettant de s’affranchir de la variabilité a des fréquences proches
inertielles aux alentours de la demi-journée sur le plateau Adélie (Emery and Thomson, 2001).

Dans la dépression

Le courant dans la dépression semble avoir deux orientations privilégiées (Figure 3.12).
Une orientation durant la saison hivernale, de mai & novembre environ, et une orientation de
fin décembre a fin mars durant la saison estivale. Cette saisonnalité du courant est observée en
2008 et en 2009. En 2010 la saisonnalité change et ce changement semble associé au vélage de
la langue glaciaire du Mertz (étoile rouge sur le PVD).
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FIGURE 3.12 - PVD a 650m de profondeur au mouillage MG 2008-2010. En couleur le mois de
I'année. Le vélage du Mertz est indiqué avec une étoile rouge.

Au seuil

Les données de mouillage en 2010 au seuil (Figure ne montrent pas de structure
moyenne saisonniere ou annuelle apparente. Le seuil est une zone privilégiée d’échanges entre
le plateau et le large, et 'on aurait pu s’attendre un courant moyen avec une forte composante
méridienne en I'hiver typique d’une circulation thermohaline 2D sur le plateau.

Dans la baie de Commonwealth

Dans la baie de Commonwealth, on ne distingue pas de périodes contrastées et le courant
semble suivre la méme orientation nord /nord-est tout au long de I’année (Figure|3.14).

Variation saisonniére de I’énergie cinétique et lien avec la stratification

Dans la suite de ce travail, nous essaierons d’estimer la vitesse au fond en été a I’aide d’un
modele inverse (chapitre . A partir des mouillages il est possible d’obtenir une premiere
connaissance a priori de I'amplitude du courant au fond. L'énergie cinétique (kinetic energy,
KE) du courant au fond a un important cycle saisonnier, elle est minimale en décembre-janvier
et augmente de maniere importante pendant la période hivernale (Figure 3.15). Grace aux mi-
crocats, il est possible de regarder la variation saisonniére de la stratification (représenté par
la fréquence de Brunt-Vaisila N2). Celle-ci est définie a partir de la différence de densité entre
les microcats supérieure et intermédiaire. Au fond, le minimum d’énergie est en phase avec le
maximum de stratification dans la couche intermédiaire.
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FIGURE 3.13 - PVD 200m au-dessus du fond au seuil en 2010. En couleur le mois de I’année.
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FIGURE 3.14 — PVD pour la baie de . En couleur le mois de I'année.
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FIGURE 3.15 — Energie cinétique au fond [cm? - s72](courbe noire) et la stratification entre la
microcat intermédiaire et la microcat supérieure N2 [s~2](courbe rouge)

Variation saisonniere de la structure verticale du courant basse fréquence

Le PVD du courant au mouillage MG a montré une variation saisonniere de 1’orientation
du courant. Nous explorons cette variabilité saisonniere en tracant I’angle du courant mensuel
avec la topographie pour I'année 2008 a MG (Figure . Ce diagnostic permet de mettre en
évidence deux périodes distinctes :

o Lté:De décembre & mi mai, le courant au fond est paralléle a la topographie et lui devient
perpendiculaire plus haut dans la colonne d’eau ce qui, dans une vision géostrophique du
courant, traduirait la présence d"un important gradient de densité le long des isobathes
dans la dépression avec des densités plus élevées pres du glacier du Mertz relativement
au seuil. Le courant est donc relativement barocline 1'été.

¢ Hiver : De mi mai a fin Novembre, le courant entre le fond et 450 m est parallele a la topo-
graphie, le courant a donc une composante barotrope dominante 1'hiver. Cela s’explique
par la faible stratification hivernale.

Il y a donc dans la dépression Adélie un cycle saisonnier du courant. Dans ce qui suit, nous
détaillons les structures estivale et hivernale du courant aux 3 mouillages ALBION :

Dépression Adélie

La figure 3.17 présente le courant moyen au mouillage MG en été (période de minimum
d’énergie cinétique (Kinetic Energy, KE) au fond dans la dépression) et en hiver (juillet, aotit et
septembre) en 2008, 2009.
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FIGURE 3.16 — Angle en degrés du courant avec la direction des isobathes au mouillage MG.

Dans la dépression Adélie, en 2008 et en 2009, le courant moyen au cours de I’année change
en amplitude et en structure verticale, probablement en lien avec le cycle de formation de I’'eau
dense dans la dépression. L'hiver, le courant est équivalent barotrope, dirigé vers la langue
glaciaire du Mertz. L'été, le courant au fond est également dirigé vers la langue glaciaire du
Mertz mais il tourne et s’intensifie dans le sens anti-horaire en s’éloignant du fond.

Cuvette de Commonwealth

Dans la cuvette de Commonwealth (Figure 3.18), en 2008 et 2009, on observe globalement
un courant moyen vers le seuil de la cuvette avec une importante composante méridienne
vers le nord. Ce courant bien qu’ayant un cycle saisonnier important en énergie (non montré),
présente une orientation relativement constante au cours de I’année, alignée avec les isobathes
locales de la topographie (échelle des pente de la cuvette de la baie de Commonwealth).

Seuil Adélie

Comme on a pu le voir sur le PVD, la notion de courant moyen saisonnier ou annuel n’est
pas bien défini au seuil en 2010. Ce résultat est clairement différent de 1’année 2008 évoquée par
Meijers et al.| (en préparation depuis 2010). L'absence de courant moyen est peut étre liée aux
bouleversement qui ont affecté la dépression suite au vélage de la langue glaciaire du Mertz.
Néanmoins, I'analyse d’une seule année ne permet pas de conclure ou d’affirmer quoique ce
soit sur I'impact du vélage de la langue glaciére sur la circulation.
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FIGURE 3.17 — Courant moyen estival (Minimum de KE au fond) (gauche) et hivernal (JAS)
(droite) mouillage MG, en 2008 (en haut) et 2009 (en bas). La couleur du vecteur de courant
donne sa profondeur. L'échelle des vecteurs est données par le repere bathymétrique pour le-
quel la taille de ses axes correspond a une vitesse de 2.5 cm s~
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FIGURE 3.18 — Courant moyen estival (gauche) et hivernal (droite) mouillage CB, en 2008 (en
haut) et 2009 (en bas). La couleur du vecteur de courant donne sa profondeur. L'échelle des
vecteurs est données par le repere bathymétrique pour lequel la taille de ses axes correspond a
une vitesse de 2.5 cm 5!
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FIGURE 3.19 — Courant moyen estival (gauche) et hivernal (droite) mouillage AS. La couleur
du vecteur de courant donne sa profondeur. L'échelle des vecteurs est données par le repere
bathymétrique pour lequel la taille de ses axes correspond a une vitesse de 2.5 cm s~

Courant Estival et cisaillement géostrophique

Dans le chapitre |5, un modele inverse en boite est implémenté dans la dépression Adélie
afin d’estimer le courant géostrophique pendant la campagne ALBION 2008. Pour évaluer la
pertinence de cette approche, nous comparons ici le courant moyen mesuré en été au mouillage
MG avec la vitesses géostrophiques parallele aux isobathes, référencées a zéro au niveau com-
mun le plus profond pour une paire de stations CTD a proximité du site de mouillage formant
une section perpendiculaire aux isobathes (voir Chapitre ] pour plus de détails sur le calcul
de cette vitesse). Le courant moyen estival est estimé en moyennant le courant mesuré sur la
période pendant laquelle 1’énergie cinétique au fond est minimale ([IL3.b), c’est-a-dire pour le
mouillage MG, entre le 19 janvier 2008, jour du déploiement du mouillage et le 10 février 2008

(Figure [3.20).

Le courant au moyen au mouillage MG est principalement aligné avec les isobathes sur les
100 premiers metres au dessus du fond. Il est d’environ 1.5cm - s~ et est dirigé vers la langue
glaciaire du Mertz. Le courant tourne ensuite dans le sens anti-horaire en s’éloignant du fond.

La composante paralléle a la topographie est tout d’abord orienté vers la langue glaciaire du
Mertz puis diminue en valeur absolue pour devenir nulle a environ 650m de profondeur. Plus
haut la composante du courant parallele a la topographie est positive (direction du seuil Adélie)
et augment en se rapprochant de la surface, elle est égale a 7 cm s~! 4 500 m de profondeur.

La composante perpendiculaire aux isobathes quasiment nulle au fond, devient relative-
ment importante en s’éloignant du fond (elle est du méme ordre de grandeur que la vitesse
paralléle aux isobathes a 500 m de profondeur).
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La composante parallele aux isobathes du courant géostrophique estimée a proximité du
site de mouillage a partir de données hydrologiques a également un cisaillement vertical vers
le nord. Cependant ce dernier est plus fort celui observé au mouillagelﬂ
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FIGURE 3.20 — Courant moyen estival au mouillage MG en 2008 : composante parallele aux
isobathes (bleu), composante perpendiculaire aux isobathes (rouge) encadrées par leurs inter-
valles de confiance; cisaillement géostrophique parallele aux isobathes a proximité du site de
mouillage MG (tiretés noirs).

Relation entre les cycles saisonniers aux différents sites de mouillage

A partir des séries temporelles de température et salinité issues du mouillage MG, nous
avons mis en évidence une augmentation de salinité au fond semblant décorrélée des varia-
tions de salinité observée sur les microcats intermédiaire et supérieure. La section hydrologique
hivernale (figure[3.7]b) montre que I’eau la plus dense ne se forme pas au-dessus de la position
du mouillage MG en hiver 1999 et que la convection n’atteint pas le fond au site du mouillage.
L”augmentation de la salinité observée au fond a MG pendant la période de destratification est
certainement liée a ’advection d'une masse d’eau salée depuis un site ot1 la convection est plus
pénétrante. Une premiere hypothése (H1) est de supposer que le site d’origine de cette masse
d’eau est la région cotiere sur le au large de la baie de Buchanan (BB) et de la baie de Watt
(WB). L'eau de fond formée au large de ces baies serait ensuite advectée jusqu’au mouillage
MG via une circulation cyclonique suivant les lignes de bathymétrie profondes. Une seconde
hypothese (H2) serait de supposer que la baie de Commonwealth (CB) est le site de forma-
tion de cette masse d’eau profonde. Cette baie est cependant relativement éloignée du site de

7. Peut-étre est-il nécessaire de rajouter un terme de frottement au fond pour expliquer intégralement un tel
cisaillement, mais il faudrait supposer une couche limite de fond de plus de 200m d’épaisseur.
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mouillage MG (a une distance de plus de 100km). En hiver 1999, Williams and Bindoff (2003)
observent pour la premiere fois dans I'ouest de la dépression Adélie, 'influence d'une masse
d’eau plus oxygénée (87% de la concentration en oxygene dissous a saturation en surface) que
les eaux de surface de la polynie du Mertz (Figure[3.22|b) qui serait formée dans la région de la
baie de Commonwealth. Si I'hypothese H1 ne peut étre vérifier faute de mouillage proche de
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FIGURE 3.21 — En haut (a) : Comparaison pour I’année 2009 de la salinité mesurée au mouillage
CB au fond (bleu), au niveau intermédiaire (rouge) et dans la couche supérieure (noir), et de la
salinité dans la couche profonde au mouillage MG (gris) ; En bas (b) : Comparaison pour 1’année
2009 de la salinité mesurée au mouillage MG au fond (bleu), au niveau intermédiaire (rouge)
et la couche supérieure (noir), et de la salinité dans la couche intermédiaire au mouillage CB

(gris)

la cote, il est possible d’étayer 1’hypothese H2 en comparant la série temporelle de la salinité
au niveau de la microcat du fond a MG a la série temporelle de la salinité de la microcat inter-
médiaire a CB. Cette derniere se situe au niveau du seuil qui sépare la cuvette de la baie de la
dépression Adélie (Figure [3.2I). Nous avons choisi d’effectuer cette comparaison sur 1’année
2009, plus active en termes de formation d’'EAU de Plateau Tres Salée (Lacarra et al., 2014).

Une premiere comparaison qualitative laisse penser que les deux séries temporelles cor-
relent avec un déphasage de 1’ordre de 14 a 20 jours. Dans I’hypothéese énoncée précédemment,
ce déphasage correspondrait a un temps d’advection de CB jusqu’a MG. La cross-corrélation
des 2 séries temporelles filtrées avec un filtre passe bas de fréquence de coupure 2 jours, sur
une période de 225 jours (de mi-juin a fin décembre), et dont on a enlevé la variation saison-
niére basse fréquence avec une régression polyndmiale d’ordre 4. nous obtenons une corréla-
tion maximum de 0.58 pour un déphasage de 1’ordre de 17 jours entre les 2 séries et un seuil
de significativité de 0.25. Le seuil de significativité est évalué en prenant comme nombre de
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degré de liberté la longueur de la série temporelle divisée par 1’échelle de décorrélation tem-
porelle (qui est de I'ordre de 20 jours pour la salinité sur cette période). La corrélation est donc
significative.

Il existe donc a priori en 2009 un lien statistique entre les sites de CB et MG. La vraisem-
blance de ce lien peut-étre testée en évaluant la distance qui peut-étre parcourue par une masse
d’eau de fond sur la base de la vitesse moyenne typique observée a MG entre le fond et la pro-
fondeur de la microcat intermédiaire. En faisant I’hypotheése que les 2 sites de formations d’eau
dense on le méme temps caractéristique de réponse a un forcage commun, pour une vitesse de
10 cm s~! et un temps de parcours de 17 jours, la distance parcourue est de 120 km environ.
Cette distance est plus proche de la distance entre CB a MG que de la distance entre BB et MG.

Afin d’étayer ce scénario, il est possible de regarder la concentration en oxygene dissous au
fond en 2009 (Figure a). Grace au mouillage, nous savons que durant I’hiver 2008, le méme
type de phénomene peut avoir eu lieu avec une plus faible ampleur. L'eau produite a CB est
beaucoup plus oxygénée qu'a MG (Lacarra et al., 2011), et s’il y a une advection d’eau entre
CB et MG, il reste peut-étre une trace de cette advection sur 1’oxygene au fond. De telles traces
sont identifiables sur la figure a.

Synthese et perspectives

Les données de mouillage sont précieuses pour caractériser le courant dans la zone d’étude
ainsi que les échelles de temps caractéristiques associées. Néanmoins, ces données sont ponc-
tuelles dans I’espace et elles ne donnent pas acces a la couche de surfaceﬂ car dans les zones po-
laires, la présence d’icebergs rend impossible le déploiement d’instruments de mesure proche
de la surface. En complément, des campagnes bateau telles que les campagnes ALBION per-
mettent d’avoir une bonne idée de la distribution spatiale des masses d’eau, mais qu’en est-il
des courants ? Dans ce qui suit nous introduisons une méthode statistique développée a la fin
des années 70 permettant d’estimer le courant géostrophique a partir de sections hydrogra-
phiques. Dans la seconde partie de ce chapitre, nous nous sommes concentrés principalement
sur le mouillage dans la dépression Adélie proche de la langue glaciaire du Mertz, il serait in-
téressant de refaire cette étude sur le mouillage & CB de 2008 a 2009, car contrairement a MG,
la colonne d’eau y reste déstratifiée plus longtemps.

8. Il serait intéressant de regarder s’il existe des données d’éléphant de mer ou de phoque de Weddell contem-
poraines aux périodes de déploiement des mouillages afin de compléter ces observations.
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Cadre formel du modeéle inverse

> Dans ce chapitre nous introduisons le formalisme utilisé pour estimer la circulation estivale en 2008 sur
le plateau Antarctique au large de la Terre Adélie. Dans un premier temps, le modele physique utilisé est pré-
senté. Dans un second temps, la méthode statistique permettant d’estimer le courant a partir d’un systéme sous-
déterminé est présentée. Enfin, la construction a priori de la matrice de covariance du bruit et de la solution est
présentée. <
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A circulation d’été dans la dépression Adélie, est encore peu connue a I’heure actuelle faute
d’observations (voir[I). Les données de mouillage ALBION donnent une bonne idée de la
distribution des masses d’eau et des courants sur le plateau, mais n’apportent qu'une vue locale
de la circulation sur le plateau. Afin de compléter cette vision, et parce que les observations sont
rares sur le plateau Antarctique en général, nous nous efforcons d’adapter au plateau Adélie
le formalisme du modéle inverse en boite introduit par C. Wunsch dans les années 70 afin de
mieux comprendre la circulation globale de I’'océan (Wunsch, [1978).

Le modele physique

Géostrophie

La circulation générale moyenne de 'océan est souvent bien décrite par 1'équilibre géo-
strophique, loin des bords et de la surface. L'équation horizontale du mouvement est alors
réduite a un équilibre entre 1’accélération de Coriolis et la force du gradient de pression. Pour
notre zone d’étude, nous allons considérer que les courants horizontaux sont a 1’équilibre géo-
strophique, c’est notre hypothese de travailﬂ Soit une section composée de stations hydrolo-
giques, le champ de vitesses géostrophiques entre chaque paire de stations peut étre dérivé, a
une constante pres, a partir de 'équation du vent thermique. La relation du vent thermique
s’obtient en combinant 1’équilibre hydrostatique et 1’équilibre géostrophique. Le cisaillement
vertical géostrophique a la profondeur z, référencée & partir de la profondeur zy, v5(x, z, zo, z0)
peut étre estimé par l'expression suivante :

1 (PE 9«
=1 % p 41
vsloz) =7 /P<zO<x>> ox .

ou z est la coordonnée verticale (croissante vers le haut), x est la coordonnée horizontale le
long de la section, P est la pression a la profondeur z, « = p~! est le volume spécifique et p
la densité, vs(x,z,z0) est la composante normale a la section de la vitesse a la profondeur z
relative a la vitesse normale a la section & une profondeur de référence zo(x) ; f est le parametre
de Coriolis. En pratique, le gradient horizontal de densité est estimé a partir de la différence de
densité entre 2 stations voisines et v représente la vitesse moyenne entre les 2 stations. Dans le
but d’estimer le cisaillement vertical de la vitesse géostrophique jusqu’au fond, méme pour les
régions a bathymétrie variable d’une station a une autre, il est possible d’estimer le gradient
horizontal de densité dans la couche comprise entre la profondeur maximum commune aux 2
stations (Deepest Common Level, DCL) et le fond présumé. Cette estimation est faite en suivant
la méthode de Jacobsen and Jensen (1926)). La couche rectangulaire sous le DCL est divisée en
2 triangles par un segment reliant le fond de la station la moins profonde au fond de la station
la plus profonde. Le gradient du volume spécifique est alors supposé constant dans le triangle
supérieur et nul dans le triangle inférieur. Le triangle supérieur sera appelé triangle de fond
dans ce qui suit.

1. bien qu’un plateau continental soit en général une zone ot1 cet équilibre peut étre mis en défaut
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Le probleme inverse

La vitesse géostrophique absolue peut s’écrire sous la forme :
Via(x,z) = vs(x,2,20) + b(x). (4.2)

Si a partir des données hydrographiques il est aisé de calculer la vitesse géostrophique par rap-
port a un niveau de référence, il est beaucoup plus difficile d’obtenir la vitesse géostrophique
(b(x)) au niveau de référence choisi. En général, pour un océan barocline, on choisit comme
niveau de référence, le niveau de mouvement nul, on suppose alors qu’il existe un niveau dans
la colonne d’eau pour lequel la vitesse s’annule. Sans la connaissance de ce niveau de mou-
vement nul, la vitesse au niveau de référence zp, b(x) = V,(x,zp) doit étre déterminée. En
I'absence de mesure directe de la vitesse, une méthode indirecte doit étre utilisée. Depuis la
fin des années 70, les océanographes ont utilisé les modeles inverses en boite pour tenter de
caractériser 1'état stationnaire a 1’équilibre de la circulation a grande échelle dans I'océan en
recherchant une estimation optimale des vitesses de références satisfaisant un certain nombre
de contraintes. Nous utilisons le formalisme du modéle inverse en boite décrit pour la pre-
miere fois par (Wunsch! (1978) dans lequel la conservation de la masse, du sel et de la chaleur,
sont imposées avec une incertitude réalisteﬂ Ce formalisme a été amélioré au cours des der-
niéres décennies, rajoutant explicitement une paramétrisation des flux diapycnaux (Mclntosh
and Rintoul, 1997; Sloyan and Rintoul, 2000; (Ganachaud and Wunsch| 2000). Les contraintes
de conservation sont imposées sur un volume de controle spécifique délimité horizontalement
par des sections hydrographiques et verticalement par des surfaces isopycnales et/ou le fond
ou la surface pour laquelle on fait '’hypothése du toit rigide.

Formulation du probléme en couches

On peut écrire la conservation de la masse dans un cadre stationnaire sous la forme sui-
vante :

V- (pv) =0 4.3)
Ainsi que la conservation d"un traceur C :
B +v-V(C) -V (KV(eC) = S . @4
tendance advection diffusion tourbillonnaire source/puits

Dans un cadre stationnaire, en ’absence de sources ou de puits de traceur et en utilisant 1’'équa-
tion (4.3), il est possible de simplifier 'équation (4.4) et de la mettre sous la forme (4.5) suivante :

V- (pCv) =V - (KV(pC)) =0. (4.5)

Soit un volume V formant une boite, délimitée latéralement par des sections hydrographiques
et fermée a sa base par le plancher océanique et a son sommet par la surface océanique. On peut
diviser verticalement ce volume en sous-boites de volume Vj délimités a leur base et a leur som-
met par des surfaces isopycnales choisies pour minimiser les échanges entre les couches. On
integre I’équation sur chaque volume V. On applique le théoreme de Green-Ostrogradski
et on peut alors réduire l'intégrale volumique de cette divergence tridimensionnelle a une in-
tégrale surfacique du flux de traceur a travers la surface fermée délimitant le volume. On peut
séparer l'intégrale en 2 parties, le flux traversant les parois latérales de la boite formées par les

2. Une incertitude qui prend en compte les erreurs sur les mesures et sur le modéle utilisé
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sections hydrographiques et le flux de traceur traversant les surfaces isopycnales a la base et
au sommet de la boite. Pour les calculs de transports latéraux, on néglige le terme de diffusion
tourbillonnaire et la dynamique non résolue par notre réseau de données est implicitement
comprise dans le bruit. Pour le calcul de flux a travers les surfaces isopycnales, nous définis-
sons une vitesse diapycnale w* ainsi qu'une diffusion diapycnale effective D°.

Pour une couche k donnée, fermée latéralement par des sections hydrographiques de sur-
face A{ et a sa base et a son sommet par les surfaces isopycnes d’aires A} et Al 41, 'équation de
conservation d"un traceur C peut-étre écrite de la maniére suivante :

k
h x = c __ ¢
/ /A PCVidttz + A" (w"pC+ D )}kﬂ _ (4.6)

Dans , le premier terme est la divergence horizontale du traceur associée au courant géo-
strophique. La somme du deuxiéme et troisieme terme est la divergence du tracer due aux
échanges diapycnaux a travers les surfaces isopycnales délimitant la couche étudiée. Le second
membre de I'équation correspond aux éventuels sources et puits de traceur (par exemple les
échanges air-mer si la couche est en contact avec la surface), la contribution d’éventuels terme
agéostrophique (par exemple le transport d’Ekman) ou dépendant du temps (par exemple les
variations de contenu thermique ou haline de la couche de surface).

V,, est la composante de la vitesse géostrophique normale aux parois latérales de la boite. Les
indice k sont utilisés pour les variables estimées au niveau du sommet de la couche et les in-
dices k + 1 sont utilisés pour les variables estimées au niveau de la base inférieure de la couche.
pxCx est le produit de la concentration du traceur et de la masse volumique moyenné sur la
surface All, et w; représente la vitesse advective diapycnale équivalente a travers cette surface.
Le flux diffusif diapycnal effectif du traceur C, noté D,i (McIntosh and Rintoul, 1997; Sloyan
and Rintoul, 2000} Naveira Garabato et al., 2003) est défini comme :

Di = pxCew® — pxCrwy = —1*¢ (agc> - 4.7)
A

Dans , w;¢ est la vitesse diapycnale nette pour le traceur C associé a la k'™ surface isopyc-
nale. Le second membre de I’équation paramétrise le flux effectif diffusif diapycnal du traceur
C avec «*, le coefficient de diffusion effective (Sloyan and Rintoul, 2000; (Ganachaud) 2003).
La conservation de la masse peut étre retrouvée en prenant C = 1 et D™ ~ 0. Pour 'ensemble
des couches hormis la couche de surface nous supposons S; = 0. Dans la divergence du
traceur dans la couche frictionnelle de fond est négligée. Dans la couche de surface, 5§ inclue la
convergence du traceur associé au transport d’Ekman a travers les parois latérales de la boite :

c_ _JT(L [ ¥
s — 74 f<hE [ . Cdz) di (4.8)

Ou hg est I'épaisseur de la couche d’Ekman, T est la tension associée au vent de surface et dl
est le vecteur horizontal unité colinéaire aux parois latérales de la boite.

En pratique, les équations de conservation du sel et de la chaleur sont formulées par rapport
a une valeur de référence du traceur qui est estimée en prenant la moyenne du traceur sur
le volume de contrdle considéré. Cette formulation permet de réduire le résidu initial en s’af-
franchissant de la contribution liée & la non conservation initiale de la masse comme I’explique
Wunsch/(2006).
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L'équation peut-étre appliquée pour différentes couches et/ou traceurs formant ainsi
M équations donnant le systéme suivant :

Ax+n=-T (4.9)

Oux = [{bi};{w,’;};{Di ], k = 1,Ny, i = 1,N,, forme un vecteur colonne d’inconnues.
Nw = Np est le nombre de couche plus 1, et N}, est le nombre de vitesses de référence a estimer
et N = N, + N, + Np est donc le nombre d’inconnues. A, la matrice d’observation, c’est une
matrice de taille M x N avec N colonnes correspondant au N inconnues et M lignes corres-
pondant aux M contraintes. On appelle 1 le vecteur colonne de bruit sur les équations (voir
section dans ce chapitre). On appelle I, le vecteur colonne d’observations, I' est composé
des résidus initiaux pour chaque équation de conservation associée a la vitesse géostrophique
par rapport au niveau de référence, et aux éventuelles puits ou source de traceur 5°.

Comme le nombre de contraintes M est généralement plus petit que le nombre d’inconnues
N, le systeme est sous-déterminé et comporte donc une infinité de solution (ou aucune si le sys-
teme est mal posé). Cependant il existe un certain nombre de méthodes permettant de trouver
une solution unique a condition de poser des hypothéses supplémentaires. La solution de (#.9),
qui inclut les vitesses au niveau de référence, et les vitesses diapycnales équivalentes entre les
couches, peut étre estimée en utilisant une approche statistique, 'approche de Gauss-Markov.
Le bruit est explicitement pris en compte dans cette approche, en rajoutant un vecteur colonne
de M éléments au premier membre de I'équation . Dans ce formalisme, les inconnues,
comme le bruit, deviennent des variables aléatoires caractérisées par une moyenne (le vecteur
x) et une matrice de covariance associée (Ryy). La prise en compte explicite du bruit revient
a expliquer la non fermeture des contraintes par M inconnues supplémentaires qui viennent
s’ajouter aux inconnues explicites évoquées dans le paragraphe précédent.

Le niveau de référence zo(x) est spécifique a chaque paire de stations hydrographiques. En
I’absence de connaissances a priori de la vitesse géostrophique a un niveau particulier, nous
postulons qu'il existe un niveau pour lequel 1'énergie est minimale dans la colonne d’eau. La
vitesse a ce niveau est supposée assez petite pour prendre comme ébauche de cette vitesse
b(x,z = z9) = 0. Dans cette étude, nous faisons ’hypothese que le niveau de référence est
au DCL de chaque paire de stations. Cette hypothése se base sur les observations de courant

décrites dans la section (II1.3.b)).

Surfaces neutres ou surfaces isopycnales

Les surfaces neutres sont largement utilisées dans les modéles inverses large échelle car
elles garantissent la meilleure conservation d"un traceur. Sur le plateau continental, ces surfaces
ne sont pas forcément bien définies, de plus les distances parcourue par les masses d’eau étant
courtes et les variations de pression subies par les masses d’eau faibles, 1"utilisation de surfaces
neutres gamma ne se justifie peut-étre pas. McIntosh and Rintoul| (1997) montrent qu’il ny pas
de preuve évidente que l'inversion soit améliorée en utilisant les surfaces neutres par rapport
a des surfaces géopotentielles. Par souci de simplicité, nous utilisons les surfaces de densité
potentielle référencées a la surface.
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Représentation des flux diapycnaux dans le modele inverse

Bien que les flux diapycnaux soient probablement petits, ils ne sont certainement pas négli-
geables, particuliéerement sur un plateau ot 'on peut s’attendre a beaucoup de mélange dans
une zone dont la bathymétrie est accidentée et hétérogene et dans laquelle la marée et le vent
sont importants, pouvant ainsi exciter des ondes d’inertie gravité qui vont ensuite potentielle-
ment déferler sur une forte pente par exemple (Hirano et al., 2010). Les flux diapycnaux sont
explicitement inclus dans la formulation des contraintes, ajoutant ainsi de nouvelles inconnues
au probleme. Leur prise en compte permet de mieux conditionner le problémeﬂ Les flux dia-
pycnaux peuvent avoir un role trés important dans la conservation de traceur sur une couche
donnée comme I'ont montré McIntosh and Rintoul| (1997). Ces derniers ont distingué les flux
diapycnaux de chaque traceur, tels qu'il soit possible de définir w™, w* et w? pour al masse, la
salinité et la température, respectivement. On peut alors reprendre la notion de diffusion effec-
tive introduite par Sloyan and Rintoul| (2000), qui peut s’écrire sous la forme : w“CA — w™CA,
et estimer une diffusivité diapycnale effective x* qui va étre différente selon le traceur. Cette
"diffusivité", qui peut s’avérer négative, représente la contribution au flux diapycnal net de
tous les processus autres que ’advection par une vitesse diapycnale moyenne.

Si une trop grosse incertitude est mise sur les échanges diapycnaux, le modéle inverse va en
priorité travailler sur ces échanges avant de corriger 1'ébauche faite sur les vitesses au fond. Ce-
pendant, il est important de prendre en compte ces flux (McIntosh and Rintoul, 1997). Dans le
cas ot1 les flux diapycnaux sont importants dans la zone étudiée, ne pas les prendre en compte
donnerait de mauvais résultats; I'inversion pour compenser se manque devrait créer des vi-
tesses de référence non physiques. De plus, la prise en compte des flux diapycnaux permet de
limiter la sensibilité du systéme a l’erreur car cela améliore le conditionnement de la matrice
d’observation. McIntosh and Rintoul| (1997) montrent qu’il existe un rapport de % optimal,
conditionnant au mieux la matrice d’observation.

Travail en anomalie de traceur

Plutdt que de travailler sur la conservation des traceurs, nous travaillons sur la conserva-
tion de 'anomalie de traceur : on soustrait a I’équation de conservation de la chaleur ou du sel,
I’équation de conservation de la masse multipliée par le traceur moyen sur la couche en ques-
tion. La valeur moyenne du traceur se calcule en faisant la moyenne du traceur sur les bords la-
téraux de la couche étudiée. L'avantage de travailler en anomalie, comme expliqué par Wunsch
(2006), est que le bruit n¢, dans les équations de conservation de traceur, est considérablement
réduit tel que nc =n—C, 7 - ™. Gréce a cette formulation, le systeme travaillera réellement
sur la conservation du traceur plutot que sur la conservation de la masse. La conservation de la
masse étant déja contrainte, nous ne souhaitons pas imposer deux fois la méme conservation.
Par ce biais, les équations de conservation de la masse et de traceur sont moins linéairement

dépendantes.

Discrétisation du probléeme

L’échelle horizontale des vitesses géostrophiques est directement donnée par 1'espacement
entre les stations. La résolution horizontale de la topographie est également celle des stations
hydrographiques. L'échelle verticale des vitesses géostrophiques correspond a 1’échelle verti-

3. Le rapport de la plus grande valeur propre de la matrice d’observation sur la plus petite diminue en ajoutant
les flux diapycnaux, le probleme est donc moins sensible au bruit.



I1

II.1

78 Chapitre 4. Cadre formel du modéle inverse

cale des données hydrographique, soit 1dbar. La résolution horizontale des vitesses diapyc-
nales advectives moyennes et des flux diffusifs effectifs est celle de la surface horizontale de
chaque couche. La résolution verticale de ces variables est donnée par le nombre de couches
prescrites. Dans notre modele en boite, I’océan est divisé en 3 couches (Chapitre |5, section .

Résoudre un systéeme d’équations sous-déterminées

Le systeme 4.9|étant sous-déterminé, il faut, pour trouver une solution unique, ajouter des
hypotheses supplémentaires. Différentes méthodes ont été introduites pour résoudre des sys-
temes d’équations sous-déterminés. Les systemes linéaires ont la particularité de converger
vers une expression identique de la solution mais dont l'origine différe. Pour notre étude, le
formalisme utilisé pour résoudre les équations est le formalisme statistique de Gauss-Markov.
L’avantage de ce formalisme est de pouvoir prendre en compte explicitement 1’erreur n sur les
équations de conservation.

Gauss-Markov

La méthode de Gauss-Markov appliquée au probleme inverse en boite (Wunsch, [2006) est

une méthode statistique o1 au lieu de considérer les inconnues x comme des variables scalaires,
on considere les inconnues comme des variables aléatoires de moyenne x et de covariance Ryy.
Résoudre le probleme revient a chercher la correction optimale a une ébauche (ou first guess en
anglais) sur la solution xp en ajoutant une hypothése supplémentaire a savoir que la variance
del’écart entre la vraie solution et son estimation, notée P (4.12), doit étre minimale. On cherche
alors la solution optimale qui va respecter au mieux les contraintes, dans la limites de 1’erreur
sur les contraintes, tout en s’éloignant de 1’ébauche sur la solution dans la limite de I'incertitude
sur 1’ébauche. Dans ce formalisme il est nécessaire de définir un certain nombre de termes.
On introduit 1’ébauche xy, qui est tout simplement la connaissance statistique a priori sur les
inconnues a estimer. La matrice de covariance de I'ébauche R, fait office d’incertitude sur
I’ébauche. La matrice de covariance du bruit R,,;, fait office d’incertitude sur les contraintes :
plus la variance associée a une contrainte sera élevée, plus la confiance dans cette contrainte
sera faible. Le role de ces deux matrices de covariance est détaillé dans la sous-section
L’estimation des valeurs moyennes des inconnues du modele inverse est obtenue a partir de
I’équation la variance de l'erreur sur 1’estimation est obtenue a partir de 1’équation
L’estimation du bruit moyen qui est également une inconnue du probleme est obtenue a partir
de I'équation La projection de 'erreur associée a l’estimation X sur les contraintes, P, est
obtenue a partir de I'équation[4.13]

¥ = x9— RexAT(ARwAT + Ryy) (T — Axo), (4.10)
i = —I—A%, (4.11)
P = <(@-x)(x-x"> 4.12)
= Rux — RexAT (AR AT + Ryn) ' ARy,
P = <(i—mn)(i—n)" > (4.13)
= APAT.

Le vecteur colonne ¥ est l’estimation de la moyenne de la solution et 7 I’estimation du bruit
moyen sur chaque équation. Le vecteur colonne I est le vecteur d’observation. La matrice A
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est la matrice d’observation, elle permet de faire le lien entre les inconnues et les observations.
La matrice P est la matrice de covariance de la dispersion de 1'estimation % par rapport a sa
vraie valeur x.

Importance des matrices de covariance du bruit

Les matrices de covariance jouent le role de poids pour chacune des inconnues. La matrice
de covariance de I'ébauche Ry, donne plus ott moins de poids a la correction a faire selon la
variable, une inconnue qui sera associée a une variance relativement importante par rapport
aux autres variables aura une correction plus importante par rapport a son ébauche. La matrice
de covariance du bruit R,;, donne plus ot moins de poids a chacune des équations du systeme.
Si on admet un bruit trés grand sur une équation par rapport aux autres, le systéme va chercher
a satisfaire préférentiellement les autres équations.

Considérons par exemple, le systeme d’équation suivant, avec n de moyenne nulle et de cova-
riance Ry, matrice diagonale dont les éléments diagonaux sont respectivement R,,,(1,1) = 22
et Ry (2,2) = 42

{1x1 +3xy +5x34+3 =m
1x1+3xp —2x3+4 =np

On peut mettre ce systéme sous la forme :

Ax =y +n, (4.14)

oty = [{—3,—4}]. On se rend compte tres rapidement que le bruit n’est rien d’autre qu'une
inconnue supplémentaire qui aura un poids relatif donné par le rapport entre AR AT et Ry,
(rapport signal sur bruit),le systeme va donc, selon la confiance respective qui est mise dans
I"ébauche par rapport aux équations, soit corriger les ébauches, soit admettre un certain bruit.
Pour simplifier on prend une matrice unitaire pour Ryy. Le systéme précédent peut se réécrire
sous la forme :

Alx =y, (4.15)

ot X’ est un vecteur x’ = [{x;}; {ny}] et la matrice A" :

13 5 -1 0

<1 3 -2 0 —1) (4.16)
On obtient alors 'estimation ¥ = [{—0.2, —0.6, —0.12}] ainsi que 71 = [{0.3,2.1}], on constate
que le résidu est plus grand sur la seconde équation que sur la premiere, du de l'incerti-
tude plus élevée sur la 2eme équation que sur la premiere. Pour vérifier cela on peut re-
faire le méme calcul mais en prenant cette fois la méme variance pour n; et np. Avec par
exemple Ry, (1,1) = Ryn(2,2) = 10. On obtient 'estimation ¥ = [{—0.2, —0.7,0}] ainsi que
i1 = [{0.7,1.7}]. Le résidu sur la seconde équation a diminué tandis que le résidu sur la pre-
miere a augmenté comme on pouvait s’y attendre, mais les résidus ne sont pas égaux, et cela
bien que les incertitudes données sur chacune des équations soient les mémes. La variance du
bruit sur les équations influence bien l'estimation finale du bruit et de la solution mais ce qui
importe finalement c’est le rapport entre AR AT et R,,. Quand, pour la premiére équation,
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le rapport signal sur bruit est égal a 3.5, pour 1'équation 2 il est égal a 1.4. Dans cet exemple,
le rapport des résidus est égal a l'inverse des rapports signal sur bruit. Bien que la variance
du bruit a priori soit la méme, le rapport signal sur bruit est plus important pour la premiere
équation du systéme que pour la seconde. La premiére équation a donc plus de poids que la
seconde, et le résidu de la premiere équation est plus petit que celui de la seconde.

La matrice de covariance Ry, est généralement utilisée comme une incertitude que 'on
aurait sur 1’ébauche de la moyenne des inconnues. Elle permet de donner plus ou moins de
confiance a 1’ébauche sur les inconnues par rapport aux contraintes (voir [[L.2). La solution
sera donc un état intermédiaire entre les 2 cas extrémes : le cas ou les contraintes sont tota-
lement satisfaites et la correction est maximale par rapport a I'ébauche, le cas ot le respect
des contraintes n’est pas amélioré par rapport a 1'état initial, mais la correction par rapport a
I’ébauche est nulle. C’est la confiance que I'on a sur les contraintes par rapport a la confiance
que 'on a sur I’ébauche qui donne 1’état final par rapport a ces 2 cas extrémes. Une inversion
sans bruit, revient a accorder une confiance totale aux contraintes.

Comparaison avec une inversion basée sur la décomposition en vecteur singulier

Wunsch| (1978) fait le paralléle entre la décomposition en vecteur singulier (SVD) et le for-
malisme de Gauss-Markov. Lorsque 1'on fait une SVD de la matrice A, on obtient autant de
valeurs propres que d’équations. Si le probleme est mal conditionné, le rapport entre la plus
grande valeur propre et la plus petite valeur propre de la matrice peut-étre grande, et le systeme
devient tres sensible au bruit (car la solution s’exprime en fonction de l'inverse des valeurs
propres). L'introduction d"un bruit explicite revient a pondérer les valeurs propres de fagon
telle que les plus petites n’influencent plus la solution finale. On a donc un probleme qui sera
beaucoup moins sensible au bruit. Le systéme ne va pas créer une correction pour respecter
une équation au dela de la précision que 'on souhaite imposer.

Conclusion sur le modeéle inverse en boites

Le modele inverse en boite permet a partir d’équations de conservation ainsi que d"une
connaissance a priori sur le courant géostrophique d’obtenir une estimation optimale de ce
courant et des échange diapycnaux dans la limite des hypotheses faites. La méthode employée
dans cette étude est une méthode statistique, la méthode de Gauss-Markov.

Il est important de garder a I’esprit qu'un systéme sous déterminé comporte une infinité de
solutions. Pour obtenir une solution unique il faut donc ajouter des hypotheses permettant de
sélectionner une solution parmi l’ensemble des solutions. La solution obtenue devra satisfaire
les contraintes mais également ces nouvelles hypotheses. Dans notre probleme, les hypotheses
supplémentaires rajoutées sont une connaissance a priori des inconnues ainsi que du bruit
avec une certaine incertitude. La solution doit satisfaire la contrainte d’une variance minimale
de I'écart entre I'estimation de la solution et la vraie solution. Il est également important de
garder en mémoire que l'on utilise des données in situ, qui sont entachées d’erreur et que les
contraintes imposées ne doivent pas étre satisfaites parfaitement au sens mathématique du
terme. Il faut donc étre capable d’estimer les limites de ces contraintes qu’on leur accorde. Au
dela d’une certaine confiance, il est préférable de fermer le systeme le plus simplement possible
plutdt que d’essayer de satisfaire une contrainte au dela de cette confiance.
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Modele d’erreur et construction de la matrice de covariance a priori du
bruit

Dans cette section, la méthode utilisée pour obtenir une estimation réaliste de l'erreur liée
au modeéle et au bruit sur les données est présentée. L’enjeux principal étant de ne pas extraire
plus d’informations des contraintes qu’elles n’en contiennent.

Ganachaud|(2003) dresse un bilan des différents types d’erreur dans une inversion de I’At-
lantique Nord. Ces chiffres ne sont pas transposables directement pour notre zone d’étude bien
plus petite (~ 400 fois plus petite en surface latérale par exemple) et cotiére. Dans la suite, une
estimation détaillée des différentes source d’erreur (inspirée de I'étude de Ganachaud|(2003)),
est proposée et adaptée pour le plateau Antarctique au large de la Terre Adélie.

Bruit sur la mesure

L'estimation du vecteur d’observation I est entdchée de plusieurs erreurs, notamment des
erreurs sur ’estimation du transport dues a I’extratpolation du cisaillement vertical des vitesses
géostrophiques dans le triangle de fond (IIL.1.a), des erreurs sur la mesure de la température
et de la salinité dues au bruit instrumental ([IL.1.d), a la marée et aux ondes d’inertie
gravité (IIL1.D). Les erreurs sur la température et la salinité vont se répercuter directement sur
I'estimation du transport de traceur ainsi que sur l’estimation du cisaillement vertical géostro-
phique. Dans ce qui suit, I’approche utilisée pour estimer ces différentes erreurs est présentée.
L’estimation des erreurs obtenues pour les boite du modéle sur le plateau Adélie est donnée
dans le chapitre

Reconstruction du cisaillement géostrophique dans le triangle de fond

L’estimation du cisaillement géostrophique dans le triangle de fond (voir[f.I|pour sa défini-
tion) est délicate et est une source d’erreur potentiellement importante, spécialement dans les
régions proches de la cote. Une estimation de cette erreur, associée a la méthode de |[Jacobsen
and Jensen (1926), a été faite en comparant le transport net sur les boites du modele et ses dif-
férentes couches pour chaque traceur. On a utilisé successivement comme niveau de référence
le DCL et le niveau le plus profond (en faisant '’hypothése qu’il n'y a aucun mouvement dans
le triangle de fond). L'ordre de grandeur obtenu nous donne donc la sensibilité du transport
net a une variation de I'estimation du cisaillement vertical géostrophique pres du fond. Cette
sensibilité est de I'ordre de grandeur de I'estimation elle-méme. Elle est prise comme erreur a
priori sur le transport a la reconstruction du champs de densité pres du fond.

Les ondes internes de gravité (IGW) : bruit sur la profondeur des isopycnes

Dans les zones de plateaux continentaux, ot la bathymeétrie est souvent accidentée et la
marée importante, les IGW représentent une source non négligeable d’erreur sur l’estimation
du transport géostrophique par la méthode dynamique. Les IGW sont a 'origine de déviations
importantes de la position des isopycnes par rapport a une position d’équilibre, qui peuvent
étre induement interprétés comme un état moyen du champ de densité sur lequel s’ajuste une
circulation moyenne. Nous avons effectué une estimation de I’erreur due aux IGW. Pour cela,
nous avons réalisé une estimation de la variance du déplacement isopycnal di aux ondes in-
ternes en utilisant la méthode développée par Kunze et al. (2006).On peut estimer le déforma-
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tion verticale de la stratification par rapport a une stratification moyenne a partir des profils
hydrographiques de la campagne ALBION 2008.
Cadre théorique

La déformation ¢, est calculée pour des segments de 256 m d’épaisseur se chevauchant
moitié :

Ot N2 est le carré de la fréquence de Brunt-Viisild, N zit est obtenu a partir d'une régression

polynomiale a 'ordre 3 de N? sur un segment et N2 est la moyenne verticale de N? sur le
segment. On notera S(k;) la densité spectrale de puissanceE] de &,. La déformation étant la dé-
rivée du déplacement verticale des isopycnes noté (, la variance de { est déduite en intégrant
S(k;) x k;? entre min(k.) correspondant & une longueur d’onde verticale de 150 m et max (k)
correspondant a une longueur d’onde verticale de 10 m.

max (k)
<2> = / o Stk 4.17)
) max(k;) L
<> = / o Slke) Ik, (4.18)

Cette estimation a été faite sous la couche de mélange dont la profondeur a été estimée comme
la profondeur a laquelle la densité potentielle est égale a la densité potentielle a 10m de pro-
fondeur plus 0.02 kg.m =3 (Lacarra et al., 2011). Le bruit < ng > sur la position des isopycnes
est projeté dans 1'espace o pour chaque segment de la maniére suivante :

N7 0
< nﬁ >=< %> x(N2)* x ((;)2 (4.19)
Cette derniere estimation est comparée a une estimation basée sur le spectre semi-empirique
de Garett et Munk (GM) utilisée par Ganachaud|(2003) sous la forme :

< 0% >cm= 53(Ny/N)m? (4.20)

Cette formulation n’est en théorie pas adaptée aux zones cotieres, a 1'océan Austral ou aux
régions de bathymétrie particulierement accidentée telle qu'un mont sous-marin. La variance
estimée du bruit sur le champ de densité associée aux IGW est relativement proche des valeurs
calculées a partir de I’estimation basée sur le spectre de GM. A partir de la connaissance de la
variance de la déformation, il est possible en faisant un certain nombre d’hypotheses d’estimer
le taux de dissipation turbulente € ainsi que la diffusivité x comme le propose Whalen et al.
(2012) d’apres Kunze et al. (2006).

Toutes stations et profondeurs confondues (ot le calcul est possible) sur la campagne AL-
BION 2008, la variation médiane de la profondeur des isopycnes est de ’ordre de 14 m (GM :
13 m).

A partir de l'estimation du bruit, la méthode de Monte-Carlo est utilisée pour évaluer 1'im-
pact de ce bruit sur I’'estimation du résidu sur le transport net. Pour cela, on suppose que le

4. S(ky) = psd(¢z).
5. Variation moyenne de la profondeur des isopycnes de 1’ordre de 24 m + 122 (GM : 16 m £ 46).
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bruit sur le champ de densité n’est pas corrélé d'une station a une autre, et on fixe une échelle
de corrélation relativement simple sur la verticale. Pour chaque station une variable aléatoire
suivant une loi normale centrée réduite n,.4990 ~ N(0,1) est tirée et attribuée aux profon-
deur inférieures a 400 m, une seconde variable aléatoire centrée réduite est tirée et attribuée
aux profondeurs supérieures a 400 m (n;,~400 ~ N(0,1)). Les variables aléatoires sont ensuite
multipliées par 1'écart-type sur la masse volumique associée aux ondes d’inertie gravitélﬂ Un
nombre suffisant de tirages a ensuite été fait pour obtenir la convergence L'écart-type du
transport résiduel net sur 'ensemble des tirages a enfin été évalué. L'estimation de 1’erreur
obtenue est discutée dans le chapitre suivant.

Il est intéressant d’évaluer les estimations précédentes au regard du bruit mesuré sur le
champs de densité au mouillage MG. On évalue pour le mois de janvier 2008 la variance asso-
ciée de la densité sur la base des séries temporelles de température et de salinité enregistrés par
les microcats a MG et auxquelles on a soustrait la série basse fréquence filtrée a 2 jours afin de
retenir le bruit haute fréquence 7, sur le champ de densité. La variance sur la profondeur des
isopycnes est estimée avec I’équation dans laquelle < n% >z représente maintenant 1’écart
type du bruit 1, déduit de la série temporelle filtrée. On utilise g = 9.8 m*.s™!, p = 1027 kg.m >
et N2 est calculée a la station CTD la plus proche du mouillage apres lissage avec une fenétre
de 100 m. Attention, bien qu’ayant la méme notation, la variance < ng > obtenue ainsi et la
variance estimée dans le paragraphe précédent ne sont pas de méme nature. D'un c6té la va-
riance estimée dans le paragraphe précédent, est basée sur 1’estimation de la déformation spa-
tiale du profil de stratification, tandis que I'estimation faite dans ce paragraphe est basée sur
I’analyse de la variabilité temporelle haute fréquence de la densité, avec 'hypothese forte faite
que les variation mesurées seraient entierement dues a un déplacement vertical des isopycnes.
Contrairement aux estimations suivant Kunze et al.| (2006), < 7> > et < nf) > ici ne corres-
pondent pas uniquement a la variabilité associée aux IGW mais a 1'ensemble de la variabilité
aux échelles de temps inférieures a 1’échelle caractéristique d’une boite du modéle prise a 2
jours. Les IGW sont, quant a elles, associées a la variabilité haute fréquence comprise entre la
fréquence inertielle et N2.

T T
niveau | N? (107%572) | < nf, >2 (kg.m3) | < 22 >2 (m) | < 2>k <P >y
S 1.7 0.0048 27 31 26
I 2.5 0.0045 17 12 10
D 15 0.0015 10 19 13

TABLE 4.1 — Estimation du bruit sur le champ de densité en janvier 2008 et écart-type associé au
déplacement vertical des surfaces isopycnes, aux 3 niveaux des microcats du mouillage MG :
la stratification moyenne N? correspondante a chacun des 3 niveaux, I’écart-type sur la densité

estimé a partir des séries temporelles de T et S (< 73 >1), déplacement vertical équivalent

0
(< g2 >%), écart-type du déplacement des surfaces isopycnes déduit de la méthode de Kunze
et de celle de Garrett et Munk

6. Par simplicité, et comme la salinité donne la masse volumique & 1’ordre 0 en Terre Adélie, nous avons appli-
qué ce bruit sur la salinité plutot que sur la densité en utilisant un coefficient de contraction haline et une masse
volumique de référence.

7. On augmente le nombre de tirages jusqu’a ce que la moyenne et la variance ne soit plus sensible a 1’ajout de
tirages supplémentaires
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Evaluation du bruit instrumental

Nous évaluons également 1'impact d"un éventuel bruit instrumental sur 1’estimation des
contraintes.

Un bruit aléatoire centré suivant une loi normale est appliqué sur la salinité tel que ng ~
N(u = 0 psu, 0 = 0.01) ainsi que sur la température tel que ny ~ N(p = 0 °C,oc = 0.01)
dans le but d’évaluer I'impact d"un tel bruit sur la qualité de I’estimation de I'. La projection
statistique de ce bruit sur les contraintes est évalué par la méthode de Monte-Carlo.

Bruit sur l1a mesure de pression liée a l1a marée

La marée est relativement importante sur le plateau Antarctique Mayet et al.| (2013). Pour
cette raison nous tentons d’évaluer une partie de I'impact de la marée sur les mesures CTD et sa
projection sur 1’évaluation des contraintes (seul I'impact sur le champ de pression est évalué).
La marée produit un bruit sur la pression mesurée sur le barometre de la sonde CTD, le diag-
nostique du résidu sur le transport net (I') devrait étre impacté par ce bruit. La projection de
ce bruit sur le résidu I sur les équations est effectué aléatoirement un nombre de fois suffisant
pour avoir une statistique robusteﬂ Le bruit appliqué est construit a partir du signal de ma-
rée enregistré au mouillage MG. La corrélation spatiale du bruit est en réalité une corrélation
temporelle calculée a partir du temps moyen pour passer d'une station a une autre.

Variabilité du champ de densité au cours de la campagne

Se rajoutent aux erreurs précédentes le fait de ne pas pouvoir, par contraintes de logistique,
échantillonner parfaitement dans le temps et a une résolution spatiale voulue.

Comme on a pu le montrer dans le chapitre 3| le champ de densité varie de maniére im-
portante au court de la saison. C’est pour cela que le parti a été pris de prendre des boites les
plus synoptiques possibles (voir [LT). Sur 1’échelle de temps de 1’échantillonnage d’une boite,
on suppose que la variation du champ de densité par rapport a 1’état stationnaire que 1’on veut
appréhender est entierement due aux IGW (voir [I.1.b), ce qui revient a supposer que 1’'on a
fait une photographie instantanée du champ de densité.

Le modele physique utilisé fait implicitement ’hypothese que 1’échelle du courant corres-
pond a I’échelle des stations. Certaines structures associées au champ de densité ne sont as-
sociées qu’a une ou deux stations et sont mal résolues par le réseau de données. De plus, par
soucis de synopticité, certaines paires de stations sélectionnées sont tres espacées (> 20km).
L’ordre de grandeur de 'erreur associée est estimé dans ce qui suit.

* Rayon de déformation dans la zone : Le rayon de déformation dans la zone d’étude est évalué
a partir des mesures hydrologiques de la campagne ALBION 2008. Pour une stratification

constante avec des conditions de Neumann en surface et au fond le rayon de déformation
- . RY A s
associé au premier mode -1 est en moyenne égale a 9 &= 4 km avec des valeurs allant de

2.5km a 16.5km selon la zone étudiéeﬂ Les valeurs les plus petites se trouvent sur les

8. Comme précédemment, on augmente le nombre de tirages jusqu’a ce que la moyenne et la variance ne soit
plus sensible a I’ajout de tirages supplémentaires

9. Ces valeurs correspondent a 10% pres aux valeurs obtenues en utilisant R; = NH, basé sur un calcul a
stratification constante dans la colonne d’eau, ot1 H est 1’épaisseur de la colonne d’eau, f le parametre de Coriolis
et N la fréquence de Brunt-Viisidld moyenne sur la colonne d’eau.
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hauts-fonds du plateau, par exemple le long de la cote ou sur les 2 bancs encadrant la
dépression.

e FEchelle de corrélation spatiale des traceurs : 1 estimation de ’échelle de corrélation horizon-
tale des traceurs (température et salinité) est petite sur le plateau, a 150 m de profondeur
par exemple, ’échelle de décorrélation isotrope est de 12 km pour la salinité et 25 km pour
la température (1 a 3 fois le rayon de déformation barocline).

e Echelle typique du réseau d’échantillonnage : La distance moyenne entre les stations voisines
définissant les boites est Lg;; = 14 + 6.5 km, la médiane est de 12 km, la distance minimale
entre stations est de 7km et la distance maximale est de 40.5km. La distance moyenne
pour une boite donnée est relativement petite, mais la distribution statistiques de ces
distances est assez étalée avec des valeurs de queue de distribution relativement grandes.

En conclusion, le réseau de stations CTD bien qu’ayant une bonne résolution spatiale,
manque probablement, ou résout mal, une partie des structures dynamiques. Dans le but de
quantifier I’erreur liée a la qualité de 1’échantillonnage des structures sur le transport net, celui-
ci est calculé pour chaque boite en prenant une vitesse de référence nulle au fond, en enlevant a
chaque fois une station CTD et cela autant de fois qu’il y a de stations. L’écart-type du transport
net est alors calculé a partir de ces différentes évaluations. Pour évaluer 1'ordre de grandeur de
I'erreur au sous-échantillonnage. Il faut noter que cette erreur a été obtenue en dégradant plu-
tot que raffinant (ce qui aurait été plus rigoureux) mais nous manquions d’observations pour
faire ce sur-échantillonnage.

Résumé et conclusion

Dans ce chapitre, le modele physique et statistique qui sera utilisé dans la suite de ce ma-
nuscrit a été introduit. L'implémentation de ce modéle et I'inversion de controle associée sera
présentée dans le chapitre suivant.

L'estimation des inconnues a partir du modele inverse dépend fortement du choix des
matrices de covariance associées au bruit et a ces inconnues qui sont solutions du probleme
inverse. Ces deux matrices donnent respectivement la confiance que 1'on a dans 1'ébauche et
la confiance que 'on a sur les contraintes imposées. Les parameétres clef du modéles sont donc
ces deux matrices en entrée du modele ainsi que la connaissance a priori que 'on peut avoir
sur la solution.

Un nombre important de sources d’erreur a été pris en compte. Il serait intéressant d’avoir
acces a des sorties de modeles sur la zone d’étude afin de construire un modele d’erreur plus
propre (e.g. tourbillons de sous méso-échelle et aliasing associé). Dans le chapitre suivant,
'ordre de grandeur des principales sources d’erreur sera présenté pour le plateau Adélie.






Implémentation du modele et critique de la
solution

D> Le modele inverse est utilisé pour étudier la circulation sur le plateau Adélie I'été 2007-2008. Pour cela, il
est nécessaire de déterminer un certain nombre de parametres en entrée du modele qui sont présentés en section|l}
En sortie du modele inverse, des inconnues du modele est obtenue. L'ensemble de ces estimations est appelé dans la
suite solution standard. Cette solution standard est décrite et commentée dans la section @ Enfin, le modele étant
relativement sensible aux choix des parametres en entrée, cette sensibilité est étudiée en partie. <
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E modele inverse décrit dans le chapitre précédent doit étre adapté a 1’étude de la circula-

tion et du transport de masse d’eau sur le plateau Antarctique au large de la Terre Adélie.

Historiquement, ce formalisme a été appliqué pour des boites ayant 1’échelle d"un bassin océa-
nique. Dans ce chapitre, ce formalisme est adapté a une zone de plateau profond.

Implémentation du modele pour la zone d’étude

Les zones de marges continentales sont connues pour avoir une importante variabilité.
Adapter le formalisme d'un modeéle inverse stationnaire a une zone de plateau est un défi
important. La grande variabilité temporelle et spatiale des traceurs joue contre une fermeture
parfaite des équations de conservation.

Définition des boites

Trois boites sont définies pour la zone d’étude. Ces derniéres sont sélectionnées pour leur
synopticité, afin de limiter les erreurs dues a la variabilité temporelle des traceurs. Par ailleurs,
afin de minimiser les erreurs liées a I’estimation de la vitesse géostrophique dans les régions de
fort gradient topographique, les paires de stations hydrologique dont la différence de profon-
deur est trop importante sont rejetées. Par conséquent, les boites ne résolvent pas la circulation
le long de la cote antarctique.

* Boite Seuil : (figures et . Cette boite est centrée sur le seuil Adélie, zone d’échange
privilégiée avec le large. L'eau dense exportée hors de la dépression passe par le seuil
pour atteindre le talus Antarctique et I’eau circumpolaire profonde modifiée (MCDW)
entre en grande partie sur le plateau Adélie par le seuil.

* Boite Dépression : (figures [5.1] et [5.3). Elle est comprise entre le seuil et une section tra-
versant la dépression depuis la baie de Commonwealth jusqu’au banc du Mertz. Elle
a l'avantage de remonter sur les hauts-fonds du banc du Mertz pour échantillonner la
MCDW sur ce banc, mais cette excursion lui donne une géométrie particuliére a I'est.

* Boite Mertz : (figures [5.1] et 5.4). Elle longe le bord nord ouest de la langue glaciere du
Mertz depuis la baie de Buchanan jusqu’au banc du Mertz, et relie le banc du Mertz a
la baie de Watt. La boite Mertz ne se ferme pas tres bien au sud-est car plutdt que d’étre
fermée par la cote, elle est fermée par une section presque parallele a la topographie au
milieu de la dépression. Il aurait été préférable de fermer la boite Mertz a la cOte, mais
la pente reliant le fond de la dépression a la baie de Buchanan n’est pas correctement
résolue par le réseau de stations hydrologiques.

Chaque boite a été parcourue sur une durée limitée d’au maximum 36 heuresﬂ

1. La boite seuil a été faite sur 1 journée et 3 heures, la boite dépression sur 1 journée et 12 heures et la boite
Mertz en 23 heures
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FIGURE 5.1 — Boites sélectionnées : la boite seuil (en bleu); la boite dépression (en rouge); la
boite Mertz (en vert).

FIGURE 5.2 - Salinité (en psu, a gauche) et température potentielle (a droite) pour la boite seuil,
déroulée sous forme de section hydrographique depuis le coin sud-ouest dans le sens antiho-
raire ; coins de la boite (ligne blanche verticale) ; surface isopycnales séparant les couches dans
le modele inverse (courbe noire)
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FIGURE 5.3 — Méme chose que pour la figuremais pour la boite dépression
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FIGURE 5.4 — Méme chose que pour la figuremais pour la boite Mertz

1.2 Choix des couches

La stratification ambiante moyenne en fonction de la densité potentielle sur la campagne
Albion 2008 montre une forte pycnocline au dessus de l'isopycne o = 27.725kg.m =2 (figure
. Tandis que l'isopycne 27.725kg.m 3 est associée a une stratification relativement faible
par rapport au reste de la colonne d’eau (Figure 5.5). Plus en profondeur une seconde pyc-
nocline semble ressortir de fagon moins marquée, dont la densité potentielle est supérieure a
27.8kg.m~3. Elle correspond au sommet de la masse d’eau trés dense produite ’hiver précé-
dent. Les trois boites sont majoritairement constituées de stations peu profondes (220-665 m
pour la boite seuil, pour la boite dépression 220-786 m et pour 294-1123 m la boite Mertz), la co-
lonne d’eau est divisée en seulement trois couches afin d’avoir un volume suffisant par couche
tout en représentant les contrastes hydrologiques verticaux.

* Couche de surface : La premiere couche est la couche interagissant avec la surface. Elle
est choisie suffisamment épaisse pour garantir que les sources et puits de traceurs a l'in-
terface air/mer n’influencent pas la colonne d’eau au-dela de sa limite inférieure. Elle
contient la couche de mélange estivale, la couche d’Ekman et la pycnocline évoquée pré-
cédemment.

* Couche intermédiaire : La seconde couche permet d’encadrer 1’eau circumpolaire profonde
modifiée (MCDW). La surface isopycnale o = 27.725 kg.m > délimite la partie supérieure
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de la couche intermédiaire. Cette surface se situe approximativement a la limite entre la
MCDW et I’eau de la couche de mélange résiduelle hivernale (WW). La surface isopyc-
nale 0 = 27.8kg.m> délimite la base de la couche intermédiaire, et sépare approximati-
vement la MCDW et I’eau trés dense formée I'hiver (DSW).

* Couche profonde La couche profonde contient I’eau dense de plateau. La partie supérieure
de la couche est délimitée par la surface isopycnale o = 27.8 kg.m > et sa base par le fond
océanique.
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FIGURE 5.5 - Distribution de la stratification (tiretés gris foncés) et des masses d’eau moyennes
en fonction de la densité potentielle; WW (vert), MCDW (rouge), DSW (bleu), AASW (cyan);
limites des couches (lignes horizontales en gris clair et en tiretés)

Choix des contraintes

La conservation de la masse est imposée sur les 3 couches du modele. La conservation de la
chaleur et du sel est imposée sur la couche intermédiaire et la couche de fond. La conservation
de la chaleur et du sel n’est pas imposée sur la couche de surface car d"une part, I’hypothese de
stationnarité semble fortement compromise et d’autre part, en surface, les sources de chaleur
et de sel sont mal connues (le bilan de traceurs de la couche de surface est développé dans le

chapitre[7).



1.4

I.4.a

I.4.b

I.5

I.5.a

Section I. Implémentation du modeéle pour la zone d’étude 93

Ebauche sur les inconnues du modele
Niveau de référence a priori et ébauche sur les vitesses de référence

Kusahara et al.|(2011a)) décrivent une circulation d’été, intensifiée en surface et peu énergé-
tique au fond, a partir d'un modéle de circulation générale océanique. Le modele semble étre
en accord avec les observations effectuée au mouillage MG, d"un minimum d’énergie cinétique
1'été au fond dans la dépression (section [[IL.3.b). La variation de I'orientaton du courant dans
’année (section [II1.3.c), confirme également cette baroclinicité du courant estival.

Cependant, au lieu de prendre le fond comme niveau de référence, nous choisissons le

niveau commun le plus profond (Deep Common Level, DCL) pour chaque paire de station.
D’apres (Ganachaud| (2003), ce choix permet de minimiser 1’erreur liée a 1’extrapolation de la
vitesse géostrophique dans le triangle de fond (voir [[[L.1.a), et permettrait que 1’extrapolation
n’affecte pas les vitesses au dessus du DCL. Prendre le DCL comme niveau de référence avec
une ébauche sur la vitesse a ce niveau ayant une moyenne nulle, donne, au voisinage du
mouillage MG, des vitesses sous le DCL dans le triangle de fond dont le signe et 'ordre de
grandeur sont cohérents avec les vitesses au fond mesurées au mouillage (voir la sous section
11.2).
Globalement, nous manquons d’informations a priori sur la structure spatiale du courant au
fond ainsi que sur son intensité. En I’absence de telles informations, prendre comme niveau de
référence le DCL semble étre une hypothese de travail raisonnable. L'ébauche sur les vitesses
au niveau de référence, notée by, est choisie de moyenne nulle.

Vitesses diapycnales et flux diffusifs

En l'absence de connaissances a priori sur la vitesse advective diapycnale moyenne w* ainsi
que sur le flux diffusif diapycnal effectif de traceur D¢ dans chaque couche, ’ébauche sur
chacune de ces inconnues est prise nulle.

Matrice de covariance de I’ébauche, R,

La matrice de covariance Ry, contient dans sa diagonale la variance a priori sur les in-
connues x (et peut-étre utilisé comme incertitude sur 1'ébauche), les autres éléments de cette
matrice contiennent les covariances des inconnues x entre elles. Dans notre probleme, on peut
décomposer la matrice de covariance en 4 sous-matrices, la matrice Ry, associée aux vitesses
horizontales, la matrice Ry+,+ associée a la vitesse advective diapycnale équivalente, la matrice
Rpsps associée au flux diffusif diapycnal équivalent de salinité et la matrice Rpnpn associée au
flux diffusif diapycnal équivalent de chaleur.

L’'incertitude sur les vitesses au niveau de référence

Plusieurs choix sont possibles pour prendre en compte l'incertitude sur les vitesses de ré-
térence. Dans le cas ot I’ébauche est nulle, cette incertitude est 'amplitude d’ajustement et est
généralement de 1'ordre de grandeur de la vitesse attendue, ou bien son écart-type ou encore
sa rms (racine carrée de la moyenne des carrés).
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Cette incertitude peut en partie provenir de l'incertitude que 1’on a sur le choix du niveau
de référence des vitesses géostrophiques. Par exemple si on pense que le niveau de mouvement
nul se trouve au DCL a plus ou moins 250 db, il suffit de regarder le cisaillement de vitesse sur
cet intervalle de profondeur et d’utiliser cette information comme incertitude sur la vitesse au
niveau de référence. Cette derniere méthode va donner plus de poids aux paires de stations
pour lesquelles le cisaillement vertical de la vitesse géostrophique est élevé, ce qui représente
une hypothese forte.

Pour la suite, nous avons décidé de garder une matrice de covariance de la vitesse au niveau
de référence relativement simple. Nous notons cette matrice Ry,. La matrice Ry, est supposée
diagonale, les éléments diagonaux de cette matrice étant estimés a partir de la connaissance a
priori de la vitesse proche du fond au mouillage MG (voir[[IL.3.b). La vitesse proche du fond est
trés petite pendant 1'été, qui on le rappelle, est une période de minimum d’énergie cinétique.
Cette vitesse est égale & 1.5cm s~! avec une standard déviation associée de 1.6cm s~ 1. L'ordre
de grandeur de la vitesse au fond 1'été en 2009 est le méme. L'incertitude sur 1’ébauche sur les
vitesses au fond est constante égale a 1.5cm s~1. D’autres configurations ont également été tes-
tées. Elles sont évoquées dans les paragraphes et[L5.d Comme dans Wunsch! (1978), nous
appliquons également une pondération des éléments de la matrice Ry, afin de donner autant
de poids aux paires de stations représentant une large surface latérale (stations profondes ou
éloignées 1'une de l'autre) qu’aux paires définissant une petite surface. Le systeme cherchant
une solution minimisant la correction par rapport a I'ébauche, il aurait tendance, sans cette
pondération, a favoriser les corrections sur les ébauches associées aux larges surfaces.

Spécificité associée a la boite dépression

La boite dépression a une géométrie particuliere sur sa partie orientale (voir formée
d’un coin entre deux paires de stations presque paralleles (I'angle que font ces deux paires de
stations est de 17°) et espacées d'une dizaine de kilometres. Nous avons donc supposé qu’il
existe une forte anti-corrélation entre les vitesses perpendiculaires a ces deux paires de stations
en ajoutant des covariances non nulles (négatives) dans la matrice Ryy.

Travail exploratoire sur le remplissage de la matrice de covariance

* Au cours de cette these de nombreux tests ont été faits sur le remplissage de la matrice de
covariance de I"ébauche. Bien qu’elle soit souvent supposée diagonale, ce qui équivaut a
faire I'hypothése que les inconnues ne covarient pas entre elles, on peut imaginer avoir
une connaissance a priori sur les éléments non diagonaux de la matrice. En s’inspirant
de la méthode d’interpolation optimale, nous avons introduit une fonction de covariance
anisotrope qui ne varie pas de la méme maniére en fonction de la différence de vorticité
planétaire entre les variables. A cela se rajoute une fonction corrective dépendant de la
géométrie des sections. Cette fonction est égale a 1 lorsque les produits scalaires des vec-
teurs normaux sont égaux a 1, et —1 lorsque les produits scalaires des vecteurs normaux
sont égaux a —1. Elle varie entre entre [—1; 0] et [0 1] en fonction du produit scalaire.

* Autre méthode pour initialiser les éléments de Rxx associés i la vitesse au DCL : La diagonale
de la matrice de covariance Ry, correspond a la variance de 1’ébauche sur les inconnues
x; et donc entre autre sur les vitesses au fond. On peut changer de point de vue et utiliser
'écart-type de la vitesse horizontale proche du DCL et divisé par le cisaillement vertical
moyen pour estimer 1"écart-type a priori sur la profondeur du niveau de référence. Le ci-
saillement vertical moyen des vitesses géostrophiques variant selon les paires de stations,
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la variance associée a la profondeur du niveau de référence varie le long d"une méme
boite. Nous avons réalisé une expérience de sensibilité en fixant a 250 m 'écart-type a
priori sur le niveau de référenceE] 250 m, et en traduisant cette variation de profondeur
en incertitude sur I'ébauche de la vitesse au niveau de référence. Cette expérience de
sensibilité est discutée dans la section [L.4]

Incertitude sur les vitesses advectives diapycnales

Deux points ont guidé le choix des incertitudes sur les vitesses advectives diapycnales
moyennes w; : d'une part, I'ordre de grandeur des w* attendus, d’autre part, notre volonté
de ne pas favoriser les échanges diapycnaux au détriment de la correction sur les vitesses ho-
rizontales (Wunsch, 2006).I1 y a donc d’un c6té un argument physique et de l'autre un argu-
ment statistique. Ganachaud (2000) donne I'ajustement autorisé sur les variables w*. Il prend
[w*] =~ 10~°m - s~ comme valeur a priori. L’ordre de grandeur utilisé est proche ou supérieure
a des estimations publiées, permettant ainsi au modéele une certaine liberté dans la détermina-
tion de ces coefficients a partir des contraintes.

Afin de faire le paralléle avec les études grande échelle et pour mieux comprendre la part de
la dynamique horizontale par rapport a la dynamique verticale dans le modele, on peut com-
parer les rapports d’échelle entre une boite Atlantique Nord typique comportant 15 couches
(en prenant par exemple une profondeur moyenne de 3000 7, une largeur de 2000 km et une
longueur de 6000 km par rapport a la boite seuil. (voir tableau

Domaine [A%)(m?) | [AM](m?) 4 45| (par couche)
Large échelle : Atlantique Nord | 4 x 10% 103 4 %1073 3x10~*
Plateau Antarctique : seuil Adélie 108 3x10° | 3x10°2 102

TABLE 5.1 — Comparaison des rapports d’échelles pour une boite grande échelle et une boite
sur le plateau

Dans la boite seuil ot le rapport de la surface verticale latérale [A?] sur la surface horizon-
tale [A"] est de 'ordre de 10~2. Notre configuration tend donc a favoriser les flux horizontaux
par rapport aux flux diapycnaux. Pour que les échanges diapycnaux jouent un role important
sur le bilan de masse de chaque couche, il faut donc laisser une grande liberté d’ajustement.
Pour avoir une répartition de 'énergie entre les vitesses horizontales et les vitesses diapyc-
nales équivalente a la répartion proposée par Ganachaud, l'incertitude sur les wx* devrait étre
de l'ordre de (3 x 10~ *m.s~1).

Cependant, nous avons constaté que lorsque 1'on donne une telle incertitude sur les flux
diapycnaux, on se retrouve dans la situation dégénérée décrite par Wunsch|(2006) dans laquelle
le systeme ne joue uniquement que sur les flux diapycnaux, et privilégie par conséquence la
conservation par couche par rapport a la conservation de la masse sur la colonne d’eau entiere.
Au lieu de choisir pour écart-type a priori sur w*, 3 x 10~#m.s~!, nous prenons 1.5 x 10~ °m.s 1,
choix guidé par I'étude de McIntosh and Rintoul| (1997) qui conseille de chercher I'ordre de
grandeur qui minimise le rapport entre la plus grande valeur propre et la plus petite valeur
propre associée a la matrice d’observation mise a l’échelle

2. Aumouillage MG, I'été la distance entre le fond et le niveau de mouvement nul est d’environ 243 m.
3. En anglais "column-scaling" and "row-scaling"
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Incertitude sur les flux diffusifs diapycnaux effectifs de traceur

Ganachaud|(2000) donne également 1’ajustement autorisé sur la variable x*. Il prend [k*] ~
100 cm? s, de la méme maniere que pour w*, I'ordre de grandeur est proche ou supérieur a
des estimations publiées. Nous approchons ce probléme différemment puisque nous ne pre-
nons pas comme inconnue x; mais Df = —«* (aap—f) ) (équation. Il est possible d’avoir deux
approches différentes afin d’estimer 1'ordre de grandeur du flux diffusif de traceur. La pre-
miere consiste a choisir un ordre de grandeur pour la diffusivité et de le multiplier par 1’ordre
de grandeur du gradient vertical du traceur, I'ordre de grandeur ainsi obtenu permet de don-
ner une incertitude sur ce flux diffusif. La seconde consiste a prendre I'ordre de grandeur de
I'incertitude associée au flux advectif moyen d’anomalie de traceur comme estimation du flux
diffusif. Nous comparons ces deux ordres de grandeurs.

Pour la premiere approche, nous évaluons les gradients moyens de traceur entre chaque
couche (voir tableau . Nous multiplions ensuite ces gradients par une diffusivitéE] K =
103m? s~ 1.

Pour la seconde approche nous multiplions 1’ordre de grandeur de l'incertitude sur la vitesse

Interface k | Seuil | Dépression | Mertz

s 1 1.0 0.9 0.8
[psu-kg-m=3 -m™1] 2 0.8 0.7 0.7
— 2 1 07 -15 -8

k] -m=3 - m~1] 2 -16 -7 4

TABLE 5.2 — Gradients verticaux moyen de traceur

advective moyenne diapycnale par la différence entre le traceur moyen dans la boite et I'es-
timation du traceur sur les isopycnes interfaciales. Un encadrement des ordres de grandeurs
obtenus pour chacune des deux approches est présentée dans le tableau On constate que
les ordres de grandeur estimés avec la méthode 1 et la méthode 2 sont tres proches ce qui jus-
tifie a posteriori le choix de [x*], si I’on souhaite donner un poids équivalent au flux moyen
par rapport au flux diffusif effectif. Pour I’expérience de contrdle nous avons choisi la premiére
approche.

Sloyan and Rintoul (2000) expliquent que plus les flux tourbillonnaires issues de la corréla-
tion spatiale entre les anomalies de traceur et les anomalies de vitesses advectives diapycnales

sont importants, plus la diffusivité effective s’éloigne de la diffusivité réelle. On cherche a esti-
h

——A
mer ce terme tourbillonnaire w*/(pC)" .

h
On fait ’hypothese que : [w*’(pC)’A 1) ~ [var(w*")]- [var((pC)’)]%. La variance du traceur a
la profondeur d'une surface isopycnale donnée est estimée sur les parois de la boite. Nous trou-
vons une variabilité presque nulle de la salinité sur les différentes surfaces isopycnales, cela est
en accord avec le fait que la densité est presque exclusivement controlée par la salinité. On voit
que pour les échanges diapycnaux de chaleur, les flux tourbillonnaires sont potentiellement
importants. Par contre pour les flux diapycnaux de sel, ces flux tourbillonnaires sont petits.
On peut donc avoir plus confiance dans l'interprétation en tant que diffusivité de la diffusivité
effective pour le sel que pour la chaleur.

4. Le choix de I'ordre de grandeur de la diffusivité se justifie a prosteriori (voir tableau



Section I. Implémentation du modeéle pour la zone d’étude 97

Contraintes IGW Echantillonnage | Triangle de fond Totale

S D M S D M S D M S D M

volume (k = 1) [Sv] 0.07 | 0.07 | 0.13 | 0.03 | 0.02 | 0.03 | 0.03 | 0.03 | 0.00 | 0.08 | 0.09 | 0.13

[
volume (k = 2) [Sv] 0.05 | 0.07 | 0.09 | 0.03 | 0.02 | 0.02 | 0.02 | 0.04 | 0.03 | 0.06 | 0.09 | 0.10

volume (k = 3) [Sv] 0.03 | 0.04 | 0.06 | 0.02 | 0.02 | 0.03 | 0.02 | 0.08 | 0.00 | 0.04 | 0.09 | 0.08

volume (tot.) [Sv] 0.10 | 0.11 | 0.22 | 0.07 | 0.03 | 0.06 | 0.07 | 0.14 | 0.03 | 0.14 | 0.19 | 0.23

sel (k = 2) [10°psukg/s] | 1.1 | 08 [ 1.0 [ 09 | 05 | 05 | 05 [ 02 | 07 | 1.6 | 1.1 | 1.7

sel (k = 3) [10°psukg/s| | 07 | 09 | 1.5 | 05 | 05 | 09 | 02 | 1.2 | 1.6 | 14 | 21 | 52

chaleur (k = 2) [GW] 63 64 50 79 63 49 25 07 33 | 106 | 92 79

chaleur (k = 3) [GW] 34 11 21 05 36 14 2 09 12 38 44 49

TABLE 5.4 — Principales erreurs sur les contraintes pour les boites seuil (S), dépression (D) et
Mertz (M) pour les couches k

flux diffusif de sel | flux diffusif de chaleur
[1073 kg - s71.m™?] [W-m—2]

Approche 1 [0.7,1.0] 4, 16]

Approche 2 [0.6, 1.6] [5, 20]
h

[ [0.1,0.3] [9, 30]

TABLE 5.3 — Estimation des ordres de grandeur a priori des flux surfaciques diffusifs de traceur
a partir de deux approches différentes. La gamme des valeurs encadre les valeurs obtenues
pour les différentes interfaces/boites.

1.6 Matrice de covariance du bruit sur les contraintes

Les différentes erreurs ont été estimées a partir des méthodes d’estimation de l'erreur pro-
posées dans la section du chapitre 4. Trois sources d’erreur dominent largement les autres.
L'erreur liée a l'estimation du cisaillement géostrophique dans le triangle de fond (IIL.1.a),
I'erreur liée au bruit sur le champ de densité di aux ondes internes et enfin, I’erreur
dite d’échantillonnage ([IL1.¢). Dans le tableau ci-dessous sont reportées ces 3 princi-
pales sources d’erreurs. L'erreur totale est estimée en additionnant les variances des différentes
sources d’erreurs, supposées indépendantes.

Les erreurs dominantes sont relativement typiques d"une zone de plateau continental, la
marée semi-diurne va potentiellement exciter des ondes internes qui introduisent un bruit im-
portant sur la profondeur des isopycnes. La topographie relativement accidentée rend inévi-
table 'utilisation de paires de stations a cheval sur d'importants gradients de topographie.

Afin de pouvoir comparer notre étude aux études grandes échelles, on peut reprendre les
valeurs d’erreurs proposées par|Ganachaud (2000) et appliquer un facteur d’échelle pour avoir
un ordre de grandeur des erreurs associées sur le plateau Adélie. On suppose que l’erreur varie
proportionnellement avec la surface latérale de la boite. En prenant comme facteur d’échelle

AX“UN ~ 4 x 102, une erreur de transport net de 6 Sv dans I’Atlantique Nord équivaudrait sur
S

notre région a 1.5 x 102 Sv. Cette erreur est beaucoup plus faible que I'erreur estimée sur la
conservation de la masse totale de I'ordre de 0.2 Sv pour nos trois boites. Cela est relativement
rassurant quant on sait que nous travaillons sur un plateau continental ot I'erreur attendue sur
ce type de modele est plus importante que pour ’'océan du large.
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Transport d’Ekman

Nous estimons la convergence du transport d’Ekman de masse dans la couche de surface
a partir des données de tension de vent moyenne sur janvier 2008 issues de la réanalyse ERA-
Interim. Pour chaque paire de stations, la composante de la tension de vent paralléle a la section
(T- dl ) est interpolée entre les deux stations. Le transport d’Ekman a travers chaque section est
alors estimé ainsi que la convergence associée pour chaque boite a partir de I'équation[4.8| Pour
effectuer l'interpolation, nous n’appliquons pas de masque sur les points terre de grille marin.

La convergence d’Ekman est tres petite en comparaison des autres termes de I'équation
de conservation de la masse sur la couche de surface. En janvier 2008, le pompage d’Ekman
estimé & partir de la tension de vent ERA-Interim est compris entre 0.12 et 0.21 107> m s~ !
selon la boite. Un tel pompage induit un flux de masse compris entre 3.6 et 4.7 10~3 Sv selon les
boites et doit étre associé a une remontée d’eau (en anglais upwelling). Ce flux est négligeable
comparé a l’erreur a priori sur les contraintes comprise entre 80 et 130 1072 Sv.

La sensibilité de ces résultats est évaluée d"une part en changeant la période sur laquelle le
pompage d’Ekman est estimé, et d’autre part en modifiant la tension de vent sur le continent.

En réduisant la période d’estimation du vent a la période de la campagne, on obtient un
pompage d’Ekman toujours aussi petit en module. Contrairement au pompage moyen de
janvier 2008 qui est associé a une remontée d’eau, la vitesse verticale d’Ekman sur la cam-
pagne est associée a de la subduction (en anglais downwelling), elle est comprise entre -0.03 et
—0.10 x 105 m.s~ 1.

En annulant la tension de vent sur les points terrestres de maille, on obtient un pompage a la
cote plus réaliste. Le transport d’Ekman étant convergent a la cote, le pompage devient négatif
le long de la cote, I'échelle spatiale de la zone de subduction n’est cependant pas réaliste car
elle est directement donnée par la taille de la maille du modéle atmosphérique. Ce changement,
entraine un changement du vent interpolé sur les bords de chaque boite. Pour le mois de janvier
2008, I'ordre de grandeur ainsi que le signe du pompage pour chaque boite restent les mémes.

Les estimations du tableau 5.5 montrent qu’en janvier, le pompage d’Ekman semble jouer
un role négligeable comparé aux résidus initiaux sur les équations de conservation de la masse
et aux erreurs sur I'ébauche des vitesses de référence. Dans la suite de la these, le transport de
traceur associée au courant d’Ekman est estimé a partir du vent moyen sur le moi de janvier
2008 sans mettre a 0 les tensions de vents sur les points terrestre de la grille de la réanalyse
ERA-Interim (sauf précision contraire).

période Seuil | Dépression | Mertz
Jan 2008 -4.7 -5.8 -3.6
Convergence d’Ekman (mSv) Campagne 3.4 2.7 0.4
Jan 2008 (Tierre = 0) | -6.4 9.1 -1.2
Jan 2008 0.14 0.12 0.21

Pompage d’Ekman wg (10~°m/s) Campagne -0.10 -0.05 -0.03
Jan 2008 (Teerre = 0) | 0.19 0.18 0.07

TABLE 5.5 — Transport d’Ekman et pompage d’Ekman pour chaque boite
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Résumé

Trois boites ont été définies, la boite seuil, la boite dépression et la boite Mertz. Ces 3 boites
sont divisées sur la verticale en 3 couches, une couche de surface, comprise entre la surface et
la surface isopycnale 27.725kg.m 3, la couche intermédiaire comprise entre les deux surfaces
isopycnales 27.725kg.m 3 et 27.8 kg.m 3 et enfin la couche de fond comprise entre la surface
isopycnale 27.8 kg.m > et le fond. La meilleure estimation des vitesses de références géostro-
phiques, des vitesses diapycnales advectives moyennes ainsi que du flux diffusif effectif est
recherchée afin de satisfaire la conservation de la masse sur les 3 couches ainsi que la conserva-
tion de la chaleur et du sel sur les 2 couches les plus profondes. Cette conservation est imposée
dans les limites de I’erreur sur ces contraintes dont le calcul a été explicité dans cette section.

Solution Standard

Dans cette section, nous discuterons dans un premier temps I’apport du modéle inverse sur
la base des résidus sur les équations de conservation avant et apres inversion. Dans un second
temps, nous présenterons la solution du modele inverse. Cette solution standard comprend les
résidus sur les équations de conservations de la masse, de I’anomalie de sel et de ’anomalie de
chaleur apres l'inversion, les vitesses au fond obtenues avec le modele inverse et les échanges
diapycnaux.

Résidu sur les équations de conservations

Avant inversion

Les résidus avant inversion sont calculés de la maniére suivante :

ng=—I — Axg (5.1)

Dans cette équation, I' contient la convergence de traceur dans le volume de controle concerné
due au courant géostrophique référencé au DCL de chaque paire de stations. Pour la couche
1, I ne contient pas la convergence de traceur due au transport d’Ekmanlﬂ L'ébauche sur les
inconnues x est prise nulle, le dernier terme est donc nul.

Les figures et[5.8 montrent les résidus pour chacune des 3 couches et pour chaque

boite.

* Seuil : Avant inversion, la masse converge dans les 3 couches. La convergence de masse
et d’eau doucelﬂ est supérieure a l'erreur a priori sur les 2 couches les plus profondes. La
convergence de 1’eau douce dans la couche intermédiaire est équivalente a une précipita-
tion journaliere de plus de 2.5mm si on la raméne a un flux par unité de surface horizon-
tale de la boite. L'anomalie de chaleur diverge dans les 2 couches les moins profondes. La
divergence de chaleur dans la couche intermédiaire est de I'ordre de 100 W.m 2 si on la
ramene a un flux par unité de surface de la boite.

* Dépression : Avant I'inversion, la masse converge dans les 3 couches. La convergence de
masse est supérieure a l'erreur prescrite sur les contraintes pour les 2 couches les moins
profondes. La contrainte sur la conservation de 1’anomalie de chaleur dans la couche

5. La convergence de traceur due au transport d’Ekman a été soustraite au I' introduit dans le chapitre précédent
6. La salinité méme en anomalie est linéairement dépendante de la masse, dans notre zone d’étude le champs
de densité est donné par la distribution du champ de salinité
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FIGURE 5.6 — déséquilibre résiduel sur les conservations de traceurs pour la boite seuil, les
sources et puits de traceurs ainsi que les éventuels termes de tendance ne sont pas pris en
compte pour le calcul du résidu. Résidus pour le volume, I’anomalie de chaleur, 'anomalie sel
pour chaque couche (abscisse supérieure : divergence en eau douce) ; Erreur sur la contrainte
a priori (coloration rose), ng résidu avant inversion (tiretés rouges), 7i résidus apres inver-
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intermédiaire et la couche de fond est déja satisfaite dans la limite des erreurs sur les
contraintes. L'eau douce converge dans la couche intermédiaire.
* Mertz : Avant inversion, les contraintes sont déja satisfaites dans la limite des erreurs

prescrites sur les contraintes.
Les résidus initiaux sont plus importants proche du seuil que plus loin dans la dépression.
Au seuil, il y a une forte marche de topographie entre la section nord et la section sud, tandis
que dans la boite dépression cette marche de topographie s’atténue, puis devient négligeable
pour la boite Mertz. Pour équilibrer un transport méridien, il faut donc avoir un cisaillement
géostrophique plus important sur la section la moins profonde, ou une composante barotrope
de la vitesse plus grande.
La profondeur moyenne des stations de la boite seuil est plus petite en moyenne que celle
de la boite dépression et encore plus petite que celle de la boite Mertz. L'hypothese forte de
minimum d’énergie cinétique au fond est certainement plus adaptée dans la dépression que
dans les parties moins profondes comme le seuil. L'ébauche sur la vitesse au niveau commun
le plus profond est certainement mieux vérifiée dans la dépression qu’au seuil.
L’amplitude élevée de la variance du bruit a priori sur les contraintes va tendre a appauvrir la
solution. En méme temps, 'amplitude faible de la variance sur I'ébauche va tendre a limiter
la correction et donner une estimation de la solution proche de son ébauche. Dans notre cas le
systéme peu contraint accompagné d"un bruit important va donner une solution trés proche
de I’ébauche avec une erreur importante.

Apres inversion

De la méme maniére que dans 1’équation le résidu i apres inversion est estimé de la
maniere suivante :

fil=—T—Ax (5.2)

Apres inversion, toutes les contraintes imposées sont satisfaites dans la limite des erreurs pres-
crites sur les contraintes (R;;;). Dans la couche de surface, non contrainte en chaleur, on observe
une divergence significative de chaleur dans la boite seuil. Cette divergence sera discutée dans
le chapitre

Vitesses au fond

Grace au modele inverse, nous obtenons une estimation statistique de la composante de
la vitesse perpendiculaire a chaque paire de stations, au niveau commun le plus profond
(DCL). A partir de cette estimation et de 1'estimation de la vitesse géostrophique relative au
DCL dans le triangle de fond, nous estimons cette composante de la vitesse géostrophique,
a mi-profondeur entre le fond de chacune des 2 stations. Cette vitesse, appelée dans la suite
vitesse de fond est représentée avant et apres inversion sur les figures Suite a I'inversion,
les vitesses de fond changent d’avantage par rapport a I'ébauche pour la boite seuil que pour
les boites dépression et Mertz. Cela est cohérent avec le fait que les résidus initiaux sont plus
importants pour la boite seuil que pour les boites dépression et Mertz. Le modele doit donc
effectuer une grande correction sur I’ébauche pour le seuil que pour les deux autres boites. On
observe une vitesse entrante au fond dans la partie nord-est de la boite seuil, 1a ot 1’on retrouve
la MCDW, et une vitesse sortante au fond sur la partie nord-ouest du seuil, en accord avec le
courant modélisé dans [Kusahara et al. (2011a). Sur la partie sud-ouest du seuil, les vitesses
de fond ont une composante vers le banc Adélie et vers la partie sud-ouest de la dépression
et sont relativement importantes par rapport aux vitesses estimées dans les autres régions du
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seuil.

La composante du courant de fond le long de la topographie entre la partie sud du seuil
et la langue glaciere du Mertz, entre les isolignes de bathymétrie 400m et 600m, est orientée
vers le Mertz. Cette vitesse au fond résulte principalement de 1’ébauche et n’est que peu mo-
difiée par l'inversion. On compare la composante de la vitesse le long de la topographie au
mouillage pendant la période de minimum d’énergie cinétique (été) identifiée dans le chapitre
Blet I'estimation de la vitesse obtenue pour la paire de station CTD 28/29 qui est la plus proche
du mouillage MG. On trouve une vitesse égale a —1.3 &+ 1cm /s qui n’est pas significativement
différente de la vitesse au mouillage MG —1.5 & 1.7cm/s. Ce résultat nous conduit a accor-
der une certaine confiance aux vitesses géostrophiques estimées dans la partie profonde de la
dépression a partir du modele inverse.

Echanges a travers les surfaces isopycnales

A partir de I'inversion de contrdle nous obtenons d’une part une vitesse advective dia-
pycnale moyenne ainsi qu’'une estimation de la diffusivité effective. Dans le tableau [5.6/ sont
données les estimations des vitesses moyennes advectives diapycnales et les diffusivités asso-
ciées a la chaleur et a la salinité, ces dernieres sont estimées a partir des flux diffusifs D€ divisés
par une estimation des gradients moyens verticaux de traceur. Deux estimations sont propo-
sées (voir , l'une basée sur la variation de traceur moyen entre deux couches (G}) et I'autre
basée sur la variation de traceur moyen voisinage de l'interface (G5). Bien que la premiere es-
timation ait été utilisée pour avoir ’ordre de grandeur du flux diffusif effectif, nous proposons
les deux calculs afin d’explorer la sensibilité de I’estimation de x* a 1’estimation du gradient
vertical moyen de traceur.

Boite Interface | w* 10° - [m/s] K*> [em? /] K [em? /5]
s cs il o
Seuil 1 0.5+09 1.8+79 1.7+76 | —1.7+£99 0.8+£48
2 0.6 £0.8 41+£72 | 5.8+100 | 26£7.6 1.1+33
Dépression 1 —-0.1+0.8 3.0+76 38+95 | —074+£9.1 | 1.7+216
2 0.3+0.7 0+74 0445 1.2+86 | 39.8£288.7
Mertz 1 —-02+12 19+£94 | 23£109 | —-1.0£99 | 15+148
2 05+1.1 —-14+95| -09£63 | 1.24+99 0.3+238

TABLE 5.6 — Vitesses diapycnales advectives moyenne et diffusivité effective

Les vitesses advectives diapycnales moyennes ne sortent jamais de 1’erreur sur 'estimation
de ces vitesses. Il en est de méme pour 1'estimation des diffusivités diapycnales. On constate
qu'une grande partie des x* sont positifs bien que I'on n’ait rien imposé sur le signe de x*. En
utilisant ’estimation Gy, les «* associée a la diffusion effective de chaleur sont négatifs sur la
premiére interface. Bien que ce signe n’ait pas de significativité du fait de 'erreur importante

T . . . . . A .
sur cette estimation, il pourrait s’expliquer par d'importants flux tourbillonnaire w’6” . L'esti-
mation de l'ordre de grandeur de ce terme faite en[[.5.¢/semble confirmer cette hypothese.

On constate qu’en utilisant 1'estimation G, du gradient vertical de traceur, on peut changer le
signe de la diffusivité effective. Ce changement de signe entre le gradient local et le gradient a
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FIGURE 5.9 — Vitesses au fond perpendiculaires au sections CTD pour la boite seuil (fleches
bleues), pour la boite dépression (fleches rouges) et pour la boite Mertz (fleches vertes);
avant inversion (en haut); apres inversion (en bas); vitesse au fond moyenne durant 1'été au
mouillage MG (fleche noire centrée sur le point de mouillage MG)
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FIGURE 5.10 — Vitesses au fond perpendiculaires au sections CTD pour la boite seuil (fleches
bleues), pour la boite dépression (fleches rouges) et pour la boite Mertz (fleches vertes) ; apres
inversion en suivant|L.5.c/; vitesse au fond moyenne durant 1'été au mouillage MG (fleche noire
centrée sur le point de mouillage MG)

’échelle verticale des couches s’explique par la présence d’Eau Hivernale (Winter Water, WW)
dans la couche de surface. Méme si en moyenne la couche de surface est plus chaude que
la couche intermédiaire, localement, I’eau hivernale résiduelle est plus froide que la MCDW
qu’elle recouvre.

Sensibilité de la solution a un changement sur la variance de 1’ébauche Ry,

Nous choisissons d’illustrer la sensibilité au choix de Ry, en appliquant la méthode propo-
sée dans le paragraphe dans laquelle I'incertitude sur I’ébauche de la vitesse au niveau
de référence est donnée par I'ordre de grandeur du cisaillement de vitesse géostrophique dans
les 250 m au dessus du fond. La figure représente la vitesse au fond obtenues a partir de
cette nouvelle expérience pour les trois boites. On constate que la structure de la solution est
notablement changée. Le cisaillement géostrophique au fond est en effet relativement variable
entre les paires de stations. Donner une incertitude proportionnelle a ce cisaillement conduit
certaines vitesses de référence a étre beaucoup plus corrigées que d’autres. Pour la boite seuil,
ainsi que pour la boite dépression, une correction importante est faite sur la vitesse proche du
coin nord-ouest de la boite tendant a favoriser I'export d’eau de fond vers le large.
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Conclusion

L’estimation de la variance du bruit a montré que 1’on ne pouvait pas accorder une trop
grand confiance aux contraintes imposées, 1’erreur sur les contraintes étant potentiellement
importante. Les contraintes étant proches d’étre respectées avec 1'ébauche dans la limite de
l'erreur, le systeme est donc peu contraint et la correction sur 1’ébauche par conséquent petite.
Autrement dit la solution restera relativement proche de 1’ébauche.

La qualité de I'estimation des vitesse géostrophiques sur le plateau ainsi que des flux dia-
pycnaux est donc tres dépendante du réalisme de 1'ébauche.






Distribution et circulation de la MCDW : été 2008

> Ce chapitre présente une partie des résultats obtenus grice au modele inverse. 1l se focalise sur la circulation
d’'été sur le plateau Adélie, en particulier celle de I'Eau Circumpolaire Profonde Modifiée (Modified Circumpolar
Deep Water, MCDW). La MCDW entre au nord-est du seuil Adélie et s’écoule le long du banc du Mertz vers
la langue glaciere du Mertz, elle semble recirculer autour d’un dome formé par I'eau dense et également le long
de la langue glaciére du Mertz. 1l semblerait que la couche de mélange résiduelle hivernale forme une barriére de
vorticité potentielle empéchant les eaux du large de recirculer le long de la cote. Sur son chemin, la MCDW se
modifie en se mélangeant avec les autres masses d’eau présentes sur le plateau, principalement avec les eaux issues
de la couche de mélange résiduelle hivernale. Ces résultats font I'objet de la soumission d’un article a Deep Sea
Research. <



110 Chapitre 6. Distribution et circulation de la MCDW : été 2008

Plan du chapitre
I Introduction. . . . . ... . L 11T
II  Distribution de 1’eau circumpolaire profonde modifiée sur le plateau . . . . . . I
IL.1 Identification de I'eau circumpolaire profonde modifiée . . . . . . . .. 111
1.2 Distribution spatiale . . . ... ... ... .. ... ... ... ... ... 111
IL.3 Echelles de temps associées a 1'eau circumpolaire dans la dépression . [17]
I Circulation des masses d’eau sur le plateau Adélie . . . ... .......... 17
L1 Organisation spatiale du courant géostrophique I'été . . . . .. .. .. 117
L2  Transports . . . ... ... ... ... .. ... [120]
.3 Transportsdemassesd'eau . . ... .................... 121
IV Principaux facteurs impactant la circulationd’été . . . .. ... ... ... ... 125
IV1  Impact de la distribution de 1’eau dense hivernale sur la circulation . . [125]
IV2  Lalangue glaciaire, une barriere dynamique . . ... ... ... .. .. 127
V  Transformation dela MCDW sur le plateau . . .. ... ............. 129]
Vi1 Modification de la MCDW le long de son chemin présumé sur le plateauI29]
V2 Interaction avec la langue glaciereduMertz . . . ... ... ... ... 131
VI  Comparaison avecl'année 2009 . . .. . .. ... ... ... .. ......... 134
VII  Conclusion et Perspectives . . . . ... ....................... 136
VILIT Résumé. . ... ... ... . .. 136
VIL2 Limites de I'approche utilisée . . . . . ... ... .. .. ... ..... 137

VIL3 Perspectives . . . .. ... ... .. ...




IT

I1.1

I1.2

Section I. Introduction 111

LA méthode inverse introduite dans les deux chapitres précédents est utilisée afin de mieux
caractériser la circulation des masses d’eau 1'été sur le plateau Adélie a partir des données
hydrographiques ALBION de 1'été 2008.

Introduction

L’Eau Circumpolaire Profonde Modifiée , plus chaude en moyenne que les eaux de plateau
(elle rentre a 0°C sur le plateau) apporte de la chaleur au plateau. De plus, étant plus chaude que
les masses d’eau partageant les mémes(Modified Circumpolar Deep Water, MCDW) gammes
de densité, la MCDW représente également une source potentielle de sel en subsurface. L'été,
la MCDW participe a recharger en chaleur les couches de subsurface. Jacobs| (1989) suggere
que les flux de chaleur sensible jouent un role dans le maintien des polynies cotieres ou des
entrées significatives de MCDW sont observées. Selon Rintoul (1998), les intrusions chaudes
de MCDW observées dans la dépression Adélie apporterait un réservoir de chaleur sensible
qui peut potentiellement, faire fondre 3 m de glace de mer. La MCDW représente également
une source de chaleur sensible I'hiver, lorsque la convection est assez profonde pour atteindre
la couche de MCDW de subsurface, contribuant ainsi a maintenir ouverte la polynie du Mertz
(Williams and Bindoff, 2003). Bien que tres forts, les vents catabatiques ont en effet une exten-
sion assez limitée vers le large (environ 10 a 20 km de la cote d’apres Ball (1957)) et I’extension
relativement importante de la polynie Adélie vers le large, et le fait que cette partie de la cote
soit I'une des premieres libres de glace au printemps, semblent difficilement pouvoir étre ex-
pliquée seulement par les vents catabatiques et suggerent une influence de I'océan. Bien que
la présence de MCDW sur le plateau Adélie ait été mise en évidence depuis plus de 10 ans
(Rintoul, [1998), la circulation de cette masse d’eau sur le plateau est encore mal connue. Nous
ne disposons a 1’heure actuelle que du schéma tiré du modéle de [Kusahara et al.| (2011a) qui
n’a encore pu étre confronté aux observations en termes de transport et de vitesse. Nous pré-
sentons dans ce chapitre des éléments permettant de mieux comprendre la circulation estivale
sur le plateau et son impact sur le transport de MCDW.

Distribution de I’eau circumpolaire profonde modifiée sur le plateau

Identification de I’eau circumpolaire profonde modifiée

Afin d’identifier la MCDW sur le plateau, nous utilisons 'analyse optimale a multi-
parametres (OMP) introduite dans le chapitre 2} section Cette analyse améliore, en
comparaison des études précédentes qui utilisaient les surface de densité neutres (v, = 28
et v, = 28.27 kg m—3, Lacarra et al. (2011)), de distinguer sans ambiguit¢ MCDW des autres
masses d’eau comprises entre ces deux surfaces neutres. Cette méthode a déja été appliquée
pour la mer de Ross par Budillon et al.|(2003).

Distribution spatiale

Afin de bien représenter la distribution de ’eau circumpolaire sur le plateau, nous représen-
tons la distribution des différents modes d’eau circumpolaire (en pourcentage) sur une carte,
Pour cela, nous fixons un seuil de 25 m d’épaisseur pour qu'un mode soit validé. Ce seuil
arbitraire permet simplement d’éliminer d’éventuelles "bulles" suspectes de MCDW que l'on
peut retrouver dans les données hydrographiques. La carte|6.1|représente la distribution d’eau
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le mode comporte au moins 1% de MCDW mere (définie au chapitre [} section [[IL.2). L'inter-
polation présentée a été réalisée a partir de la méthode de krigeage ordinaire (Matheron, 1963
Journel and Huijbregts) [1978). Un variogramme expérimental (fonction de covariance spatiale)
isotrope a été calculé a partir des points de données aux stations CTD. Ce variogramme a en-
suite été approximé par une fonction exponentielle. La portée (échelle de décorrélation spatiale)
associée est de 45km.

Comme cela a déja été montré (Jacobs, 1989; Rintoul, 1998; [Lacarra et al, [2011), la distri-
bution horizontale de la MCDW suggére une entrée sur la partie nord-est du seuil Adélie. En
supposant que les caractéristiques de la MCDW a l’entrée du plateau ne varient pas au cours
du tempsﬂ que le mélange sur le plateau est constant dans le temps et dans 1'espace, le degré
de modification de la MCDW sur le plateau est un bon proxy de 1’dge de cette masse d’eau sur
le plateau. La MCDW la moins modifiée s’étend le long de 1'isobathe 400 m. Une MCDW plus
modifiée est observée dans la partie sud-est de la dépression entre le isobathes 400 m et 600 m.
La MCDW qui semble donc d’abord s’installer sur les hauts fonds du banc du Mertz, avant de
pénétrer dans la dépression. La MCDW est quasiment absente proche de la cote, au large de
la baie de Buchanan et de la baie de Watt ainsi que dans la baie de Commonwealth et le long
du banc Adélie sud. A ce stade, la seule explication est que ces zones sont, trop éloignées du
point d’entrée principal de la MCDW sur le plateau.L'utilisation du modéle inverse en boite va
permettre d’établir un scénario permettant d’expliquer la distribution de la MCDW a partir de
la circulation géostrophique estimée.

Les sections verticales correspondant au boites présentées dans le chapitre 5|section[[.T|sont
présentées (Figures et[6.4). Les boites sont déroulée dans le sens anti-horaire en partant
du coin sud-ouest. Les champs représentés sont les pourcentages de chacune des 4 masses
d’eau meres (MCDW, DSW, WW, AASW), définies au chapitre 2} section[[II.2}

Sur le plateau Adélie, on retrouve la MCDW comprise entre 'Eau Dense de Plateau (Dense
Shelf Water, DSW), formée 'hiver précédent sur le plateau, et la I'Eau d’HiverEI (Winter Wa-
ter, WW) provenant du courant antarctique de talus (Antarctic Slope Current, ASC). Sous la
couche de surface, le maximum de température et le minimum d’oxygene, caractéristiques du
cceur de la MCDW, se situent dans la couche intermédiaire du modéle inverse (non montré).
La position du cceur de la MCDW correspond aux masses d’eau ayant le pourcentage le plus

élevé en MCDW mere (Figures [6.2, et[6.4p).

La MCDW la moins modifiée semble toujours appuyée sur le flanc oriental d'un dome
formée par la DSW sur la pente ouest du banc du Mertz. La MCDW la plus modifiée, quant
a elle, semble s’appuyer sur le flanc ouest de ce méme dome. La DSW forme un déme sur la
pente est de la dépression (Figure [6.T), se dome est relativement bien marqué sur les différente

sections (Figures[6.2b, et[6.4b).

1. ou de maniére plus réaliste, que les variations des propriétés de la MCDW entrant sur le plateau sont négli-
geables en comparaison de ses variations spatiales sur le plateau
2. Couche de mélange hivernale résiduelle située sous I'Eau Antarctique de Surface.
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FIGURE 6.1 — Pourcentage maximum de MCDW mere sur le plateau en janvier 2008. Seuls les
modes (pourcentages) représentés par au moins 25 m d’eau dans la colonne ont été comptabi-
lisés. On a superposé la distribution de la densité potentielle a 275 m de profondeur, seuls les
isopycnes (0p) 27.79 a 27.85 kg m~3 sont représentées avec un pas de 0.01 kg m 3.

Le cceur de la MCDW présente une tres grande variabilité spatiale, autant horizontalement
que verticalement. Bien qu’il ne faille pas minimiser les effets d’aliasing dans une zone ou la
marée et les ondes d’inertie gravité ne sont pas négligeables (Hirano et al.,2010), cette forte hé-
térogénéité peut également étre attribuée a une activité tourbillonnaire associée aux entrées
d’eau sur le plateau observée dans d’autres régions en Antarctique (Heywood et al) 2014;
Thompson et al., 2014} [Herraiz-Borreguero et al, 2015). En été, le rayon de déformation ba-
rocline est compris entre 5 et 16 km environﬁ

L’OMP donne également des informations sur les 3 autres masses d’eau meéres. Les intru-
sions de MCDW semblent toujours accompagnées d’une eau relativement froide et peu salée,
et surtout peu stratifiée sur-jacente, la WW (Figures 6.2, et [6.4c),voir également
(2011). Nous émettons donc I'hypothese que cette eau provient du courant antarcique
de talus (Chapitre [T} section [[L.7). On remarque également que I'Eau Antarctique de Surface
(AntArctic Surface Water, AASW) est plus présente en profondeur sur les hauts fonds du banc
Adélie, peut-étre du fait d'un mélange diapycnal plus important sur ce banc (Figures[6.2d,[6.3d

et/o).

3. Le rayon de déformation barocline est calculé de la maniére suivante : Ry = %, ol N est la fréquence de
Brunt-Viisild, H la hauteur d’eau et f le parametre de Coriolis
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FIGURE 6.2 — Pourcentages de chacune des 4 masses d’eau mére dans la colonne d’eau pour la
boite seuil. La boite est déroulée dans le sens anti-horaire en partant du coin sud-ouest (voir
carte[6.8). Les pourcentages apparaissent sous forme de contours définis tous les 10%, entre 10
et 100%. Les isolignes des pourcentages 25% et 50% sont représentées par des contours noirs.
Les surface isopycnales délimitant les couches du modele inverse sont représentées par des
contours gris. La bathymétrie a la résolution des données hydrographiques est représentée en
gris, tandis que celle issue de[Beaman et al.|(2011) apparait en trait continu noir. Le numéro des
stations apparait sur ’axe supérieur des abscisses.
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FIGURE 6.3 — Méme chose que la figuremais pour la boite dépression.
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FIGURE 6.4 — Méme chose que la figuremais pour la boite Mertz.
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Echelles de temps associées a I’eau circumpolaire dans la dépression

Les données de microcats dans la dépression au mouillage MG permettent de caractéri-
ser la variabilité saisonniere et intra-saisonniere de la MCDW dans cette dépression. Dans le
chapitre 3 a partir des données de température et d’'un diagramme 6 — S, nous avons mis en
évidence une arrivée de MCDW entre fin novembre et mi-mars au mouillage MG, avec des
évenements importants en décembre et en janvier. Cette saisonnalité de la MCDW dans la dé-
pression semble étre en phase avec la saisonnalité du courant observé au niveau du mouillage.
La MCDW en effet n’arrive pas de fagcon continue, mais sous forme de "pulse" (voir chapitre
section ??). Dans ce qui suit, cette variabilité haute fréquence ne sera pas prise en compte,
en faiEslant I'hypothése simplificatrice d"un transport de chaleur stationnaire a travers des sec-
tions

Circulation des masses d’eau sur le plateau Adélie

Organisation spatiale du courant géostrophique 1'été

Le courant géostrophique, estimé a partir de la relation du vent thermique ainsi que du
modele inverse, a une structure spatiale bien particuliére. Sur la verticale, le courant géostro-
phique est associé a un cisaillement qui en général ne change pas de signe sur les deux couches
les plus profondes. En accord avec notre hypothese d'un courant relativement faible au fond, le
courant est intensifié en surface ou en subsurface dans le cas ot le cisaillement vertical du cou-
rant géostrophique change de signe pres de la surface (Figures[6.5)[6.6]et[6.7). On observe deux
branches de courant distinctes, la premiére branche allant du nord au sud (vitesses négatives
sur les sections transversales des trois boites) puis du sud au nord (vitesses positives sur les
sections transversales des trois boites) pour la deuxieme. Le cceurs de vitesse (dont ’ordre de
grandeur est d’environ 12.0-19.5 cm s~ 1) sont plus pres de la surface dans la branche entrante
que dans la branche sortante ou un maximum de vitesse en subsurface est observé entre 100
m et 400 m de profondeur selon la section. Seule la section la plus au sud le long du Mertz
(appelée dans la suite section Mertz) présente une branche sortante intensifiée en surface.

La branche entrante du courant (associée aux vitesses négatives sur les sections) se trouve
a l'est des sections de vitesses. On observe cette branche sur la section seuil nord au niveau des
stations CTD 8 a 11 et sur la section sud de la boite seuil au niveau des stations 12 et 13 (Fi-
gure[6.5), o1 le cisaillement vertical de la vitesse géostrophique est plus marqué. Cette branche
semble associée a la MCDW (identifiée sur les section avec des contours noirs). On retrouve
cette branche sur les sections définissant la boite dépression (Figure[6.6) au nord, au niveau des
stations 57 a 59 qui entre les stations 56 et 57|ﬂ Enfin sur la boite Mertz, cette branche est égale-
ment observée (6.7) : sur la section nord aux stations 34 a 36, et sur la section sud aux stations
32 a 33. On remarque que le cisaillement vertical du courant géostrophique est plus important
sur la section sud que sur la section nord.
La branche entrante (nord-sud) précédemment décrite n’est pas bien résolue par le jeu de don-
nées : elle n’est associée qu’a une ou deux paires de stations. Cependant, elle semble récurrente

4. L'erreur liée a ces événements marqués en température ne sera donc pas prise en compte dans l'estimation de
I'erreur sur la conservation de la chaleur.

5. Les sections étant presque confondues a l'est de la boite dépression, il est normal de retrouver un courant
géostrophique similaire entre 56 /57 et 57/58
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FIGURE 6.5 — Section des vitesses géostrophiques perpendiculaires aux sections sud (gauche) et
nord (droite) de la boite seuil. La section la section sud comprise entre la station 2 et la station
11 et la section nord est comprise entre la station 5 et la station 11 (voir carte [6.8). Le numéro
des stations est indiqué sur 1’axe des abscisses supérieur. Les deux surfaces isopycnales (0p =
27.725kg /m3 et 0y = 27.8kg/m>) séparant les couches du modele (contours gris). La MCDW est
identifiée sur les sections par des contours de pourcentage de MCDW meére (contours noirs).

d’une section a I'autre. On la retrouve toujours au-dessus de 1'isobathe 400 m du flanc occiden-
tal du banc du Mertz. Elle est associée a un changement de signe du gradient de densité.

La second branche de courant (branche sortante) est associée aux vitesses positives vers
le nord /nord-ouest. Elle se situe sur la pente orientale de la dépression Adélie jusqu’au sud
du seuil d’ou elle semble relier la partie sud-est a la partie nord-ouest du seuil. Elle semble
associée également a de la MCDW dans un mode plus modifiée que pour la premiére branche.
On retrouve cette branche sur la boite seuil, sur la section nord, au niveau des stations 6 et 7 et
sur la section sud entre les stations 15 a 17. Pour la boite dépression, on observe cette branche
au nord entre les stations 64 et 60 et au sud entre les stations 50 et 55. Elle est beaucoup plus
marquée sur la section sud que sur la section nord, peut-étre parce qu'une partie recircule dans
la dépression et n’alimente donc pas le haut du seuil, ou bien parce que cette branche est mieux
guidée au sud qu’au nord. Enfin, sur la boite Mertz, sur la section nord, on observe la branche
entre les stations 38 et 36 et sur la section sud entre les stations 27 et 32. On observe également
un cisaillement vertical des vitesses géostrophiques plus important au sud qu’au nord.

Cette seconde branche (sud-nord) est mieux résolue que la branche entrante car elle est associée
a plus de stations. Elle repose sur un gradient moyen de densité installé sur la pente orientale
de la dépression et sur le seuil.

Nous venons de décrire deux branches de courant comme un flot continu reliant le seuil a la
langue glaciere du Mertz et vice-versa, et qui formerait ainsi une circulation moyenne a I’échelle
de la dépression. A partir cette description de la structure spatiale du champ de vitesse, nous
avons défini des sous-sections sur chaque boite permettant de séparer ce qui semble étre la
branche entrante (branche 1) de la branche sortante/recirculante (branche 2). Cette séparation
est matérialisée sur les différentes carte par des points blancs.
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FIGURE 6.6 — Section des vitesses géostrophiques perpendiculaires aux sections sud (gauche)
et nord (droite) de la boite dépression. La section la section sud comprise entre la station 45
et la station 57 et la section nord est comprise entre la station 66 et la station 57 (voir carte
6.8). Le numéro des stations est indiqué sur ’axe des abscisses supérieur. Les deux surfaces
isopycnales (0 = 27.725kg/m?> et 0y = 27.8kg/m?>) séparant les couches du modele (contours
gris). La MCDW est identifiée sur les sections par des contours de pourcentage de MCDW mere
(contours noirs).
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FIGURE 6.7 — Section des vitesses géostrophiques perpendiculaires aux sections sud (gauche) et
nord (droite) de la boite Mertz. La section la section sud comprise entre la station 27 et la station
33 et la section nord est comprise entre la station 39 et la station 34 (voir carte[6.8). Le numéro
des stations est indiqué sur 1’axe des abscisses supérieur. Les deux surfaces isopycnales (cp =
27.725kg /m? et 0y = 27.8kg/m3) séparant les couches du modele (contours gris). La MCDW est
identifiée sur les sections par des contours de pourcentage de MCDW mere (contours noirs).
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FIGURE 6.8 — Boites sélectionnées : la boite seuil (en bleu); la boite dépression (en rouge); la
(en vert). Les sous-sections utilisées sont délimité par les points blancs.

Transports

Les transports, associés au schéma de circulation décrit précédemment, sont évalués pour
chacune des deux branches de courant sur les 6 sections de controle (Figure [6.9). Le transport
total semble former une circulation cyclonique. Cependant, on observe une grande hétérogé-
néité du transport d’une section a l'autre, qui se traduit par un important écart-type sur la
moyenne de ces transports : le transport sur la premiere branche est en moyenne égal a 0.3
Sv, soit environ 2 fois moins important que le transport sur la seconde branche (0.6 Sv). Envi-
ron 71% du transport total est concentré dans la couche de surface dans la premiere branche
tandis que seulement 45% du transport total est concentré dans la couche de surface pour la
seconde branche (Tableau [??). Pour la branche 2, le transport dans la couche intermédiaire est
du méme ordre de grandeur que le transport dans la couche de surface. Le courant semble
donc se barotropiser sur la branche sortante par rapport a la branche entrante.



I11.3

II1.3.a

Section III. Circulation des masses d’eau sur le plateau Adélie 121

66°S

67°S

142°E  143°E  144°E 145°E  146°E

FIGURE 6.9 — Transport intégré sur toute la colonne d’eau perpendiculaires aux parois latérales
de chacune des trois boites apres inversion, pour la boite seuil (fleches bleues), pour la boite
dépression (fleches rouges) et pour la boite Mertz (fleches vertes) apres inversion.

couche | moyenne | écart-type
Branche 1 (entrante) | TOT 0.34 0.13
L1 0.24 0.08
L2 0.08 0.03
L3 0.02 0.02
Branche 2 (sortante) | TOT 0.64 0.36
L1 0.29 0.22
L2 0.24 0.11
L3 0.10 0.07

TABLE 6.1 — Transports horizontaux moyens (en Sv) sur la branche entrante et et la branche
sortante et I'écart-type associé a la moyenne.

Transports de masses d’eau
Eau Circumpolaire Profonde Modifiée

Comme on a pu le voir dans la section[[I.2] de ce chapitre et également dans la section[[.2]du
chapitre 5| le cceur de la MCDW se situe dans la couche intermédiaire. Il est donc intéressant
de regarder les vitesses moyennes estimées pour la couche intermédiaire. Ces vitesses sont
également associées a une circulation de type cyclonique. Elles sont plus importante pour la
branche 2 (> 5 cm s') que pour la branche 1 (< 5 cm s!). A partir de 'OMP, il est possible de
suivre la progression de la MCDW sur le plateau. Dans un premier temps, le transport de la
MCDW mere est diagnostiqué, puis nous déterminons le taux de dilution associé a ce transport.
Le transport de la MCDW mere est évalué en pondérant les transports associées a chacune des
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FIGURE 6.10 — Dans la couche intermédiaire : vitesses moyennes perpendiculaires aux parois
latérales de chacune des trois boites apres inversion, pour la boite seuil (fleches bleues), pour
la boite dépression (fleches rouges) et pour la boite Mertz (fleches vertes) aprés inversion.

masses d’eau présentes sur les parois des boites par le pourcentage de MCDW mere contenu
dans la masse d’eau. La MCDW entre dans la boite seuil au nord-est et ressort a 1'est (Figure
[6.12). Elle ressort a I’est de la boite seuil vers le banc du Mertz, et semble s’inscrire pour partie
dans une recirculation cyclonique concentrée autour du coin sud-est de cette boite. Une autre
partie vient alimenter le sud-est de la dépression, flux que 'on retrouve bien dans 1’est de la
boite depression et moins bien sur la partie nord-est de la boite Mertz. Sur la boite Mertz, une
recirculation est observée sur la section le long du Mertz (appelée section Mertz dans la suite
de ce manuscrit). Cependant, la partie recirculante, ne peut pas entierement s’expliquer par
la branche de MCDW entrante au dessus de l'isobathe 400 m dans la boite Mertz. On peut
supposer qu'une source provenant des hauts-fonds du banc du Mertz vient alimenter cette
branche recirculante qui apparait relativement cohérente en termes de transport de MCDW
mere depuis la langue glaciere du Mertz vers la partie sud du seuil.

WW et AASW

Nous appliquons la méme approche pour les autres masses d’eau. L'Heau hivernal (Winter
Water, WW) ainsi que I’Eau Antarctic de Surface (AntArctic Surface Water, AASW) suivent
le méme schéma de progression que la MCDW (Figure c et d). Sur la boite Mertz, tout
comme la MCDW, une source doit pouvoir alimenter un transport important partant de la
langue glaciaire du Mertz associé a la branche recirculante. Cette entrée d’eau depuis le front
du Mertz est expliquée, pour moitié par I'apport d’AASW (mode contenant au moins 10% de
cette masses d’eau). A la différence de la MCDW, on observe des échanges de ces deux masses
d’eau avec la partie ouest et sud-ouest de la dépression, échanges matérialisés par un transport
a travers la paroi sud-ouest de la boite Mertz et la paroi ouest de la boite dépression.
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FIGURE 6.11 — Transport de la DSW (0 > 27.88kg/m?), pour la boite seuil (fleches bleues), la
boite dépression (fleches rouges) et la boite Mertz (fleches vertes) apres inversion. L'erreur liée
a I'estimation de la vitesse de référence est représentée par une barre blanche, avec la longueur
de la barre égale a un écart-type.

Eau dense de plateau

L'Eau Dense de Plateau (Dense Shelf Water, DSW) est observée de fagcon récurrente au seuil
durant I'été (Lacarra et al.,2011), ce qui pourrait suggérer un export d’eau dense pendant cette
saison. Nous avons donc cherché a estimer le transport d’eau dense dans la dépression a partir
du modele inverse. La figure[6.1T| présente 1’estimation du transport associé de 1'eau de densité
0p > 27.88 kg m~3. Sur les toutes les sections composant les trois boites, 'erreur sur le transport
associée a l'incertitude sur I’estimation de la vitesse au niveau de référence, est beaucoup plus
grande que le transport d’eau dense. Le fait que le transport d’eau dense ne soit pas significa-
tif, signifie qu’il n’y a pas assez d’information disponible pour traiter ce transport et son export
Iété.

Le transport de la DSW mere, est également estimé (Figure [6.12]b). Il relie la langue du Mertz

au seuil. Tout laisse penser qu'une partie de ce transport est alimenté par des eaux provenant de
sous la langue glaciere du Mertz, la concentration en eau de fonte de glacier dans ces eaux étant
tres importante (Lacarra et al., 2011) et le transport de la couche profonde le long de la langue
glaciaire étant divergent. Contrairement a 1’hiver oti 'ISW reste collée a la cote [Bindoff 2001,
Williams 2003], I'été elle envahit tout le fond de la dépression le long du Mertz. La présence
de cette eau (non montré), provenant de l'interaction avec la langue glaciaire, confirme I'im-
portance de prendre en compte la cavité sous-glaciaire, pour comprendre la circulation dans la
dépression Adélie (Cougnon et al.,[2013).
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FIGURE 6.12 — Transport des masses d’eau meres sur le plateau
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Principaux facteurs impactant la circulation d’été

Impact de la distribution de 1’eau dense hivernale sur la circulation

En début de chapitre (section [[1.2), on met en évidence une eau dense qui remonte sur le
flanc est de la dépression, formant un dome plus ou moins bien défini. On observe également
une remontée des isopycnes sur le haut de la colonne d’eau en approchant de la cote. Cette
remontée des isopynces observée 1'été a la cote semble étre située proche du cceur convectif
hivernallﬂobservé sur la section hydrologique en salinité du NBP00-08 de I’hiver 1999 présentée
dans la section [l.3| du chapitre 3l Dans ce qui suit, I'impact de la distribution particuliere du
champ de densité sur la circulation est discuté.

Une circulation organisée autour d’'un déme d’eau dense

Kusahara et al.| (2011a) décrivent a partir d"une simulation numérique une circulation in-
tensifiée en surface et cyclonique, piégée dans la dépression autour d'un dome d’eau dense
et en équilibre géostrophique avec ce dome. Cette circulation n’est pas forcée par le vent esti-
val, mais émerge comme une relaxation de la circulation thermohaline hivernale. Ce modeéle
montre que les intrusions d’AASW et de MCDW depuis le talus progressent sur le plateau
dans le sens horaire autour des bords (pentes) de la dépression. Ce type de saisonnalité de la
circulation induite par la distribution spatiale du champ de densité est également modélisé en
mer de Ross par Assmann et al. (2003). On a constaté dans le paragraphe que la MCDW
semble s’appuyer sur le dome d’eau dense et la circulation dans la partie est de la dépression
s’organise autours de ce dome. On retrouve donc le méme type de circulation que ce qui est si-
mulé dans Kusahara et al. (2011a). Cependant, les observations ALBION montrent que le dome
d’eau dense a une distribution bien différente de celle présentée par la simulation numérique.
Alors que I’eau dense simulé par Kusahara et al|(2011a)) est centré sur la dépression et les obser-
vations mettent en évidence un dome appuyé sur la pente associée au banc du Mertz. Dans le
chapitre [B|nous avons proposé un scénario dans lequel, une partie de I'eau dense formée dans
la baie de Commonwealth déborderait dans la dépression et viendrait alors tapisser la pente
sud-est de la dépression. Cette eau dense pourrait contribuer a la construction de ce dome.

Impact de la couche de mélange résiduelle hivernale

L’étude numérique de Kusahara et al.| (2011a) prédit un fort apport d’eau douce a la cote lié
dans le modele a une importante fonte de glace de mer. Un fort courant cotier d’est se forme le
long de la cote. Il suit la cote en surface alors qu’en profondeur, il s’en éloigne en direction du
nord au large de la baie de Commonwealth, sans doute guidé par la topographie de fond. Le
courant cotier semble étre un courant purement généré par la distribution du champ de densité
et non par le vent.

Une partie de la différence entre le schéma de circulation estivale proposé dans ce chapitre
et celui de|Kusahara et al. (2011a) est certainement liée a la différence de distribution du champ
de densité le long de la cote entre les observations et le modéle, durant I'été. Si ’'on compare
par exemple la couche de surface, on observe le long de la cote antarctique et le long du banc
Adélie, une eau de surface relativement salée (Chapitre [/) par rapport aux eaux de surface a
I'entrée du seuil Adélie, contraste a 1’origine d'un front de densité en surface. La présence d'un
important gradient de salinité de surface a la cote a déja été notée par|Vaillancourt et al.[(2003) a

6. La ot 'HSSW est observée jusqu’en surface.
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partir des données de la campagne estivale NBP00-08 (décembre 2000 - janvier 2001). Le modele
de Kusahara et al.| (2011a)), quant a lui, produit des eaux de surface moins denses a la cote,
structure que l'on ne retrouve pas dans les observations. Cette derniere liée a 'apport d’eau
douce liée a la fonte de glace de mer peut paraitre suspecte en raison du faible englacement
dans la polynie du Mertz, il y a peu de fonte de glace de mer a la fin de I'hiver, ’eau douce étant
plutot advectée du large. L'eau douce accumulée le long de la cote dans I'étude de
semble jouer un role dynamique important pour la circulation cotiere de surface
du modele étant associée a un cisaillement barocline vers le nord-ouest paralléle a la cote.

Mayet et al|(2013) quant & eux simulent, a partir d'un modele barotrope aux éléments fi-
nis forcé par le vent issu de la réanalyse ERA-Interim, un courant cotier sur les hauts fonds
s’écoulant au-dessus de I'isobathe 400 m et caractérisé par des vitesses de I'ordre de 10 cm s~ 1.
Le rotationnellZl de la tension du vent évalué a partir de la réanalyse ERA-Interim montre un
downwelling a la cote en accord avec I'idée d'un courant cotier vers ’ouest associé a une
élévation de la surface libre a la cote. Le courant cotier, dans Mayet et al.[(2013), est donc induit

par le vent.

68°S »
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-10 -8 -6 -4 =2 0 ? 4 6 8 10

FIGURE 6.13 — Comparaison du vent de surface moyen de janvier 2008 : vent ERA-Interim
(fleches noires), vent moyen mesuré a la station météorologique automatique de Cape Denison
(fleche rouge), pompage d’Ekman (10~° m s1) calculé a partir des données de tension de vent
ERA-Interim sur la grille ERA-Interim (couleur en fond). Les isobathes sont définies tous les
200 m et sont représentées sur un fond gris sur le continent

Dans les données ALBION ainsi que les données CEAMARC, nous observons une remon-
tée des isopycnes a la cote (voir section le long du Mertz, figure [6.14). Cette remontée entraine

7. Calculé sur la grille ERA-Interim.
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une anomalie de densité positive le long de la cote, en désaccord avec Kusahara et al. (2011a)
qui obtenait une anomalie négative de densité a la cote. Il est donc difficile d’imaginer un cou-
rant cotier intensifié en surface tel que celui décrit par Kusahara et al. (2011a). La composante
barotrope associée au vent le long de la cote peut éventuellement se combiner au cisaillement
barocline vers le sud-est pour produire un courant vers le nord-ouest parallele a la cote et in-
tensifié au fond.

Dans les observations de 1'été 2007-2008, la remontée des isopycnes proches de la cote in-
duit un étirement de la couche intermédiaire. La vorticité potentielle d’Ertel (PV) est estimée a
partir des données ALBION 2008 pour la couche intermédiaire qui contient le cceur de MCDW
(Figure (Darelius et al.| 2014; Thompson et al., 2014). En 1’absence d'une connaissance du
champ de vitesse dans cette région, nous ne prenons en compte que la partie liée a 1’étirement
de la colonne d’eau dans 'estimation de la PV (g ~ — fglz, Thompson et al.| (2014)). Deux zones
ressortent : une zone ou la MCDW est présente et la vorticité potentielle élevée en valeur abso-
lue; et une zone, o il n’y a pas de MCDW et ou1 la PV est faible en valeur absolue. On observe
un gradient de PV similaire le long du Mertz pendant la campagne CEAMARC (environ 3 se-
maines avant la campagne ALBION 2008). On remarque également que les zones associées a
une faible PV en valeur absolue sont les zones ot1 la salinité en surface est plus élevée. Cette
zone cotiere ayant été le théatre de convection profonde I'hiver précédent, on peut imaginer
que cette faible stratification est le résidu de la déstratification hivernale. Le patch convectif
résiduel en été semble donc représenter une barriére de vorticité potentielle empéchant 1'eau
circumpolaire, ainsi que les eaux de surfaces, de pénétrer dans la partie sud-ouest de la dépres-
sion. Ce phénomene est mal représenté dans le modele de Kusahara et al.| (2011a) et ne peut

pas étre représenté dans le modele barotrope de Mayet.

La langue glaciaire, une barriére dynamique

La langue glaciaire du Mertz a un tirant d’eau compris entre 300 et 400 m (voir section le
long du Mertz, figure (Legrésy et al., 2004; |Lescarmontier|, 2012). Comparée a la profon-
deur de la colonne d’eau comprise entre 400 m a 1300 m, la langue glaciaire représente une
variation non négligeable de I'épaisseur de la colonne d’eau, qui se traduit par une forte dis-
continuité de la vorticité potentielle barotrope planétaire (Figure [6.15), comme cela a pu étre
observé par Darelius et al.| (2014) pour la plateforme glaciaire de Filchner. Comme on peut le
voir sur la figure les contours de 4; = cst sont bloqués au niveau de la langue glaciaire du
Mertz. Cette derniere forme une barriere de vorticité potentielle barotrope imposant ainsi aux
masses d’eau transportées par la circulation moyenne vers le Mertz de recirculer vers la baie
de Buchanan. La MCDW circulant vers la langue glaciaire du Mertz (située au dessus du tirant
d’eau du glacier), va devoir recirculer dans la dépression Adélie faute de pouvoir rejoindre
la dépression du Mertz au sud-est de la langue glaciaire. Son temps de résidence dans la dé-
pression est donc considérablement augmenté, permettant ainsi d’intensifier les échanges de
chaleur par mélange entre la MCDW et les autres masses d’eau présentes dans la dépression.

Une conséquence importante du vélage du glacier du Mertz a été la suppression de cette
barriere physique. L'eau se dirigeant vers la langue glaciaire, au lieu de recirculer le long de
celle-ci, peut désormais suivre les contours de bathymétrie autour du banc du Mertz et quitter
ainsi la dépression Adélie pour pénétrer dans la dépression du Mertz. Les réserves de chaleur
ainsi potentiellement accumulées dans la dépression Adélie pourraient diminuer et ainsi affec-
ter l'activité de la polynie hivernale. Une deuxieme conséquence du vélage est la diminution
de la densité des eaux présentes dans la dépression ainsi qu'un changement de la stratification
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FIGURE 6.14 — (en haut) Déformation du vortex planétaire (—fN2g~1, en 107! - (ms)1)
moyenné sur la couche intermédiaire pendant la campagne ALBION 2008, interpolation de
la profondeur de l'isopycne ¢y = 27.80 (contours bleus) et les isobathes sont définies tous les
200m. (en bas) Section le long du Mertz représentant également la déformation du vortex pla-
nétaire ((ms)~!) moyenné avec une fenétre glissante de 100 m, profondeur de la langue du
Mertz (contour gris), isopycnes du modele inverse (contours noirs).
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(Lacarra et al 2014), deux facteurs qui eux vont affecter la pénétration de la MCDW dans la
dépression.

FIGURE 6.15 — Contours de fH ! (en 107 - (ms)~!, ou H est ’épaisseur de la colonne d’eau et
f le parametre de Coriolis (Vorticité potentielle planétaire barotrope)

Transformation de la MCDW sur le plateau

Modification de la MCDW le long de son chemin présumé sur le plateau

L'eau qui rentre sur le seuil est constituée d"un mode chaud et peu dilué de MCDW (avec
un taux de dilution de 24% moyenne, figure [6.18), de WW et d’eau de surface chaude et peu
salée (Figure??). L'eau ressortant contient principalement de ’Eau Dense de Plateau, de 1'Eau
Circumpolaire Profonde trés modifiée ainsi que des eaux de surface relativement plus salées
que les eaux de surface entrant sur le plateau. Dans ces conditions, quelles sont les modifica-
tions de la MCDW sur le plateau I'été et existe-t'il des zones privilégiées de modification de
cette masse d’eau importée du large ?

Afin d’observer dans l'espace 6 — S les modifications de la MCDW le long de son trajet sur
le plateau, nous regardons le transport de la MCDW dans 1'espace 6 — S de la méme maniere
que pour (Figure[??). La branche reliant le seuil au Mertz est associée & un transport positif et
la branche allant du Mertz vers le seuil a un transport négatif. On se place sur la pente de la
dépression sur la partie est de la section sud de la boite dépression (Figure[6.17). Le cceur de la
MCDW associée a la branche de courant entrante reliant le seuil a la langue glaciaire du Mertz
est plus chaud et moins salé en moyenne que celui associé a la branche recirculante reliant le
Mertz au seuil. Comme pour le cceur, la base inférieure de la MCDW est moins salée sur la
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FIGURE 6.16 — Transport a travers le seuil Adélie en m3/s dans I'espace 6§ — S. Les transports
positifs correspondent aux entrées sur le plateau, les transports négatifs correspondent aux
sorties.

branche entrante que sur la branche recirculante. Les variations de température et de salinité
de la MCDW sont peut-étre dues a du mélange diapycnal entre la MCDW et le dome d’eau
dense.

A partir de la connaissance du transport sur le plateau ainsi que de la proportion de MCDW
mere sur le plateau, il est possible de déterminer I'évolution méridienne de la dilution de la
MCDW mere transportée entre le nord du seuil et le glacier du Mertz au sud-est de la dépres-
sion. Comme pour les transports, nous définissons des sous-sections associées au flot entrant
et recirculant. Pour chacune de ces sous-sections, est estimé le pourcentage moyen de dilution
associé a chacune des deux branches (Figure [6.18). Le pourcentage de dilution de la MCDW
mere associée au flux transporté par la branche entrante diminue avec la latitude, c’est-a-dire
en se rapprochant de la langue glaciaire. Pour la branche recirculante, le pourcentage, quant a
lui, semble relativement faible. Il ne suit pas de tendance claire en fonction de la latitude mais
augmente épisodiquement, comme par exemple sur la section nord de la boite dépression, in-
diquant certainement une recirculation locale du flux entrant.

Afin de mieux visualiser ces transformations et recirculation, deux modes de MCDW ont
été arbitrairement définis, 1'un représentant les eaux peu modifiées (ppicpw > 40%) et le se-
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FIGURE 6.17 — Transport a travers la section sud-est de la boite dépression en m3/s dans l’es-
pace température potentielle et salinité. Les transports positifs sont associés aux vitesses vers
le Mertz tandis que les transports négatifs sont associés aux vitesses vers le seuil.

cond représentant les eaux tres modifiées (ppcpw = [10% 40%]|) (Figure . La branche
entrante transporte environ 0.03 Sv, la seconde au moins 3 fois plus. Le mode le moins dilué
semble associé globalement a une circulation cyclonique entre la partie nord du seuil et 66°S
20’, concentrée sur les hauts fonds autour de 'isobathe 400 m (Figure a). Le mode le plus
dilué, quant a lui, semble étre associé dans la dépression a une circulation cyclonique de plus
grande échelle entre la partie nord du seuil et la langue glaciaire (Figure b). La branche
recirculante associée semble étre alimentée par une source supplémentaire de mode dilué de-
puis le banc du Mertz. Bien qu’il semble y avoir une dilution entre le seuil et le Mertz pour
la MCDW, localement dans chaque boite nous ne parvenons pas a mettre en évidence la des-
truction d’un mode pure de MCDW au profit d'un mode plus modifié de cette masse d’eau.

Interaction avec la langue glaciére du Mertz

Dans de nombreuses régions du plateau Antarctique, la MCDW interagit directement avec
les glaciers au travers de la fonte basale. Une grande partie des études dédiées a la compré-
hension de la circulation sur le plateau antarctique ainsi que des échanges a travers le talus
continental, se sont concentrées sur les régions identifiées comme particulierement vulnérables
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FIGURE 6.18 — Dilution de la MCDW le long de son transport méridien, branche entrante
(courbe noire) et branche recirculante (courbe grise en pointillés).

au changement climatique, telles la péninsule antarctique (e.g. Moffat et al. (2009); Dinniman
et al.| (2011); Martinson and McKee| (2012)) ou sur les sites reconnues comme étant des hauts
lieux d’interaction entre les plateformes glaciaires et 'océan, comme en mer d’Amundsen, ou
d’importants sites de production d’eau dense, comme la mer de Weddell et la mer de Ross (e.g.,
Ha et al.|(2014); Carmack and Foster|(1975)); Darelius et al.|(2014); Jacobs et al.|(1970); Smith et al.
(2014)). La présence de MCDW proche de la langue glaciaire du Mertz suggere une potentielle
interaction avec le glacier. Celle-ci devrait se traduire par une forme bien particuliere dans I'es-
pace 6 — S (Chapitre [1} section [[L.7.c). La figure représente dans un diagramme 6 — S les
stations qui constituent la section du Mertz. On constate que les profils associés a la branche
de courant recirculant devant la langue glaciaire ne semble pas affectés par le mélange avec de
I’eau de fonte de glacier puisqu’ils ne subissent pas de modification significatives par rapport
a la branche entrante. Cette observation laisse penser qu’il y a peu d’interaction entre la langue
glaciaire du Mertz et la MCDW. Dans le chapitre 7| le transport d’eau douce et de chaleur
associé a cette éventuelle interaction sont estimés et discutés.
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FIGURE 6.19 — Transport de MCDW contenant une certaine gamme de pourcentage de masse
d’eau mere, pour la boite seuil (fleches bleues), la boite dépression (fleches rouges) et la boite
Mertz (fleches vertes) aprés inversion. L'erreur liée a 1’estimation de la vitesse de référence est
représentée par une barre blanche avec la longueur de la barre égale a un écart-type
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FIGURE 6.20 — Transport a travers la section le long du Mertz de la boite Mertz en m>/s dans
I'espace température potentielle et salinité. Les transports positifs sont associés aux vitesses
vers le Mertz tandis que les transports négatifs sont associés aux vitesses vers le seuil.
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Comparaison avec I’année 2009

On a montré dans le chapitre B] que la structure des courants observée au mouillage MG
en été en 2008 semblait se reproduire en 2009. De la méme maniére que pour la campagne
ALBION 2008, la circulation géostrophique est estimée sur le plateau a partir des données de la
campagne ALBION 2009. Le réseau de données CTD étant plus limité, il ne permet de définir
qu’'une boite dans la dépression. Cette boite est adossée a la langue glaciaire du Mertz et la
section sud-est de la boite est comparable a la section Mertz de I'année 2008, bien qu’elle ne
monte pas aussi haut sur le banc du Mertz. Les deux années sont comparées sur cette section.
Comme en 2008, on retrouve en 2009 une branche de courant allant de la langue glaciere du
Mertz jusqu’a la partie nord de la dépression (Figure[6.2). Cette branche de courant se situe sur
la pente de la partie sud-est de la dépression. Elle est observée sur des fonds d’au moins 400 m.
On retrouve également cette branche sur la section nord de la boite ot elle semble correspondre
a la branche recirculante observée en 2008. La couverture en 2009 étant moins bonne qu’en
2008, la partie la moins profonde du banc du Mertz n’est pas aussi bien échantillonnée. En
2008, c’est sur cette partie peu profonde qu’est observée ce qui semble étre une branche de
courant entrante transportant vers le sud-est les masses d’eau du large (MCDW, WW, AASW).
Cette branche n’est pas observée en 2009 : le réseau hydrographique ne monte peut-étre pas
assez haut sur la banc du Mertz pour échantillonner cette branche. Une autre possibilité serait
que cette branche n’existe pas en 2009, ou n’aurait pas de signature barocline. Dans ce dernier
cas, le modele inverse ne parviendrait pas a 'estimer.

depth [m]
o
depth [m]

distance [km]

21
distance [km]

FIGURE 6.21 — Section des vitesses géostrophiques perpendiculaires aux sections sud (gauche)
et nord (droite) de la boite Mertz 2009. Les deux surfaces isopycnales (0p = 27.725kg/m?> et
0o = 27.8kg/m?3) séparant les couches du modele (contours gris). La MCDW est identifiée sur
les sections par des contours de pourcentage de MCDW mére (contours noirs). Le numéro des
stations est indiqué sur 1’axe des abscisse supérieur.

La distribution spatiale du champ de densité est également comparée entre les deux années.
Pour ces deux années, le sommet du dome se situe sur la partie est de la dépression entre
l'isobathe 400 m et Iisobathe 600 m (Figure [6.22). La structure du dome est beaucoup plus
hétérogene a 275 m de fond qu’a 425 m plus en profondeur. De plus, le sommet du dome, bien
qu’approximativement situé au méme endroit qu’en 2008, présente d’importantes différences
qui peuvent inclure des recirculations locales positionnées a des endroits différents.
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FIGURE 6.22 — Distribution de densité en janvier 2008 (gauche) et en janvier 2009 (droite) a 275
m (aetb)eta425m (cetd)
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Conclusion et Perspectives

Résumé

Dans ce chapitre nous nous sommes intéressés a la circulation moyenne estivale sur le pla-
teau a partir de données hydrographiques et d’'un modele inverse. Cette approche nouvelle
pour une zone géographique aussi peu étendue et peu profonde a permis de fermer rigoureu-
sement des bilans de chaleur, de sel, et de masse. Une circulation cyclonique sur le flanc sud-est
du banc du Mertz a été confirmée (Figure 6.23) et quantifiée. L’eau circumpolaire profonde mo-
difiée recouvre les hauts fonds de la partie ouest du banc du Mertz et recircule autour d'un
dome d’eau dense, en partie devant la langue glaciaire du Mertz, alimentant une branche de
MCDW plus modifiée qui repart vers le seuil sur des fonds compris entre 400 m et 600 m. Cette
circulation est contrainte par la bathymétrie, la langue glaciaire du Mertz et ce qui semble étre la
couche de mélange résiduelle hivernale pres de la cote. La présence de bancs de part et d’autre
de la dépression permet de maintenir un gradient zonal de pression, permettant un transport
géostrophique méridien. Ce transport géostrophique méridien est associé a un apport d’Eau
Circumpolaire Profonde Modifiée sur le plateau compensé par un export d’eau dense de pla-
teau.
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FIGURE 6.23 — Schéma de la circulation mise en évidence dans ce chapitre; la MCDW (fleche
rouge) ; ISW (fleche violet); DSW (fleche bleu). Circulation observée (trait plein). Circulation
hypothétique (tiretés). Pourcentage de la masse d’eau mere MCDW associée au cceur de la
MCDW présente sur le plateau (dégradé de rouge). Dome d’eau dense qui est représenté par
la profondeur de l'isopycne 27.8 kg m~3 (contours bleus). Bathymétrie (gris)
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Limites de I’approche utilisée

Nous avons appliqué une méthode inverse adaptée a I’océan ouvert pour essayer de carac-
tériser la circulation moyenne sur le plateau. Nous avons conscience des nombreuses limites
de notre méthode, mais le manque de données dans cette région justifie cette tentative qui vise
a exploiter au maximum toutes les informations a notre disposition. Parmi les limites impor-
tantes :

* La non prise en compte d’éventuel flux tourbillonnaires a travers les parois latérales de
nos boites. En effet, de plus en plus d’études évoquées dans le chapitre[§montrent la pré-
sence de tourbillons sur le plateau antarctique. La MCDW semble spécifiquement concer-
née par ces structure que notre réseau de stations ne résoud pas. La présence de telles ob-
jets dans nos observations peut introduire des erreurs qui ne sont pas prises en compte.
Comme on a pu le voir dans le chapitre traitant de la variabilité saisonniéere sur le plateau,
'eau circumpolaire apparait dans la dépression sous forme de pulses. La dynamique que
nous avons utilisée dans cette partie ne permet pas de traiter ce type d’évenements tran-
sitoires. On peut néanmoins imaginer une eau circumpolaire qui entrerait sur le plateau
sous forme de tourbillons et serait advectée sur le plateau par la circulation moyenne.

* Notre réseau de stations CTD ne permet pas de bien résoudre la branche entrante de
MCDW vers le Mertz.

* Nous avons également montré dans le chapitre |5|qu’étant donné les erreurs importantes
sur les équations de conservation, la solution était peu contrainte. Un plus grand nombre
d’informations serait nécessaire pour obtenir une solution plus robuste (par exemple une
meilleure connaissance a priori du courant, d’autres traceurs a conserver, la combinaison
de plusieurs boites entre elles).

Perspectives

Cette estimation, comme on a pu le voir, a un certain nombre de limites dont, en parti-
culier, une grande sensibilité aux hypotheses faites pour retrouver la vitesse géostrophique
absolue. On pourrait cependant envisager de réutiliser cette approche dans une zone similaire
a condition d’ajouter des données de courants in situ (sSADCP, IADCP) et d’avoir une meilleur
connaissance a priori de la variabilité du champ de densité. On peut imaginer par exemple
un glider faisant une section de maniere répétée pendant la campagne afin de bien évaluer la
variabilité du champ de densité.

Il serait intéressant de reprendre les différentes campagnes évoquées dans le chapitre 3| et
d’appliquer la méme méthodologie. Les campagnes du NBP ont I’avantage d’avoir un certain
nombre de traceurs supplémentaires permettant de mieux contraindre l'inversion, de plus cha-
cune de ces autres campagnes a récolté des données sADCP, ces données indépendantes de
courant permettant d’avoir une bonne ébauche pour le courant (Lherminier et al., 2007).

Dans un second temps, il serait intéressant de refaire une campagne sur site avec au moins
une aussi bonne couverture spatiale qu’en 2008 et avec un dispositif IADCP sur la rosette per-
mettant de bien diagnostiquer le courant. On pourrait alors discuter du changement ou non
de la distribution des masses d’eau sur le plateau causé par le vélage de la langue glaciere qui,
comme on a pu le voir dans ce chapitre, joue un role primordiale dans la circulation des masses
d’eau sur le plateau.






Bilan et flux de traceur sur le plateau Adélie
durant 1"été 2008

> Dans ce chapitre les différents flux de traceur (chaleur et eau douce) issues de l'inversion sont présentés.
Ces flux sont discutées en termes de transport de chaleur vers le plateau, fonte de glacier et fonte de glace de
mer. Plus généralement nous tentons de mesurer la contribution du transport horizontal par rapport aux forgages
atmosphériques et de comprendre leur contribution respective dans un contexte de transformation de masse d’eau.
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ES transports de chaleur et d’eau douce lors de la campagne hydrographique ALBION 2008
L sont présentés pour chacune des couches du modéle inverse et également pour la couche
de surface qui n’est ni contrainte par la conservation de la chaleur ni par la conservation de
la quantité de sel. Les bilans de chaleur et d’eau douce sont dressés et discutés pour la couche
de surface. Il s’agirait notamment d’identifier la contribution respective de ’eau de fonte de
glacier et de 'eau de fonte de glace de mer dans le bilan d’eau douce en surface. Enfin les
flux de chaleur et d’eau douce estimés a proximités du Mertz et au seuil Adélie, sont remis
en perspective quant a leur impact sur la zone de formation d’eau dense et leur lien avec les
interactions océan-glacier. Le travail présenté dans ce chapitre est exploratoire et sera poursuivi
dans le cadre d"un article.

Les conditions aux limites du probleme

Le plateau antarctique au large de la terre Adélie, comme toute région polaire, est carac-
térisé par un important cycle saisonnier des forcages en surface, affectant les vents de surface
(voir Chapitre , la couverture de glace (Figure|7.1) et également les flux d’eau douce (Evapo-
ration et Précipitation E-P, formation de glace) et sur le flux de chaleur air-mer-glace (Figure
[7.1). En conséquence, on observe un fort cycle saisonnier des masses d’eau et des courants sur
le plateau (voir chapitre 8). La circulation horizontale contribue a apporter de la chaleur et de
I’eau douce sur le plateau continental, ’apport d’eau douce doit compenser en moyenne la pro-
duction nette de glace de mer. La production de glace annuelle dans la polynie du Mertz est de
'ordre de 100 km® (Marsland et al.,[2004) a 190 km?® + 18 (Lacarra et al., 2014) (soit 3.9 m an™).
La fonte de glace moyenne annuelle étant de 4.5 km> + 2.2, I'apport d’eau douce sur plateau
pour avoir un bilan nul de sel sur I'année est estimé dans (Lacarra et al., |2014) a 3.85 man~!
d’eau douce. L'eau douce peut-étre apportée de deux fagons différentes sur le plateau, soit en
exportant I'eau de plateau tres salée formée localement, soit en important de I'eau peu salée,
ou soit en fondant de la glace de mer importée sur le plateau. Marsland et al. (2004) montrent
que le transport moyen de glace de mer vers le nord cause une fonte nette de glace de mer au
nord de 64°sud. La couche d’eau douce qui en résulte en surface peut, par advection, avoir un
impact important sur la stratification de surface des eaux de plateau.

En été, de décembre a février, la couverture de glace est minimale (figure , la concentra-
tion moyenne de glace est de l'ordre de 5%. Le flux de chaleur air/mer vers 1’océan est dominé
par le flux radiatif solaire (non montré), il est maximum en décembre-janvier (Figure [7.1). Le
plateau est dominé par des vents de sud-est associés a un transport d’Ekman vers la cote et une
dérive de surface vers 'ouest. Ces vents d’est induisent un pompage moyen sur janvier positif
au dessus du banc du Mertz et du talus et a un pompage négatif le long de la cote (Figure
. Cette structure est récurrente en janvier comme le montre le vent moyenné sur les mois
de janvier de 1979 a 2012 (Figure 7.2 a). Les variations interannuelle les plus importantes du
pompage d’Ekman en janvier se situent a la cote (non montré). Pendant la campagne ALBION
2008 (10 au 17 janvier), la tension de vent moyenne est plus faible et est associée a un pompage
négatif sur toute la zone (non montré). Nous supposerons que la distributions des traceurs en
janvier est principalement expliqué par le vent moyen de janvier plutdt que par le vent sur la
campagne.
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AdelieLand: SIC Seasonal Cycle
T T

(a) SSMI: SIC (b) ERA-Interim : Flux de chaleur air/mer net

FIGURE 7.1 — Evolution saisonniére de (a) la concentration de glace de mer et (b) du flux de
chaleur net en surface (W m~2), pour I'année 2007 (courbe rouge) : variabilité interannuelle

(gris), moyenne interannuelle (courbe noire).

14k 3 - ¥ 143%

(a) janvier 1979-2012 (b) janvier 2008
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FIGURE 7.2 — Pompage d’Ekman [1073m s~!] (contours) et tension de vent moyenne pour (a)

les mois de janvier 1979-2012 et (b) sur janvier 2008.
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Transport de chaleur et d’eau douce sur le plateau 1’été

A partir du courant estival estimé dans le chapitre précédent nous estimons le transport de
chaleur et d’eau douce sur le plateau. Sauf indications contraires, ces transports ainsi que les
contenus en chaleur et en eau douce sont évalués en prenant comme température et salinité
de référence : la température et la salinité moyennées sur les trois boites (0,,y = —1.52 °C et
Sref = 34.49).

Transport de chaleur sur le plateau en été
La couche de surface

La couche de surface est directement en contact avec I'atmosphere et éventuellement la
glace de mer. Elle est donc fortement influencée par ces puits et sources de chaleur. Le contenu
en chaleur de la couche de surface est estimé a partir des données de la campagne ALBION
2008. Sa structure spatial particuliere (Figure [7.3/b) montre des masses d’eau plus froides en
surface, au sud-est de la dépression (sur la boite Mertz) et également sur le banc Adélie. Ce
contraste spatial peut s’expliquer par un chauffage différentiel de la surface ou par la dyna-
mique associée a la couche de surface (flux diapycnaux ou advection horizontale).

Transport de chaleur

Le transport de chaleur en surface suit la circulation cyclonique décrite dans le chapitre
précédent (Figure[7.3|a). La branche entrante transporte 387 - 219 GW en moyenne en direction
du Mertz et la branche recirculante transporte 344 = 193 GW en moyenne depuis la langue
glaciaire du Mertz vers le seuil Adélie.

Flux de chaleur air/mer

Les flux de chaleur ERA-Interim a la surface de l'océan, sur la période CEAMARC-ALBION
(fin 21 décembre 2007 au 19 janvier 2008), est de I'ordre de 191W m=2 (212W m—2 pendant la
campagne ALBION 2008, Figure [7.4). L'erreur sur cette valeur est difficile & évaluer mais on
peut évaluer un ordre en comparant ce flux avec celui issu de la réanalyse NCEP/NCAR. On
obtient une différence de 1’ordre de 60 W m~2 pour la période de la campagne ALBION 2008.

Evolution du contenu en chaleur de la couche de surface

Le taux de réchauffement de la couche de surface est estimé pendant la période estivale
(sur les domaine nord-ouest et sud-est du plateau) a partir de la méthode introduite dans le
chapitre 2 La température de référence utilisée pour cette estimation est 6,y = 1.48°C, c’est-a-
dire la température moyenne sur ’ensemble des données comprises dans la couche de surface
sur la période couverte par les deux campagnes. A volume constant, en prenant une épaisseur
moyenne pour la couche de surface de 147m qui est I'épaisseur moyenne sur la période cou-
verte par les deux campagnes, on observe un réchauffement de la couche de surface significatif
de 116W - m~2 + 14 avec un R? = 0.4 et une Py, plus petite que 1073,

En divisant le domaine en quatre sous zones (deux au sud et deux au nord du plateau), on
obtient des taux de réchauffement différents entre le nord et le sud égaux a 127 +26W m 2 et
126 4+ 18W m~2 au nord et 105 &= 26W m 2 et 104 &= 18W m 2 au sud. La différence entre le nord

1. L'estimation a été effectuée d’une part en prenant un volume constant et d’autre part en prenant en compte les
variations de volume qui sont loin d’étre négligeables entre les campagnes CEAMARC et ALBION. La sensibilité a
la température de référence a également été testée.
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FIGURE 7.3 — Transport de chaleur et contenu en chaleur sur le plateau pour la couche de surface

et le sud est comprise dans les barres d’erreurs de I'estimation. Elle pourrait cependant étre
associée a un signal physique, les flux air-mer ERA-Interim (Figure montrant un réchauf-
fement plus important au nord du plateau qu’au sud. Les R? associés, sont plus élevés au nord
qu’au sud, en raison de la variance spatiale plus faible des données au sud et également d"une
meilleure couverture temporelle de la partie nord du plateau.

Afin de tester la sensibilité de ce calcul a I’épaisseur de la couche de surface considérée,
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NET janv. 1979-2014 NET janv. 2008 NET 10-17 janv. 2008
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FIGURE 7.4 - Flux de chaleur net air-mer (W m~2). Un flux négatif représente un gain de chaleur
pour l'océan

Nous utilisons successivement les épaisseurs moyennes 94 m et 179 m correspondant respec-
tivement aux profondeurs moyennes de la couche de surface au début de la campagne CEA-
MARC et a la fin de la campagne ALBION. Les taux de réchauffement obtenus ne sont pas
significativement différents selon le volume utilisé, cela s’explique par le fait que le réchauffe-
ment est principalement concentré pres de la surface.

Nous avons également regardé l'influence de I'approfondissement de la couche de surface
sur la variation du contenu en chaleur de la couche. En ajoutant un terme qui dépend de la
vitesse d’approfondissement de la couche de surface et de la température de référence de la
couche de surface (voir Chapitre [3). La vitesse d’approfondissement étant importante, on a
donc une importante sensibilité au choix de la température de référence. On obtient ainsi un
réchauffement de 164 & 18 W m~2 pour une température de référence au point de congélation
etde 104 + 14W m~2 pour une température de référence de 1.48°C, correspondant a I’estimation
de la température moyenne de la couche de surface. L'estimation du réchauffement a volume
variable est donc relativement sensible au choix de la température de référence utilisée.

Bilan de chaleur

Les estimations faites en et[[L.1.a]permettent de faire un premier bilan de chaleur pour
la couche de surface, dans la limite de la confiance que 1'on peut accorder au flux de chaleur
air-mer ERA-Interim et a I’estimation des variations du contenu en chaleur de cette méme
couche (Tableau[7.1). On constate que le bilan entre le réchauffement et le flux air-mer n’est pas
fermé. Il manque un terme, dont 1’ordre de grandeur selon 1’estimation du réchauffement est
87 + 63 W m~2 a volume constant et également 87 4- 62 W m~2 a volume variable avec comme
température de référence de 1.48°C (pour la boite Mertz). Nous avons négligé deux termes
potentiellement importants, I'advection horizontale et le transport de chaleur diapycnal a la
base de la couche de surface.

Convergence de transport latéral de chaleur

Grace au modeéle inverse nous avons une estimation de la contribution des courants géo-
strophiques au bilan de chaleur de la couche de surface. Sur la boite Mertz par exemple, on
obtient apres inversion une divergence de chaleur dans la couche de surface due au trans-
port géostrophique horizontal égale a 47 + 25 Wm 2. L'ordre de grandeur de la divergence
de chaleur due au transport d’'Ekman est égale a 21 W m~2 (nous n’avons pas évaluée l'er-
reur sur cette estimation). La divergence totale due au transport latéral de chaleur est donc
de l'ordre de 68 W m 2. Le chiffre obtenu est du méme ordre de grandeur que le terme man-
quant (dans la limite de 1’erreur de ce dernier) pour fermer le bilan de chaleur sur la période
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domaine nord-ouest | domaine sud-est
période | Seuil | Dépression Mertz
Tendance en chaleur [C-A] 12?3): 18 10?;;29
. [C-A] 191
Flux de chaleur air/mer [A] 515
Courant géostrophique avant inversion [A] -21 -15 -54
Courant géostrophique apres inversion [A] -46+13 -18£11 -47+25
Flux diapycnaux apres inversion [A] -3£8 0+19 0+10
Courant d’Ekman [A] 9 9 -21

TABLE 7.1 — Termes du bilan de chaleur de la couche de surface (en W m~2) en été 2008 ; (*) :
R? = 0.6, Pyypye < 0.001; (**) : R2 = 0.3, Pyyue < 0.002. L'estimation de la tendance est faite
a volume constant, séparément pour le domaine nord-ouest (boites seuil et dépression) et le
domaine sud-est (boite Mertz). Les convergences de chaleur dans la couche de surface dans les
boites sont calculées par rapport a la température moyenne de la couche de surface de chaque
boite.

CEAMARC-ALBION. En supposant que I’advection horizontale de chaleur soit restée relative-
ment constante dans la couche de surface entre CEAMARC et ALBION, le modéle inverse qui
ne contraint pas le bilan de chaleur de la couche de surface nous apprend que la circulation
géostrophique est associé a une divergence du transport de chaleur qui combinée au transport
d’Ekman évalué indépendamment permettrait de fermer le bilan de chaleur de la couche de
surface dans la limite de l'erreur.

Conclusion et limitations

Au début de I'été, lorsque la glace de mer a en grande partie fondue, le soleil réchauffe la
surface del’eau, et les échange de la chaleur avec I’atmosphere donnent un flux de chaleur posi-
tif vers 1’océan. Une grande partie de ce flux de chaleur participe au réchauffement de la couche
de surface (entre 61% et 86%), tandis que le complément est exporté par le courant moyen. En
réalité, étant donnée l'incertitude importante sur chacun des termes estimés, il est assez dif-
ficile de savoir si ce bilan est bien valide, d’autant plus que nous ne prenons pas en compte
le transport de chaleur via les flux tourbillonnaires. Il faut donc prendre avec précaution ces
chiffres, bien que la circulation horizontale semble effectivement jouer un role non négligeable
dans le bilan de chaleur de la couche de surface.

La couche intermédiaire

La couche intermédiaire du modeéle inverse contient le cceur de I'eau circumpolaire pro-
fonde modifiée et constitue de ce fait un réservoir de chaleur de subsurface (Figure[7.5b). Nous
regardons le transport de chaleur dans cette couche calculé par la température de référence du
plateau donnée en début de chapitre. On observe un transport de chaleur du nord vers le sud
(Figure a), qui semble étre associée a la circulation cyclonique de la MCDW décrite dans
le chapitre précédent. Le transport de chaleur au travers des sections transversales de chaque
boite est de I’ordre de 141 £ 81 GW pour la branche entrante décrite dans le chapitre précédent
vers le Mertz et —26 + 97 GW la branche sortante (Table ??). Si cette chaleur était accumulée
dans la couche intermédiaire, en prenant une surface de plateau de ’ordre de 29000 km? et
une épaisseur moyenne de couche intermédiaire de 200 m, cet apport en chaleur entrainerait
une augmentation de la température de cette couche de I'ordre de 0.02°C par mois. Ce résultat
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est tres dépendant de la température de référence choisie, et par conséquent son interpréta-
tion également. En choisissant comme température de référence la température moyenne de la
couche intermédiaire de chaque boite, le transport de chaleur calculé ainsi ne peut étre inter-
prété seulement que pour évoquer le bilan de chaleur de la couche intermédiaire et non en tant
que contribution au bilan de chaleur de la colonne d’eau entiere.

La couche profonde

On observe dans la couche de fond un transport de chaleur depuis le seuil vers le Mertz (Fi-
gure[7.6). Ce transport semble converger vers le Mertz. Il est associé principalement au trans-
port de 'eau dense depuis le Mertz vers le seuil. La couche profonde est relativement froide.
Pres du Mertz, elle contient un important volume d’eau dense de plateau ayant interagi avec
le glacier (ISW). Le transport associé vers le nord permet d’exporter cette eau froide du fond
de la dépression vers le seuil.

Transport d’eau douce sur le plateau en été
La couche de surface

On peut s’attendre trouver une bonne anti-corrélation entre la SSS et la couverture de glace

moyenne de I'année précédente (dont la structure spatiale est dominée par la couverture de
glace hivernale) (Figure b) ou entre la SSS et la couverture de glace I'été (Figure[7.7|c). Il ne
semble pas y avoir de telles anti-corrélations. Si la couverture de glace ne permet pas d’expli-
quer la structure spatiale de la SSS, il doit donc y avoir un transport horizontale d’eau douce
permettant de I'expliquer.
La salinité de surface (Sea Surface Salinity, SSS) (Figurea), est relativement bien anti-corrélée
(R? = 0.62 en 2008) avec le contenu en eau douce de la couche de surfaceE] (Figure a). La
couche de surface a une importance considérable pour le transport d’eau douce qui s’effectue
majoritairement dans cette couche (par rapport aux deux autres couches). On évalue ce trans-
port, en prenant comme salinité de référence la salinité moyenne sur le plateau (donnée en
début de chapitre). Ce transport suit la circulation cyclonique décrite par la MCDW (Figure
b). Il semble également relativement cohérent avec la distribution de I'’eau douce dans la
zone (Figure a). L'eau tend a étre relativement peu salée dans la couche de surface sur I'est
du seuil et le banc du Mertz jusqu’a la partie nord de la langue glaciaire, tandis que les eaux
proches de la cote antarctique et du banc Adélie sont plus salées. Le courant de talus étant
connu pour étre relativement froid et peu salé, on peut supposer que le transport d’eau douce
en surface provient de ce courant de talus et accompagnerait 'entrée de MCDW sur le pla-
teau. Une autre hypothese serait que 1’eau douce provienne du plateau du Mertz ot1 un grand
nombre d’icebergs sont échoués. Afin de répondre a cette question, il faudrait étre capable de
différentier I'eau douce du courant Antarctique de talus de 1’eau douce provenant de I'éven-
tuelle fonte d’icebergs sur le banc du Mertz.

Bilan en eau douce de la couche de surface

De la méme maniére que pour la couche de surface, nous faisons le bilan en eau douce de
cette couche (Tableau . En début d’été, le contenu en eau douce augmente dans la couche
de surface (entre 7.7 & 4.7 mm jr=! et 27.1 & 3.9 mm jr~!). Cette augmentation ne peut pas
s’expliquer par la seule fonte de glace de mer ou les précipitation qui au maximum peut

2. Couche comprise entre la surface et 1'isopycne oy = 27.725 kg m=3.
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FIGURE 7.5 - (a) Transport (GW) et (b) contenu de chaleur (J) sur le plateau dans la couche
intermédiaire en janvier 2008 pendant la campagne ALBION
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FIGURE 7.6 — Transport de chaleur sur le plateau dans la couche profonde (GW)

avoir une contribution d’environ 5 mm jr~!. Pendant la campagne ALBION la contribution,
la contribution au bilan de la convergence du transport géostrophique est de 2.2 + 1.8 mm jr~1
a82+24 mm jr~! et du transport d’Ekman de 1.5 mm jr~! a 4.3 mm jr~!. Le transport latéral
’été est donc un terme important sur le plateau Adélie qui doit nécessairement étre pris en
compte pour expliquer le contenu en eau douce de la couche de surface.

domaine nord-ouest | domaine sud-est
période | Seuil | Dépression Mertz
Tendance en eau douce [C-A] 7'7?)4'7 27'(1,:)3'9
Ep [C-A] 05423
[A] -0.5+0.3
Fonte moyenne - [1.6 -4.7]
Courant géostrophique avant inversion [A] 0.8 1.1 7.9
Courant géostrophique apres inversion [A] 3.0£2.3 22+1.8 8.2+2.4
Flux diapycnaux apres inversion [A] -0.5£3.0 0.84+2.8 0.74+2.9
Courant d’Ekman [A] 4.3 3.1 1.5

TABLE 7.2 — Termes du bilan d’eau douce de la couche de surface (en mm jr=1); (*) : R> = 0.1,
Poare < 0.09 (nord-ouest); (**) : R> = 0.7, Pyyye < 0.001 (sud-est). Les convergences d’eau
douce dans la couche de surface dans les boites sont calculées par rapport a la salinité moyenne
de la couche de surface de chaque boite.
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FIGURE 7.7 — (a) Salinité de surface pendant la campagne ALBION 2008 (b) couverture de glace

moyenne pour 1’année 2007 (en %) et (c) couverture de glace pendant la campagne ALBION
2008 (en %)
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(b) Transport d’eau douce

FIGURE 7.8 — (a) Contenu en eau douce de la couche de surface (x — 1 en kg) et (b) transport
d’eau douce sur le plateau (mSv)
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Couche intermédiaire

Pour la couche intermédiaire, 1’eau la moins salée est concentrée dans le fond de la dépres-
sion a coté de la baie de Buchanan, alors qu’elle est moins présente dans le nord-est du seuil
(Figure a). Globalement l'eau est plus salée 1a ou se situe la mCDW. Il y a également un
contenu en eau douce relativement élevé sur la partie ouest du domaine entre la baie de Com-
monwealth et le seuil. On observe un transport de I'ordre de 0.08 &= 0.02 mSv depuis le Mertz
peut-étre associé a la fonte de la langue du Mertz (voir et un transport de 0.07 + 0.04 mSv
entre le banc du Mertz et la partie nord-est du seuil associé aux entrées de mCDW qui repré-
sente une source de sel pour le plateau (Figure [7.9b). Hormis ces 2 sites, le transport d’eau
douce reste relativement négligeable ailleurs.

Couche profonde

L'eau de la couche profonde est trés salée relativement a la salinité moyenne de la couche
de surface, son transport depuis le Mertz vers le seuil entraine un transport d’eau douce vers
le Mertz (Figure|7.10). L'anomalie de sel accumulée au fond de la dépression est advectée vers
le seuil.

Résumé du transport total sur le plateau I’été

Les transports de chaleur et d’eau douce sont estimés pour chaque boite et chaque couche et
pour la colonne d’eau entiere (Figure en utilisant dans un premier temps comme tempé-
rature et salinité de référence, la température moyenne et la salinité moyenne sur les 3 boites,
Sref = 34.49psu et 0,,y = —1.52°C. Le transport de chaleur et d’eau douce semble suivre le
schéma de circulation proposé dans le chapitre précédent avec une propagation intensifiée en
surface de I'eau douce et de la chaleur et un important apport de chaleur net vers le sud par
la MCDW. Plus en profondeur, I’eau transportée étant plus froide et plus salée contribuent a
un transport d’eau douce et de chaleur dans le sens opposée a celui associé a la propagation
intégrale. Tout comme pour le transport de masse, le transport de chaleur et d’eau douce se fait
en grande partie dans la couche de surface. Le transport de chaleur et d’eau douce semble glo-
balement plus cohérent entre les différentes sections sur la premiere branche (voir écart-type
dans le tableau [??). Le transport d’eau douce semble étre a 1’origine du front en salinité sépa-
rant la partie nord-est de la dépression de la partie sud-ouest. Les flux diapycnaux estimés a
partir du modele inverse ne sont pas commentés car ils sont négligeables et ne sorte pas des

barres d’erreur (Tableau[??).

Volume [Sv] | Chaleur [GW] | Eau douce [mSv]

Branche 1 | TOT | 0.34+0.13 515 +271 1.14 +0.40

L1 0.24 +£0.08 387 £ 219 1.22 +0.45

L2 0.08 +0.03 141 4+ 81 —0.04 £0.03

L3 0.02 £0.02 —12+24 —0.05+0.04
Branche 2 | TOT | 0.64+0.36 185 + 196 1.01 +1.08

L1 0.29 £0.22 344 + 193 1.28 +1.16

L2 024 +0.11 —26 +97 0.00 £ 0.06

L3 0.10 +0.07 —133 +60 —0.28 £0.15

TABLE 7.3 — Transports horizontaux moyens
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FIGURE 7.9 — (a) Contenu en eau douce de la couche intermédiaire (x — 1 en kg) et (b) transport
d’eau douce sur le plateau
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FIGURE 7.10 — Transport d’eau douce sur le plateau dans la couche profonde

Volume [Sv] | Chaleur [W - m~2] | Eau douce [mm/ jrl]
Boite seuil L1| 0.02+0.03 —3+8 —042+299
L2 | 0.0040.04 —2+13 —1.26 +£1.49
L3 | —0.01 £0.02 —8+4+9 —1.16 =0.99
Boite dépression | L1 | —0.01 +0.04 0+19 0.90+2.81
L2 | 0.02+0.05 2+15 —0.78 +£0.71
L3 | —0.01 +£0.03 —2+6 —0.33 +1.08
Boite Mertz L1 | 0.0040.02 0+10 0.69 +2.92
L2 | 0.01+0.03 —1412 —151+224
L3 | —0.01 +0.02 —2+5 —041+2.01

TABLE 7.4 — Transport diapycnal

III Origine de I’eau douce de surface en été

III.1 Détermination de la proportion d’eau météorique par rapport aux eaux de fonte de

glace de mer

On observe sur les différentes années un gradient de salinité entre les eaux de surface
proches du seuil Adélie et le long du banc du Mertz (relativement peu salées) et les eaux
proches de la cote et parfois le long du banc Adélie (relativement salées). Ce gradient semble
persister d'une année a 'autre. Lors des campagnes ALBION 2011 et ALBION 2012, des préle-
vements ont été effectués afin de mesurer la composition isotopique de 1’eau de mer (oxygene
18 et deuterium) et d’explorer les origines de I’eau douce présente sur le plateau. Il est en effet
possible de comparer le contenu isotopique des eaux de surface afin de déterminer si le gra-
dient observé est associé a la fonte de glace de mer ou a la fonte d’icebergs (ceux installés sur
le banc du Mertz ou, pour 2009, le B09B).
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FIGURE 7.11 - Transport de chaleur sur le plateau sur la colonne d’eau entiere

La mesure de la composition isotopique permet de tracer les différentes masses d’eau (Weiss
etall, 1979} Jacobs et al.,[1985) et plus spécifiquement d’identifier, voire quantifier, les différentes
sources d’eau douce affectant le systeme (Craig and Gordon), [1965; Melling and Moore| 1995}
Sutherland et al., 2009} [Cox et al., 2010; Dodd et al., 2012). Le fractionnement isotopique étant
tres faible lors de la formation de glace de mer, la composition isotopique de la glace de mer
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est largement supérieure a celle des eaux de fonte des glaciers ou des précipitations des hautes
latitudes qui ont un fractionnement isotopique plus important. Ainsi, "utilisation conjointe de
la salinité et de la composition isotopique dans les régions polaires permet de différencier effi-
cacement les apports de fonte de glace de mer et les apports d’eau météoriques (précipitation,
neiges, rivieres, glaciers). Dans notre région, I’objectif est de déterminer via les isotopes de 1’eau
dans quelles proportions les processus de fonte et de formation de glace de mer et la fonte des
icebergs installés sur le banc du Mertz, ou pour 2011 du B09B, affectent le gradient de salinité
de surface?

Nous disposons également des données isotopiques de la campagne NBP00-08 (Figure 7.12)
recueillis sur le plateau Adélie en janvier 2001 par S. Jacobs (Vaillancourt et al., 2003). La com-
paraison des compositions isotopiques entre ces deux jeux de données est particuliérement
intéressante puisque le vélage de la langue glaciaire du Mertz s’est produite en 2010. Via les
isotopes de 'eau, on peut observer éventuellement les répercussions de ce changement hy-
drologique majeur sur le bilan d’eau douce. Pour effectuer la comparaison des deux jeux de
données nous avons appliqué au jeu de données ALBION l’offsetlﬂ de 0.15%o proposée par Be-
netti et al.| (2016).

o Contenu isotopique en 680 de I'eau de fonte de glacier : Les glaciers prennent source loin
des cdtes dans le continent en accumulant les précipitations. Par exemple, le glacier du
Mertz commence son développement par 1'union de deux fleuves de glace en amont de
la ligne d’échouage avec une branche est et une branche ouest. Les précipitations s’ap-
pauvrisse en isotope lourd de 'oxygene plus elle s’éloigne de la cote dans le continent. La
glace de glacier est donc caractérisée par une concentration isotopique faible. C’est pour
cette raison que le contenu isotopique en oxygene 18 est utilisé depuis plusieurs décen-
nies pour mettre en évidence la présence d’eau de fonte de glacier dans des masses d’eau
océaniques ayant interagi avec le glacier comme en mer de Weddell par exemple (Weiss
et al., 1979) ot la contenu isotopique de 1’eau de fonte de glacier est estimé a —54 £ 9%o..
On peut observer d’aprés Masson-Delmotte et al. (2008) que le contenu isotopique de la
neige tombant dans le bassin versant du Mertz peut atteindre entre —30 et —35%odans les
terre. Sur le contenu isotopique de la neige a été estimé a —12.4 %o (Bass et al., 2014). Ces
différentes valeurs montrent bien l'incertitude qu’il peut y avoir sur ce parametre carac-
térisant ’eau de fonte. Une estimation du contenu isotopique en oxygene 18 de ce podle
d’eau de fonte pour le glacier du Mertz a été effectuée. Pour cela, les données isotopiques
de 5180 de la campagne estivale 2000-2001 du NPBO00 — 08 ont été utilisées (Vaillancourt
et al., 2003). En suivant la méme démarche que |Weiss et al.| (1979), les points semblant
issus d’un pure mélange a 2 masses d’eau entre de 1’eau dense de plateau (DSW) et de
I'eau de fonte, alignés sur une méme ligne de Gade dans l'espace température/salinité
ont été utilisés pour effectuer une régression linéaire du contenu isotopique sur la sali-
nité permettant ensuite d’obtenir 1’'ordonnée a 1’origine pour S = 0 psu. La valeur ainsi
obtenue est de —58 £ 25%.. C’est un contenu isotopique relativement léger par rapport
au contenu isotopique de la neige mesuré dans le bassin versant du Mertz, mais cette
estimation est associée a une tres grande erreurlﬂ

* Fractionnement isotopique en lien avec la fonte et de formation de glace de mer : Lors des pro-
cessus de fonte et de formation de glace de mer, la relation 5180-salinite évolue le long
d’une droite quasi horizontale (Craig and Gordon., 1965, Melling and Moore., 1995). Cette
droite est tracée en pointillés noirs sur la figure

3. Cela permet de corrigée une différence artificielle introduite par le type de spectrometre utilisé
4. 11 serait intéressant de refaire une seconde estimation en régressant cette fois le contenu isotopique sur la
température
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Eau douce en janvier 2001

La relation 5'80O-salinité observée en 2001 est présentée sur la figure Une régression
linéaire établie sur les points de surface du plateau Adélie (en rouge sur la figure) donne une
droite dont I'ordonnée a l'origine, 5'®0(S = 0) = 1.6 + 0.6 (£1.1) %oet une pente % =
—0.06 & 0.02 (£0.03) %o /psu associée a un R? = 0.2 et une significativité® Py, < 0.005. En
utilisant comme fractionnement isotopique ag,,_; = 0.0014 entre I'eau de mer et la glace (voir
111.4), il est possible d’obtenir la méme pente que celle obtenue & partir des données NBP0O-
08. L'écart a la courbe théorique de fonte-congélation peut éventuellement s’expliquer par la
présence d’eau douce de source météorique, mais la précision de la mesure qui est de l'ordre
de 0.03 — 0.05%one permet pas de distinguer l'influence d"une telle source d’eau douce du bruit
sur la mesure : I’écart moyen a la droite de régression est de 0.02 %o pour les données NBP00-08
(ainsi que pour les données ALBION 2011).

Les variations de salinité sur le plateau semble dans un espace salinité-oxygene 18 suivre
une droite typique de fonte-congélation de glace de mer. On peut donc conclure que les varia-
tion de SSS observée en janvier 2001 sont principalement expliquée par la fonte de glace de mer
comme cela était suggéré par Vaillancourt et al. (2003) (Figure 7.12).

Salinity at Surface

144E 146E

. 3375

335
I 3325
=

== s ey
Egiriam gesogm: A 7 e A 3
(a) Operational line scan (OLS) visible image : janv. (b) SSS:janv. (2001)
(2001)

FIGURE 7.12 — Couverture de glace (a gauche) et SSS (a droite) pendant la campagne NBP00-08.
Les contours noirs sur la SSS montre la distribution du pack de glace de mer (SIC en dixieme)
(Vaillancourt et al., 2003)

5. Le test de significativité a été fait en supposant I’ensemble des échantillons indépendants, cela n’est pas le
cas, en effet le calcul du nombre de degrés de liberté (d.d.l.) associé a cet échantillonnage basé sur l'utilisation de
I'échelle de décorrélation spatiale de la SSS (environ 69 km) donne un nombre de degrés de liberté égal a 1.6. En
prenant ce nombre de d.d.1,, la corrélation n’est plus significative (pour avoir une corrélation significative, le nombre
de d.d.l. devrait étre au moins égal a 5)
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FIGURE 7.13 — Composition isotopique en oxygene 18 en fonction de la salinité; campagne
NBP00-08 sur toute la colonne d’eau (cercles gris) ; couche de surface sur le plateau entre 142°E
et 146°E lors de la campagne NPB00-08 (cercles pleins rouges) et régression linéaire associée
(droite rouge) ; couche de surface sur le plateau de la campagne ALBION 2011 (carrés gris en-
tourés de bleu) et régression linéaire associée (droite bleue) ; droite de dilution avec les précipi-
tations neigeuses dans la régions (Bass et al., 2014) (droite grise) ; pente théorique de variation
de la composition isotopique par les processus d’évaporation/précipitation (droite noire) et de
fonte/formation de glace de mer (droite noire en tireté) (Weiss et al.,[1979) ; droite de dilution
avec l’eau issue de la fonte d’iceberg ou de glacier (bleu cyan)

Impact du vélage du Mertz sur le bilan en eau douce de surface sur le plateau

Les données isotopiques en 580 de ALBION 2011 et 2012 sont représentées en bleu en
fonction de la salinité (figure pour la surface. Nous effectuons également une régression
linéaire sur ces données. Nous obtenons une droite dont 'ordonnée a l’origine est significative-
ment différente de la composition isotopique de la glace de mer. La droite obtenue a un R? tres
petit. Contrairement aux données du NBP00-08, les données ALBION ne semblent pas donner
une relation dans l’espace 680 — S parfaitement proche de la pente de fonte—congélation de
I'eau de mer. Un test statistique montre que les pentes de la droite obtenue pour les données
du NBP00-08 et les données de ALBION 2011 sont significativement différentes. Tout en restant
prudent, ce résultat peut suggérer qu’en plus de la fonte de glace de mer, une autre source d’eau
douce plus légere en 6180 a contribué au signal en eau douce de l'eau de surface. Cette source
serait de I'eau météorique provenant soit de précipitations locales, soit de fonte de glacier ou
d’icebergs. En 2011, le B09B est installé dans la dépression Adélie et 'on peut supposer que
cet iceberg, proche du seuil Adélie, a contribué a enrichir la couche de surface en eau de fonte.
Mais tout comme pour l'interprétation de la pente sur les données de NBP00-08, les variations
étudiées sont si petites qu'il est difficile de confirmer avec certitude cette hypothese.
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ALBION 2009

En 2009 le contenu en eau douce de la couche de surface est plus important au nord-est
qu’en 2008 et se rapproche en terme de propriétés hydrologique de surface de I'été 2001 (Figure
[7.15). De plus, la SSS en 2009 est presque parfaitement anti-corrélée avec le contenu en eau
douce de la couche de surface avec un R? = 0.90. Contrairement a 2008, il y a encore de la
glace en janvier sur le plateau, cette glace semble étre advectée depuis la région du courant
de talus (Antarctic Slope Current, ASC) vers le plateau, au dessus du banc du Mertz et du
seuil Adélie, atteignant le banc Adélie fin janvier (Figure . Les images MODISEI ainsi que
les concentrations de glace AMSR-E (figure montrent une advection de grande échelle
de glace pluri-annuelle dérivant vers 1’ouest depuis la partie est de la région le long bord du
plateau continental, cette advection est compatible avec la dérive d’Ekman sur le plateau. Tout
comme pour 1'été 2001, la structure spatiale de la SSS semble bien influencée par la présence de
glace sur le plateau.

(a) MODIS : 9 janv. (2009) (b) MODIS : 31 janv. (2009)

SIC AMSR-E 9 janv. 2009 SIC AMSR-E 31 janv. 2009

66°S

67°St

L L L L L A ) L L L L S )
138°E 140°E 142°E 144°E 146°E 148°E  138°E 140°E 142°E 144°E 146°E 148°E

0 s e 70 8 9 100 0 10 20 a3 40 50 6 70 8 9 100

(c) AMSR-E : 9 janv. (2009) (d) AMSR-E : 31 janv. (2009)

FIGURE 7.14 - Liens entre la couverture de glace et les propriétés 0 et S de surface.

6. https://lance.modaps.eosdis.nasa.gov/imagery/subsets/?project=antarcticas
subset=MertzGlacier


https://lance.modaps.eosdis.nasa.gov/imagery/subsets/?project=antarctica&subset=MertzGlacier
https://lance.modaps.eosdis.nasa.gov/imagery/subsets/?project=antarctica&subset=MertzGlacier
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Conclusion

On a vu grace aux données de la campagne du NBP00 — 08 en janvier 2001 que les varia-
tions d’eau douce en surface sur le plateau étaient totalement expliquées par la fonte de glace
de mer. La comparaison des campagne ALBION 2008 et ALBION 2009 a montré que les struc-
tures spatiales du contenu en eau douce de la couche de surface ainsi que de la SSS avaient
une importante variabilité interannuelle qui semble reliée a 1’advection ou non de glace 1'été
sur le plateau. En 2009, le contenu en eau douce est beaucoup plus élevé qu’en 2008. L'été
2009 semble plus semblable a I'été 2001 en termes de couverture de glace et de contenu en eau
douce de surface. Shadwick et al,| (2013) montrent que le contenu en eau douce durant 1'été
2001 est beaucoup plus élevé qu’en été 2008. Comprendre la différence entre 2008 et 2009 est
trés important pour comprendre la variabilité interannuelle de la production biologique sur le
plateau.

L'analyse du contenu isotopique des données estivales de la campagne ALBION 2011,
d’une part, a montré I'importance de la fonte de glace de mer pour expliquer la distribution
du contenu en eau douce de surface et d’autre part, a suggéré une éventuelle source d’eau
douce supplémentaire sur la zone qui serait d’origine météorique. Néanmoins, les variations
étudiées sont si petites qu’il est difficile d’étre affirmatif quant a ce résultat. Dans le papier de
Bass et al. (2014) sont données les mesures en 5'80 sur le plateau Antarctique a l'est du gla-
cier du Mertz. Sur ces données issues d'une campagne estivale en 2013 (donc postérieure au
vélage), on peut voir qu'une partie des valeurs sont alignées sur la pente de fonte-congélation
d’eau de mer, tandis qu'une autre partie semble suivre une pente suggérant plutot 'influence
d’eau de fonte de glacier, qui aurait participé aux variations spatiales de 1’eau douce dans la
couche de surface.

Une perspective intéressante serait de regarder le liens mis en évidence par Toyota et al.
(2013) entre le taux de formation de glace de mer et le fractionnement isotopique associé. La
glace a I'équilibre a un fractionnement isotopique compris entre 1.0026-1.0031 (Ferrick et al.,
2002). Nous avons évoqué un fractionnement isotopique a,,—; = 0.0014 entre I’eau de mer et
la glace pour expliquer la pente de fonte-congélation de I'eau de mer associée aux données
isotopiques de I'oxygeéne en surface de la campagne NBP00-08 de janvier 2001. Un tel fraction-
nement correspond a une transformation hors équilibre pour de I’eau douce (Ferrick et al.,
2002). Toyota et al| (2013) montrent que le coefficient de fractionnement isotopique entre la
glace de mer et I'eau liquide dépend du taux de croissance de la glace de mer. La plage de
variation du coefficient de fractionnement a,;,_;, est de ’ordre de 1%o, selon le taux de congé-
lation utilisé Etant donnée l'erreur importante sur la pente, ce résultat ne peut donc étre pris
qu’a titre qualitatif.

7. On notera que hors équilibre I'équation de Rayleigh ne s’applique plus

8. L'ordre de grandeur du taux de croissance de la glace de mer associé a un tel fractionnement est de 9 x
10=7 m s~ soit environ 7.2 m en trois mois. On rappelle que le pour la dépression Adélie le taux de production
annuel de glace est de 3.9 m an~! et pour la baie de Commonwealth entre 6 et 81/ an si on suppose que la production
se fait sur une période de six mois on obtient une production en trois mois comprise entre 3 et 4 m an~!
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FIGURE 7.15 - Liens entre la couverture de glace et les propriétés 0 et S de surface.
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IV Impact du transport de chaleur et d’eau douce pour le plateau

IV.1 Transport a I’entrée du plateau

e Transport de chaleur : Comme expliqué en introduction, la MCDW est une source de cha-
leur pour le plateau. En été, cette chaleur peut étre stockée dans la colonne d’eau, et
former un réservoir potentiel de chaleur sensible pour 1'hiver suivant a condition que
la couche de mélange hivernale soit assez profonde pour atteindre ce réservoir. Cette
chaleur peut également contribuer a fondre la langue glaciére du Mertz. Le transport de
chaleur associé a cette masse d’eau (pour l'eau contenant au moins 10% de MCDW) a
travers la partie nord du seuil est de 870 & 240 GW en prenant la température au point
de congélation comme température de référence, dont 350 £ 180GW ressortent, condui-
sant a un apport net de 510+£260 GW sur le plateau par le seuil. Les 870 4= 240 GW sont
associée a la branche de MCDW reliant la partie est du seuil au Mertz le long de l'iso-
bathe 400 m. En prenant la surface moyenne de la polynie du Mertz 'hiver (de I'ordre de
10000 km?, Kern| (2009)), ce transport de chaleur net représente 51+-26 W m~2 et équivaut
en prenant la chaleur latente de fusion de ’eau L = 334 k] kg~ ! et la masse volumique
de la glace de mer 910 kg m~3, a un potentiel maximum de fonte de glace de mer de
1547 mm jr—!. En hiver, la chaleur sensible perdue au niveau de la polynie du Mertz est
estimée a 15 — 33 W m? (Williams and Bindoff, [2003).

* Transport d’eau douce : Le flux net d’eau douce intégré sur la colonne d’eau (mais concen-
tré dans la couche de surface) pour une salinité de référence de 34.49 psu est de 0.95 =
0.17 mSv a travers 'est du seuil. Ce chiffre, ramené a la surface du plateau correspond a
un apport en eau douce d’environ 1 m an~!. Comparé a la production de glace de mer
sur le plateau (environ 3.9 m an~!) c’est peu bien que du méme ordre de grandeur, mais
comparé a la fonte de glace de mer sur le plateau (environ 0.1 m an~!) c’est important
(Lacarra et al., [2014).

IV.2 Interaction avec la langue glaciére du Mertz

Entre 2005 et 2011, la perte de masse totale de la calotte antarctique en raison de vélage
d’icebergs est estimée a 755+24Gt an 1), tandis que la fonte a la base des glaciers représente le
double (1516 £106Gt an~!) (Liu et al., 2015). Dans la méme étude la fonte basale du Mertz est
estimée entre 0.6 et 2 m an 1, ce qui est relativement faible comparé aux autres glaciers dont la
fonte basale peut dépasser 10 m an~! en mer d’Amundsen par exemple. Cougnon et al.|(2013)
montrent que la fonte basale du Mertz augmente significativement (3.8 £1.5 m/an) lorsque
la polynie du Mertz a une faible activité par rapport aux périodes de forte activité (1.2 £+ 0.4
m/an).1ly a donc un lien direct entre la dynamique océanique sur le plateau et la fonte du gla-
cier du Mertz. Ce lien se fait peut-étre via la pénétration d’eau chaude sous le glacier lorsque
l'activité de la polynie est plus faible et donc la barriere dynamique associée a cette colonne
d’eau convective, moins efficace pour isoler le glacier des eaux du large. Le schéma de circula-
tion présenté précédemment décrit d"une part une importante recirculation de MCDW le long
de la langue glaciaire du Mertz et d’autre part ce qui semblerait étre un écoulement impor-
tant provenant de la cavité sous-glaciaire du Mertz et principalement constitué d’eau dense de
plateau mélangée a de 1’eau de fonte de glacier formant un volume important d'ISW.
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Flux associés a la MCDW pres du Mertz

Dans un premier temps la perte de chaleur et le gain d’eau douce du mode de MCDW
contenant au moins 10% d’eau meére sont évalués sur la section Mertz (section sud de la boite
Mertz), afin d’estimer la perte de chaleur effective subi par la MCDW au contact de la langue
glaciaire, on calcule le transport net de chaleur associé a la MCDW au travers de cette section :

Quea = [ [ Cop(0 =Bt Vi, (7.1)

medw

La température de référence utilisée est la température moyenne associée a ce mode le long de
la section (6,040 = —1.393°C) :

B J [0 Odxdz

_ medw
chdw - f fAv dxdz ’ (72)

medw

ou A? . est la surface occupée par 'eau comportant au moins 10% de MCDW mere sur la

section.

On obtient un transport de 94+14 GW que 1’on interprete comme une convergence de cha-
leur au sud de la section. Ce flux de chaleur peut potentiellement induire une fonte de 3064-46
m® s~1 de glace, ce qui pour un glacier d"une surface de 35 km x 100 km, représenterait une
fonte basale annuelle de 2.8 m.

On effectue en paralléle un calcul de flux d’eau douce associé a ce mode de MCDW :

1

ereshwuter = -

/ /A (S~ Sinequ) Vaddz (7.3)

Smcdw medw

La salinité de référence utilisée est la salinité moyenne associée a ce mode le long de la section
(Smedw = 34.499) :

] f ngzcdw dedz (7 4)

Smcdw = f fAv dxdz

medw

On obtient un transport de 1'ordre de 734-11 m3 s~! que l’on interpréte comme une divergence
d’eau douce au sud de la section. Ce flux est environ 4 fois moins élevé que le potentiel de fonte
associé a la perte de chaleur calculée ci-dessous.

Il faut cependant prendre ces bilans avec précaution, le mode contenant au moins 10% de
MCDW ayant un transport net non nul sur la section le long du Mertz. Le transport net de
volume de MCDW au travers de la section du Mertz implique une divergence de 0.194+0.04 Sv.
Presque 3 fois plus d’eau contenant au moins 10% de MCDW repart du Mertz par rapport a ce
qui arrive. Une source d’eau que 1'on suppose provenir du banc du Mertz doit fermer ce bilan.
Trois hypotheéses sont évaluées. Dans la premiere, le taux de fonte T associé a 'interaction entre
le glacier et ce mode de MCDW est nul (T =0 m3 5*1), dans la seconde, I’eau source provenant
du banc du Mertz a la méme salinité que le mode de MCDW mais est suffisamment froide
pour compenser en partie 'apport de chaleur au travers de la section (t = 73m® s7!), dans
la troisieme, 1’eau source a la méme température que la MCDW mais est suffisamment salée
pour compenser en partie le flux d’eau douce engendré par la fonte du glacier (T = 306m3/s).
La premiere hypothese est certainement la plus réaliste car les profils dans I'espace § — S ne
semblent pas subir d’importantes modifications au niveau de la MCDW entre la branche re-
circulante et la branche entrante (Figure 7.16). De plus, la MCDW n’étant pas en contact avec
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la base du glacier, elle n’interagit potentiellement qu’avec la surface latérale du glacier qui est
plus de 200 fois plus petite que la surface de la base du glacier.

200m Di'Mertz bank
= | Mertz
_! Glacier
Tongue|
Adélie Mertz
depression depression
Om

Adélie coast

FIGURE 7.16 — Schéma illustrant le transport de volume de MCDW a la section longeant le
Mertz

Eau dense de plateau

Dans un second temps, nous évaluons le transport d’eau douce et de chaleur associés a
I'ISW provenant de la cavité sous-glaciaire du Mertz et traversant la section du Mertz. Un
transport de 0.05 Sv d'ISW est diagnostiqué a travers cette section sur la base des vitesses de
température (0 < Ty,(50db)), soit environ 10 fois moins que le transport d'ISW mesurée I'hiver
(Williams and Bindoff, [2003).

Pour interpréter le transport d’'ISW en termes de fonte du glacier, nous supposons qu'un
transport Tpsw d’une masse d’eau a la température de congélation et a la salinité moyenne
Sref = 34.648 est transportée sous le Mertz, interagit avec la langue glaciaire et ressort mélanggée
avec une certaine quantité d’eau de fonte du glacier, T,,;; (Figure 7.16).T,,; est calculé de 2
facons différentes, d"une part en convertissant l'intégralité du transport net de chaleur associé
a Tpsw au travers de la section, en fonte de glacier et, d’autre part, en calculant le transport
d’eau douce associé a cette méme masse d’eau par rapport a une salinité de référence?, S,.;.

Le volume d’eau de fonte transporté par la premiere méthode est d’environ 30 m> s~1 soit
environ 0.3 m an~! de fonte basale que 1'on prenne la définition de 'ISW donnée par [Williams
and Bindoff|(2003) ot 1a définition de I'ISW donnée par|Lacarra et al.|(2011). Le volume d’eau de
fonte transporté par I'ISW a travers la section le long de Mertz estimé avec la seconde méthode,
est 50 420 m3/s.

Les transports d’eau douce ont le méme ordre de grandeur que l'on utilise la premiére ou
la seconde méthode. La différence entre les deux estimations s’explique certainement par I’hy-
pothese importante que 1'ISW proviendrait d"une masse d’eau unique d’eau dense de plateau
et serait le mélange de cette masse d’eau et de I'eau de fonte de glacier. Le diagramme 0 — S
(Figure [6.20) montre des structures plus complexes de droite de mélange, incluant par exemple
des droites de mélange reliant la base de la couche de MCDW a I'ISW, ainsi que des lignes de

9. La salinité S, est la salinité a I'intersection de la ligne de Gade (Gade, [1979; Wahlin et al., 2010) passant par
le barycentre de I'ISW et de la droite de congélation & 50dbar. Elle représente la salinité du précurseur de DSW qui
a interagi avec le glacier pour produire I'ISW avec les caractéristiques moyennes observées.
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Gade provenant de plusieurs sources de DSW de salinité différente. Ces taux de fonte repré-
sentent un faible volume en comparaison des chiffres issues de la bibliographie (voir début du
paragraphe). On rappelle que la section sud-est de la boite Mertz ne coupe pas entiérement le
flot potentiellement en communication avec la cavité sous-glaciaire. En particulier cette section
ne comprend pas la partie le long de la cote dans la baie de Buchanan, et nous avons donc
négligé une partie du transport sous-glaciaire. Nous avons supposé que la fonte basale alimen-
tait directement le transport d’eau douce mesuré sur la sections du Mertz en négligeant toute
recirculation d’ISW entre la langue glaciaire et la section ainsi que tout transport d'ISW vers la
dépression du Mertz.

Mertz bank

Me::tz Zl
(Z»

Tongue
Adélie Mertz
depression @ depression

Om

350m

Adélie coast

FIGURE 7.17 — Schéma illustrant le transport d'ISW a la section longeant le Mertz

V Conclusion et perspectives

Le plateau antarctique est souvent mal ou pas représenté dans les modeles de circulation
générale. Les forcages sont également a basse résolution (par exemple les données ERA-Interim
sont a une résolution de 0.75°bien supérieure aux échelles caractéristiques de la région, comme
par exemple le fetch des vents catabatiques au large de 1’ordre de 30 km. Quels sont les termes
les plus importants a prendre en compte pour reproduire de la fagon la plus réaliste possible la
transformation de masse d’eau dans ces modeéles et la variabilité associée ?

La these de |Lacarra| (2013) a montré que le forcage associé au flux de flottabilité impactait
considérablement la formation d’eau dense sur le plateau 'hiver dans la baie de Common-
wealth. |Williams and Bindoff| (2003) ont montré que dans la dépression Adélie, en plus de la
chaleur latente, la chaleur sensible apportée par la mCDW pouvait contribuer pour 6 a 19% au
bilan de chaleur de la polynie. Par ailleurs, Lacarra et al. (2014) ont montré que la production de
glace sur le plateau donne un important excédent de sel. Pour maintenir un bilan de sel nul sur
le plateau, si la fonte de glace est insuffisante pour équilibrer la productions de saumure dans
la polynie, il faut qu’il existe un export de sel hors du plateau. Bien que 'export d’eau dense
participe pour une grande partie a 1’équilibre de ce bilan de sel, nous avons montré que 1'im-
port d’eau douce au seuil 1'été représentait une contribution potentiellement non négligeable.
A production et fonte de glace constante, plus le flux d’eau douce entrant sur le plateau en
surface est important 'été, plus 1’export d’eau dense sera faible en contrepartie.






Variabilité sous-inertielle sur le plateau

> Dans ce chapitre nous présentons les premiers résultats obtenus sur le plateau Adélie concernant I'activité
sous-inertielle intra-saisonniere. Dans un premier temps, la présence de tourbillons est discutée dans un contexte
saisonnier. Les tourbillons mis en évidence I'hiver sont ensuite caractérisés. Puis, la présence d’ondes topogra-
phiques dans la dépression est également discutée. <
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Introduction

Dans I’ensemble de la théese, le courant moyen a été étudié pour le plateau Est-Antarctique
au large de la Terre-Adélie. Dans les données du mouillage MG situé dans la dépression Adélie
a proximité de la langue glaciaire du Mertz, nous avons observé une importante variabilité tem-
porelle du courant ainsi que des propriétés hydrographiques sur le plateau. Cette variabilité va
de l'interannuelle au proche inertielle (environ 13h). En particulier, une grande quantité d’éner-
gie associée a cette variabilité (hors marée) se répartit entre la fréquence inertielle et 'échelle de
temps saisonniére (> 90jours) (Figure dans le chapitre 3). Cette énergie "tourbillonnaire”
présente un fort cycle saisonnier (voir partie [[). Sur le plateau elle peut étre associée a des
ondes ou a des tourbillons. Les tourbillons sont des objets dynamiques ayant un impact im-
portant sur le transport de propriétés ainsi que sur le mélange. La détection de tels objets sur
le plateau permettrait d’avoir une meilleure appréhension de la transformation et du transport
des masses d’eau sur le plateau. Nous présentons dans ce chapitre un travail préliminaire sur
la variabilité "tourbillonnaire" sur le plateau Adélie. Nous avons porté notre effort sur 1'identi-
fication et la caractérisation des échelles cinématiques et dynamiques des structures a partir du
jeu de mesures in-situ ALBION collecté en 2008 et 2009. Une analyse approfondie reste a faire
pour leur attribuer sans ambigiiité une origine, en comprendre les mécanismes et en étudier les
impacts sur le transport des propriétés

Le spectre des composantes du courant parallele et perpendiculaire a la bathymétrie, pré-
senté dans le chapitre 3 (Figure [3.11), montre que 1’énergie associée aux fluctuations perpendi-
culaires a la bathymétrie décroit pour des échelles temporelles supérieures a la semaine. Dans
ce qui suit, le courant tourbillonnaire est défini comme la fluctuation du courant par rapport
au courant moyen sur 7 jours. Les vitesses ont été préalablement filtrées pour retirer la marée
et les ondes inertielles (Chapitre 2).

Variabilité saisonniére de 1’énergie cinétique tourbillonnaire

Le courant moyen a une importante variabilité saisonniére dans la dépression Adélie (voir
chapitre ). Qu’en est-il de la variabilité des fluctuations tourbillonnaires ? La figure [8.1] repré-
sente la variation verticale et temporelle de I'énergie cinétique tourbillonnaire (Eddy Kinetic
Energy, EKE) au mouillage MG. L'EKE est définie de la maniére suivante :

EKE = (u? + v2) "%, 8.1)
ot 1’ et v’ sont les fluctuations par rapport au courant moyenné par moyenne glissante sur 7
jours. LEKE a un fort cycle saisonnier. Entre le fond (environ 900m) et 550m de profondeur,
I’'EKE est relativement faible (EKE< 25c¢m? s—2) de début décembre a fin avril en 2008 et de
décembre a fin mars en 2009.. Entre mai et juin 'EKE augmente rapidement (EKE> 100cm? s~2)
et pénetre plus en profondeur. Entre juin et décembre 1'EKE, bien que relativement élevée par
rapport a I'été, fluctue entre des périodes de plus forte activité (par exemple en aotit 2008 ou
en octobre 2009) et des périodes de plus faible activité. On remarque également que I'EKE
diminue pres du fond, bien qu’en 2009, elle soit beaucoup plus élevée prés du fond qu’en 2008.
Ce contraste entre les deux années peut s’expliquer par une convection profonde plus intense
et donc plus pénétrante en 2009.
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FIGURE 8.1 — Hovemuller de I'EKE déduite des mesures ADCP au mouillage MG en 2008 et
2009

Indices d’une activité tourbillonnaire en été

Variabilité tourbillonnaire associée a 1’eau circumpolaire profonde

Les flux tourbillonnaires sont de plus en plus évoqués comme vecteurs d’entrée d’eau cir-
cumpolaire profondelﬂ (Circumpolar Deep Water, CDW) sur le plateau Antarctique (Nost et al.,
2011; Martinson and McKee, 2012; Stewart and Thompson, 2013, 2015). Des tourbillons de
CDW ont pu étre observés dans la péninsule Antarctique par Martinson and McKee| (2012);
Moffat et al. (2009) a partir de séries temporelles collectées sur des mouillages, et également par
Thompson et al. (2014) a partir de capteurs embarqués sur des gliders. En Antarctique de I’Est,
les flux tourbillonnaires d’Eau Circumpolaire Profonde Modifiée (MCDW) semblent également
contribuer fortement a I'interaction sous glaciaire, notamment au niveau de la plateforme gla-
ciaire d’Amery (baie de Prydz) (Herraiz-Borreguero et al.,2015). Dans la dépression Adélie, en
2008 et 2009 la microcat la moins profonde du mouillage MG a échantillonné la MCDW (Fi-
gure[3.2]dans le chapitre3). Celle-ci est présente dans la dépression pendant la période estivale
(Chapitre[3) mais n’arrive pas de fagon continue au mouillage MG, mais plutot sous forme de «
pulse ». Ces évenements ont une période caractéristique comprise entre 1.5 et 3.5 joursE| et une
amplitude de l'ordre de 0.1 a 0.4°C environ. Les pulses en température observés au mouillage
MG sont peut-étre associés a des tourbillons de MCDW transportés par le courant moyen. En
I’absence de mesures de vitesses a la profondeur de ces pulses, nous ne pouvons pas confirmer
ou réfuter cette hypothese.

Dans le chapitre |6} une importante variabilité spatiale du cceur de MCDW a été mise en
évidence. Pendant la campagne ALBION 2008, un profil en température relativement chaud

1. Sous des formes plus ou moins modifiées selon la région
2. pic a43h30 et 77h
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entre 100 et 300 metres de profondeur (station CTD 47) par rapport aux profils voisins a été
observé dans la dépression (figure[8.2). Ce profil est également associé a une anomalie négative
d’oxygene dissous par rapport aux profils & proximité. A partir de I’analyse optimale multi-
parameétres, nous montrons que cette masse d’eau comporte plus de 10% de MCDW mere, avec
un maximum de 13% a 267 m de profondeur. La station 47 se situe sur la section sud de la boite
dépression utilisée pour l'inversion (Figure [6.6). La vitesse géostrophique de part et d’autre
de cette station forme un dipole et la circulation associée a ce dipdle est dans le sens horaire
(cyclonique). Bien que le réseau de stations CTD ne permette pas de résoudre correctement la
structure de ce cyclone présumé, il est possible d’en estimer 1’échelle horizontale et la vitesse
radiale maximale et d’en déduire le nombre de Rossby associé R, = %, avec V la vitesse

radiale maximale, R le rayon apparent et f = —1.3 x 10~%s~! le parametre de Coriolis (Lilly and
Rhines, 2002). A partir de la figure 6.6, on estime la vitesse de rotation du tourbillon a 4.3cm s~
(voir figure[8.3), son rayon apparent a 4.9km etle nombre de Rossby associé a R, = 0.14. A noter
que le rayon apparent est le rayon déduite de la section de mesure qui permet de visualiser le
tourbillon mais ne passe pas nécessairement par son diameétre. On rappelle que le rayon de
déformation de Rossby pendant la campagne ALBION 2008 est de I'ordre de 9 & 4km. L'échelle
horizontale du tourbillon présumé est donc de I'ordre du rayon de déformation de Rossby sur
le plateau.

On peut également s’attendre a observer ce type de tourbillon au mouillage AS au seuil
Adélie. Malheureusement, ce mouillage ne comporte pas de microcat a la profondeur de la
MCDW. On ne peut donc pas conclure sur 1'éventuelle présence de MCDW au seuil.
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FIGURE 8.2 — Profils de température potentielle (gauche), oxygene dissous (centre) et pourcen-
tage de MCDW mere (droite). La station 47 (rouge) est au cceur du tourbillon présumé et les
stations 46 et 48 (gris) sont de part et d’autre.

Activité tourbillonnaire le long de la langue glaciaire

La langue glaciaire du Mertz forme une barriere de vorticité potentielle barotrope imposant
aux masses d’eau transportées par la circulation moyenne vers le Mertz de recirculer devant
le front de la langue glaciaire, vers la baie de Buchanan. Ce brusque changement de direction
du courant associé au changement brusque de la vorticité planétaire barotrope peut entrainer
une déstabilisation du courant (Herraiz-Borreguero et al, 2013, 2015) et la formation de tour-
billons intensifiés en surface ou dans la couche intermédiaire. Le flux tourbillonnaire associé
peut contribuer a éroder le gradient de vorticité potentielle d’Ertel entre les masses d’eau pré-



IV

IvVi1

172 Chapitre 8. Variabilité sous-inertielle sur le plateau

-1001

-200p5 ? &

L]
-300f Lj

—-400r

depth [m]

-500-

-600|

Ny

0 12 21 32 40 50 61 74 86 108
distance [km]

:%J

FIGURE 8.3 — Section des vitesses géostrophiques perpendiculaires aux sections sud de la boite
dépression. Les deux surfaces isopycnales (0p = 27.725kg/m® et 0y = 27.8kg/m?) séparant les
couches du modele (contours gris). La MCDW est identifiée sur les sections par des contours
de pourcentage de MCDW meére (contours noirs). Le numéro des stations est indiqué sur 1’axe
des abscisses supérieur.

sentes sur le flanc est de la dépression et les masses d’eau peu stratifiées proches de la cote
(Figure|6.14).

Il est possible qu'un tel tourbillon ait été observé pendant la campagne ALBION 2008 (fi-
gure sur la section sud de la boite Mertz ot1 un signal en Eau Antarctique de Surface (ASW)
apparait plus marqué en profondeur a la station 29 qu’aux stations voisines (28 et 30). L'anoma-
lie d’ASW est également accompagnée d'une anomalie en eau issue de la couche de mélange
hivernale (WW, non montré). Cette structure est au centre d’un dipole de courant intensifié en
surface qui laisse penser qu’elle peut étre associée a un tourbillon anticyclonique. La vitesse de
rotation du tourbillon est estimé a 9.5cm s~! (voir figure , son rayon apparent a 10.8km et le
nombre de Rossby associé a R, = 0.13.

Activité de méso-échelle et sous méso-échelle pendant I'hiver

Sur la période hivernale plus énergétique, le spectre des composantes du courant paral-
lele et perpendiculaire a la bathymétrie permet de mettre en évidence différentes échelles de
variabilité du courant : la marée, les ondes proche-inertielles et une activité ondulatoire ou
tourbillonnaire d’échelles de temps caractéristiques de 1’ordre de 40 h ou entre 4 et 6 jours (fi-
gure 3.11) (voir figure ??). Nous essayons dans la suite de ce paragraphe de caractériser un peu
mieux les objets responsables de cette variabilité. Nous verrons que les pics a 40 h semblent as-
sociés a une activité tourbillonnaire tandis que le pic entre 4 et 6 jours peut évoquer des ondes
piégées sur la pente de la dépression (voir section [[V.2).

Activité tourbillonnaire associée a ’activité convective

La dépression Adélie est une importante zone de formation d’eau dense. On observe une
augmentation significative de I'énergie cinétique pendant la période froide dans la couche pro-
fonde (Chapitre B). Les zones de formation d’eau dense sont connues pour étre a 1'origine de
production de tourbillons (Marshall and Schott, [1999). Dans un contexte de mélange convectif
hivernal, les processus de formation de tourbillons cohérents de sous-mésoéchelle (Submesos-
cale Coherent Vortives, SCV) sont décrits par McWilliams| (1985) en lien avec une phase d’ajus-
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FIGURE 8.4 — Pourcentage de la masse d’eau mére ASW sur la section le long du Mertz et
anomalies de vitesse par rapport au profil de vitesse moyen sur la section (entre les stations 27
et 31). L'incrément de vitesse est 0.1 crm s~ !

tement cyclostrophique suivant un événement violent de mélange vertical. De tels tourbillons
ont été observés notamment en mer du Labrador (Lilly and Rhines| 2002; |Lilly et al.,|2003), en
mer du Groenland (Wadhams et al., 2004; Budéus et al|, 2004; Kasajima et al., 2006), en Arctique
(D"Asaro, 1988) et en mer Méditerranée (Iestor and Gascard, 2003} [Houpert, 2013} Bosse} [2015).
Les tourbillons formés lors d’épisodes de convection profonde contribuent a exporter hors de
la zone convective les eaux nouvellement formées. Ils facilitent également l'initiation d’éve-
nements de convection profonde en apportant un cceur déstratifié (tourbillon anticyclonique)
qui préconditionne 1’'homogénéisation de la colonne d’eau. En Antarctique, ces objets ne sont
pas observés mais existent certainement. Nous avons donc décidé d’appliquer la méthode de
détection des tourbillons décrite dans |Lilly and Rhines| (2002); Lilly et al.| (2003) aux données
ADCP du mouillage MG (voir dans le chapitre 2] 1a sous-section [IL.3).

Identification et caractérisation des tourbillons dans la zone convective de la polynie du
Mertz

Faisant 'hypothese de 'existence de tourbillons de type SCV dans la dépression Adélie
en 2008 et 2009 a partir des données de courant, nous avons réalisé une analyse en ondelettes
sur les séries temporelles du mouillage MG en appliquant le mode opératoire proposé par
Lilly et al. (2003). Cette analyse permet de détecter potentiellement 37 tourbillons. En se basant
sur ce premier diagnostic, la série temporelle du courant dans la partie profonde de la colonne
d’eau est analysée en détails pour chaque évenement. Cette analyse se fait sur la base des séries
temporelles de courant filtrées, de diagrammes progressifs du vecteur courant, ainsi que des
séries temporelles de température et salinité recueillies par les trois microcats du mouillage. Sur
les 37 tourbillons potentiellement détectés avec les ondelettes, seuls 14 événements semblentﬂ
étre effectivement des tourbillons. , Les 23 évenements rejetés suite a cette analyse au cas par

3. Comme 'explique J. Lilly, il ne faut pas oublier, qu’il a une part de subjectivité dans la détection de tourbillons.
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cas sont ceux qui ne présentent ni anomalie en température ou salinité ni un profil de vitesse si-
milaire a celui d’un tourbillon de type rankine Sur les 14 événements (8 en 2008 et 6 en 2009),
10 sont des tourbillons anticycloniques et 4 sont des tourbillons cycloniques (Tableaux [8.1] et
B.2). Ces tourbillons semblent étre contemporains de périodes de fort écart-type des vitesses
verticales mesurées par I’ADCP (les vitesses verticales mesurées par ’ADCP sont cependant a
prendre avec précaution). En 2009, on remarque dans le tableau[8.1) deux événements associés
a des rayons inférieurs au kilometre et dont le nombre de Rossby associé est proche de 2. Nous
supposons que ces "tourbillons" sont peut-étre des plumes convectives. Dans les tableaux
et|8.2| sont reportés les caractéristiques des tourbillons observés respectivement en 2008 et en
2009, déterminées suivant la méthode de Lilly et al., 2002. La vitesse de rotation apparente (es-
timée a partir de la série temporelle de courant au mouillage) du tourbillon (V) est estimée en
prenant la moyenne des deux maxima (pris en en valeur absolue) de la composante de 1’ano-
malie de vitesse perpendiculaire au courant moyen a la profondeur Z situés de part et d’autre
du cceur du tourbillon. De la méme maniere, la vitesse de rotation du tourbillon (V) est
estimée en prenant la moyenne des maxima de I’anomalie de vitesse (en module) par rapport
au courant moyen a la profondeur Z de part et d’autre du cceur. Le temps moyen d’advection
du tourbillon At est le temps séparant ces deux maxima de vitesse situés de part et d’autre du
cceur. La vitesse d’advection du tourbillon est celle du courant moyenné sur At pour donner
U,4,. Le rayon apparent du tourbillon (R) est obtenu de la maniere suivante :R= M. Le

rayon effectif du tourbillon (Ry.) est estimé de la maniere suivante : R4y = R X V%g" Le

nombre de Rossby (R,) est estimé de la maniere suivante : R, = 215 Zf:’fx, ou f est le parametre

de Coriolis (Lilly and Rhines, 2002). L’anomalie de densité associée au tourbillon est tres petite
et sensible au choix du niveau de référence. Pour les microcat de fond et intermédiaire, nous
définissons la densité :

o, =p(S,T,P,P), (8.2)

ou p est la pression moyenne pour chaque instrument. Nous appelons cceur du tourbillon la
masse d’eau comprise entre les deux maxima de vitesse radiale du tourbillon. La variation de
densité associée au cceur du tourbillon est alors définie de la fagon suivante :

Ac = oSt — g7 Iows, (8.3)

Les anomalies de température potentielle (Af), salinité (AS) et stratification sont définies de la
méme facon. Le déplacement des isopycnes au cceur du tourbillon est estimé en prenant I’ano-
malie de densité moyenne entre les microcats intermédiaire et de fond ainsi que la stratification
moyenne sur les 7 jours encadrant la date de détection du cceur.

On remarque dans les tableaux[8.1]et[8.2] que les tourbillons sont observés de juin a octobre
en 2008 et de mars a octobre en 2009. Ils sont relativement petits (leur rayon est compris entre
2.1 et 4 km) et leur nombre de Rossby est tres élevé, compris entre 0.35 et 1.1. Les anticyclones
ont un coeur entre 6 et 61% moins stratifié que leur environnement et leur cceur est associé a un
déplacement d’isopycnes compris entre 8 et 91 m. Les cyclones ont un cceur plus salé, et donc
plus dense, que leur environnement avec une anomalie de sel associée a leur cceur comprise
entre 0 et 0.02.

4. La vitesse radiale varie proportionnellement avec r la distance au centre du rayon a l'intérieur du tourbillon
et varie inversement proportionnellement avec r a 'extérieur.
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Nom I J K L M N O P
Confiance v VX v X X (plume?) | X (plume?) v X v VX
Date (dd/mm) 04-mars 08-mars 24-avr 26-mai 29-mai 06-juin 10-juin 03-oct
Type A A C A A A A C
At (h) 22 40.5 20 16 18 26 27 42
V4 561 540 650 653 696 623 758 758
U4y (cm/s) 6.7 43 6.4 2.2 2.4 48 5.2 4.4
R (km) 2.6 3.1 2.3 0.6 0.8 2.3 2.5 3.4
Vi 6.5 7.2 11 8.7 10.5 16.3 10 8.1
Vinax 7.5 8 13 10.1 111 16.5 10.1 9.1
Rirue 3 3.4 2.7 0.7 0.8 2.3 2.5 3.8
R, 0.37 0.35 0.72 2.15 2.07 1.07 0.6 0.36
Ao (g/m3) [1213] [-14 -6] [12 -4] [8 21] [-30] [3-3] [1-7] [3-5] [03]
AN? (N2) 1070572 | 0.22(2.58) | -0.43 (2.28) | 0.25(1.97) | 0.11(0.24) | -0.18 (0.20) | -0.25(0.30) | -0.23 (0.38) | 0.08 (1.74)
IAZy | (m) 37 17 60 60 0 97 25 8
3 [34.5482 [34.5627 [34.5583 [34.6117 [34.6148 [34.6236 [34.6265 [34.6782
34.6624] 34.6653] 34.6426] 34.6218] 34.6236] 34.6363] 34.6430] 34.7538]
AS (x1073 psu) [-16 -8] [13 -5] [921] [-4 0] [4-4] [2-9] [4-6] [0 4]
3 [-1.9534 [-1.9755 [-1.9119 [-1.9124 [-1.9126 [-1.9142 [-1.9138 [-1.9133
-1.9117] -1.9188] -1.9347] -1.9157] -1.9151] -1.9161] -1.9166] -1.9195]
A8 (x1073°C) [8-1] [-24 -4] [-7 4] [00] [11] [01] [01] [00]

TABLE 8.2 — Parametres des tourbillons en 2009.
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Exemple d"un tourbillon anticyclonique identifié en Aotit 2008

On observe par exemple le tourbillon E début aotit 2008 (Figure [8.5). Au site de mouillage,
le mois d’aofit se situe apres la période principale de déstratification mais 1’eau dense continue
a étre formée ailleurs dans la dépression car le niveau d’eau dense augmente dans la couche
de fond au niveau du mouillage. Le tourbillon E est un vortex anticyclonique avec un cceur
déstratifié (56% moins stratifié), moins salé (AS ~ 0.02) et légérement plus chaud que son
environnement (A ~ 1073°C). . Il a un rayon de 2.7km et une vitesse maximale de rotation
égale a 15.8cm s~! et est associé a un nombre de Rossby relativement élevé (R, = 0.87). Le
profil de vitesse du tourbillon proche de son cceur est similaire a celui d"un tourbillon de type
Rankine. Le tourbillon E semble donc étre un tourbillon cohérent de sous-mésoéchelle (SCV).
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FIGURE 8.5 — Hovmoller de la salinité interpolée verticalement entre les 3 microcats
(882m /551m /243m) du mouillage MG ; vitesses positives perpendiculaires au courant moyen
(contours noirs;Av = 0.2cm/s); vitesses négatives perpendiculaires au courant moyen
(contours gris ;Av = 0.2cm/s)

Conclusions

/Arthun et al|(2013) ont montré a partir d’'une simulation numérique haute résolution que
les tourbillons produits par l'instabilité frontale sur les bords d"une polynie permettaient de
transporter de 1’eau dense trés salée de plateau (High Salinity Shelf Water, HSSW) sous une
plateforme glaciaire. Les échanges via les tourbillons se font principalement la ot le courant
induit par le front de la polynie intersecte la plateforme glaciaire. Les tourbillons simulés ont
une échelle horizontale L = 4R, de 12 a 18km, donnée par I’échelle de l'instabilité (c’est-a-dire
le rayon interne de déformation de Rossby Ry). Nicholls et al.[(2003) observent des événements
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de type tourbillonnaires (eddy-like events) de période allant de 1 a 4 jours au front de la pla-
teforme glaciaire de Ronne. Herraiz-Borreguero et al. (2013) observent également au front de
la plateforme glaciaire d’Amery l’arrivée de HSSW de juin a aotit sous forme d’événements de
type tourbillonnaire qui résulteraient de 1'instabilité barocline du courant associé a 'HSSW au
front de la plateforme glaciaire d’Amery.

Nous avons caractérisé ce qui semble étre des tourbillons cohérents de sous-mésoéchelle
(SCV). Ces tourbillons seraient issus d’événements violents de mélange vertical. Ils semblent
transportés par le courant moyen qui est, I'hiver, équivalent barotrope, parallele a la bathymé-
trie et dirigé vers la langue glaciaire du Mertz. La production de tourbillons a proximité de la
langue glaciaire peut certainement contribuer aux échanges avec la cavité sous-glaciaire.

Ondes topographiques résonnantes dans la dépression

La Terre Adélie est une zone tres ventée, en particulier I'hiver. La destratification de la co-
lonne d’eau, due aux rejets importants de saumure induits par la production de glace, favorise
la pénétration de signaux atmosphériques dans la colonne d’eau. Les plateaux en Antarctique
sont souvent entaillés de vallées glaciaires qui favorisent une circulation guidée par la bathy-
métrie. La perturbation de I’écoulement moyen par des coups de vent peut induire un déplace-
ment du courant par rapport a ce guide topographique et des ondes de Rossby topographiques
peuvent ainsi étre générées. Le spectre des composantes du courant perpendiculaire et paral-
lele aux isobathes a 750 m de profondeur est calculé sur la période hivernale durant laquelle
I’EKE est relativement importante dans la couche de fond (Figure dans le chapitre 3). La
présence d’un pic spectral aux périodes de 'ordre de 4 a 6 jours laisse penser que 1’on observe
des ondes topographiques au mouillage MG.

Rhines (1970) montre que pour un nombre de Burger (Bu = N;f‘z, ou « est la pente de la

bathymeétrie) petit devant 1, il est possible d’observer des ondes de Rossby topographiques
barotropes (barotropic Topographic Rossby Wave, bTRW) pour lesquelles seule la géométrie
de la pente, et non la stratification, Comptelﬂ La relation de dispersion de ces ondes est alors :

_ Sk
Wy = H kz + lnzl (84)
avec w la pulsation de 1'onde et k le nombre d’onde paralléle aux isobathes et et [, le nombre
d’onde perpendiculaire aux isobathes associé au mode n.

Sur le plateau antarctique au large de la Terre Adélie, le nombre de Burger ainsi calculé
au mouillage MG l'hiver est beaucoup plus petit que 1 (compris entre 0.005 et 0.1 pour une
fréquence de Brunt Viisild comprise entre 0.2 et 3 x 107° 572 et une pente topographique
alpha=0.02). L'analyse de la structure verticale de "énergie des signaux aux pics de variabilité
enregistrés ne montre pas d’intensification du courant au fond, ce qui confirme le peu d’impact
de la faible stratification (non montré).

5. Pour des Burger importants, on retrouve des ondes topographiques piégées qui s’intensifient exponentielle-
ment en approchant du fond.
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Caractérisation de la fréquence de résonnance

Les bTRW peuvent entrer en résonance lorsque leur vitesse de groupe devient nulle, alors
I'énergie ne se propage plus. La vitesse de groupe dans la direction paralléle a la bathymétrie
devient nulle lorsque le nombre d’onde le long de la topographie est égale au nombre d’onde
perpendiculaire a la topographie (Wahlin et al., 2015). Les bTRW résonantes sont observées
pour la premiére fois sur le plateau Antarctique par |Wahlin et al. (2015) en mer d’Amundsen
(Antarctique de 'ouest). Elles avaient préalablement été observées par|Gordon and Huthnance
(1987) et Miller et al.|(1996). La fréquence de résonance de ces bTRW est déterministe (Wahlin
et al., 2015) : on peut alors estimer la fréquence de résonance associée a ces ondes a partir
d’une analyse en ordre de grandeur et la comparer aux pics observés dans le spectre rotatif du
courant. La fréquence de résonnance est donnée par :

~ _PL
WR = m (85)

avec f = % Pour la pente sud-est de la dépression Adélie, on prend L = 70km; « = 0.02;

H = 700m et |f| = 1.3-107%s~1. Les fréquences de résonances obtenuesE] pour les trois pre-
miers modes sont 20h30; 2.6jours et 4.3jours, ces fréquences apparaissent en vert sur la figure
Le spectre rotatif du courant est calculé a partir du courant a 750m de profondeur (Figure
B.6). Plusieurs pics dans le spectre rotatif semblent étre proches de ces fréquences de résonance.
Seul le pic qui a la plus basse fréquence semble étre significatif. La composante anti-horaire du
pic semble dominer. On observe également ce pic dans le spectre des composantes perpendi-
culaires et paralleles a la bathymeétrie. Il semble donc y avoir 1'hiver des indices suggérant la
présence de bTRW résonnantes sur le plateau 1'hiver.
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FIGURE 8.6 — Spectres rotatifs du courant en fonction de la période (en jours), composante
horaire (a gauche), anti-horaire (a droite); (a 750 m) pour le mouillage MG fréquence iner-
tielle (droite verticale rouge); principales fréquences de marée (droites verticales en tirets);
fréquences présumées de résonance des ondes de rossby topographiques barotropes pour les 3
premiers modes (droites verticales vertes)

6. L'estimation de la fréquence de résonance des ondes recherchées dépend largement des conditions aux limites
utilisées en haut et en bas de la pente sur la vitesse perpendiculaire a la bathymétrie.
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Mécanismes de génération

Nous faisons I'hypothese que les ondes résonnantes observées dans le spectre rotatif sont
forcées par le vent comme montré dans (Wahlin et al., |2015). La cohérence spectrale entre le
module de la tension de vent et la composante de courant perpendiculaire a la bathymétrie
est calculée (Emery and Thomson, 2001). L'analyse se concentre sur la période MJJAS (mai a
septembre) de I'année 2008.

On observe sur le spectre en cohérence (Figure pour MJJAS un pic marqué pour les
modes 1,2 et3desbTRW résonantesﬂ On observe également un pic associé au mode 3, mais ce
pic n’est pas significatif. Enfin, un 4éme pic, proche de 36h, est peut-étre associé aux tourbillons
observés I'hiver.
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FIGURE 8.7 — Cohérence spectrale de la vitesse perpendiculaire a la bathymétrie moyennée
sur la couche comprise entre 100 m au dessus du fond et 400 m au dessus du fond et le
vent ERA-Interim pour la période mai a septembre 2008 ; fréquences de résonance des ondes
de Rossby barotropes topographiques estimées a partir d"une analyse en ordre de grandeur
(droites vertes verticales) ; principales fréquences de marée (lignes bleues verticales en tiretés) ;
95% de confiance (ligne horizontale rouge)

La cohérence spectrale entre le vent et le courant suggere un lien entre le vent les bTRW ré-
sonnantes. Contrairement aux tourbillons, les ondes de Rossby topographiques ne participent
pas au transport de traceur. Il est donc important de les distinguer des tourbillons.

7. Sur le spectre en cohérence pour 1’année entiére, on observe une prédominance du mode 1 (environ 20h)
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Conclusion et perspectives

Conclusion

Un fort cycle saisonnier de 1’activité tourbillonnaire a été mis en évidence sur le plateau.

Une partie de I’énergie tourbillonnaire observée semble étre associée a des tourbillons de
type SCV qui sont connus pour transporter des propriétés loin de leur lieu d’origine. En An-
tarctique, le flux tourbillonnaire associé a ces objets peut également contribuer aux échanges
sous glaciaires au front des plateformes glaciaires.

Une autre partie de cette énergie semble étre associées a des bTRW résonnantes forcées par
les vents extrémes soufflant sur le plateau Adélie.

Perspectives

La figure (8.8) montre que la variation saisonniere de 1’énergie cinétique est en phase avec
la variation saisonniére de la stratification (elle-méme reliée a 1’énergie potentielle). Lorsque
la convection démarre sur le plateau, le flux de flottabilité associé aux rejets de saumure en
surface représente une source d’énergie potentielle qui est ensuite convertie en énergie ciné-
tique sous forme d’un courant géostrophique et d’instabilité barocline sur les bords latéraux
du patch convectif. Cette instabilité est a 'origine de la formation de tourbillons. Dans une
prochaine étude, il serait intéressant de faire un bilan d’énergie prenant en compte les varia-
tions conjointes d’énergie potentielle et d’énergie cinétique dans 1'océan et leur évolution en
lien avec les forcages de surface (vent et flux de flottabilité associés au rejet de saumures).
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Conclusion et Perspectives

I Synthese

Le plateau antarctique joue un rdle important dans le systeme climatique. La dynamique
sur le plateau est encore a 'heure actuelle peu connue, du fait du manque de données in situ
sur le plateau et de la difficulté de modéliser de facon réaliste cette zone ot1 ’océan, la glace et
I’atmosphere interagissent fortement.

Cette theése a permis d’explorer la circulation des masses d’eau sur le plateau est antarc-
tique, au large de la terre Adélie, ainsi qu’une partie de sa variabilité spatiale et temporelle.
Elle a permis de répondre a plusieurs questions posées en introduction :

Quelles sont les échelles de variation temporelle du courant sur le plateau Adélie?

En 2008, le courant sur le plateau montre une importante variabilité temporelle a différentes
gammes de fréquence. En particulier, le courant dans la dépression Adélie a une importante va-
riabilité saisonniéere. Le courant dans la dépression passe d’une structure équivalente barotrope
guidée par la bathymétrie durant I’hiver, et une structure barocline pendant 'été. Alors que le
courant I'été se baroclinise dans la dépression Adélie, 1’énergie cinétique pres du fond devient
minimale. Une variabilité saisonnieére semblable est également mise en évidence pour I’année
2009, ce qui tend a appuyer le caractere robuste de cette évolution saisonniére du courant.

Une importante variabilité saisonniére du champ de densité est également observée dans
la dépression. En début d’été le réservoir d’eau dense formé I'hiver précédent se vide. Ce drai-
nage de la dépression est associé a d’importantes vitesses d’approfondissement des isopycnes
(wy > 10*m /s). Fin janvier 2008, la profondeur des isopycnes se stabilise pendant la période de
minimum d’énergie cinétique au fond, suggérant 1’arrét du drainage de la dépression Adélie.

La comparaison du courant en 2008 et 2009 a montré que le courant, bien que robuste
d’une année a l’autre, avait une variabilité interannuelle importante. L'énergie cinétique est,
par exemple, beaucoup plus importante au fond en 2008 qu’en 2009. Cette variabilité semble
liée a la variabilité de I’activité de la polynie du Mertz.
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Nous avons également montré que 1’énergie était également importante dans les fréquences
comprises entre 1 et 7 jours, et I'ellipse de variance du courant associé a une faible excentricité
dans cette gamme de période, suggérant une variabilité de type "tourbillonnaire".

Quelles sont les principaux facteurs impactant la circulation 1'été ?

A partir de I’analyse des données de la campagne ALBION 2008, plusieurs facteurs impac-
tant la circulation estivale ont été mis en évidence. La présence de banc de part et d’autre de la
dépression permet de maintenir un gradient zonal de pression associé a un transport géostro-
phique méridien. Dans cette configuration, au printemps, 1'effondrement du patch convectif
hivernal peut installer une pycnocline profonde qui a un important impact sur la circulation de
plateau. L'eau dense hivernale forme ainsi un dome installé sur la pente orientale de la dépres-
sion du Mertz autour duquel une circulation estivale s’organise. La langue glaciaire du Mertz,
sépare la dépression Adélie de la dépression du Mertz pour la circulation associée a la partie
supérieure de la colonne d’eau (300 - 400 premiers metres), forcant ainsi la branche entrante
s’écoulant le long de l'isobathe 400 m a recirculer. vers l'intérieur de la dépression. La faible
stratification a la cOte représente une barriere importante de vorticité potentiel d"Ertel empé-
chant les masses plus stratifiées transportées dans la branche entrante de recirculer devant le
Mertz en s’appuyer sur la pente associée a la cote Antarctique. La gyre cyclonique observée
pendant la campagne ALBION 2008 est donc concentrée sur une seule pente de la dépression
Adélie.

Quelle est la circulation horizontale moyenne de 1’Eau Circumpolaire Profonde Modifiée
I’été dans la dépression Adélie?

Dans ce contexte estival, plus propice a l'utilisation d’un modele inverse en boite, le cou-
rant géostrophique est estimé sur la base de bilan simple de masse, de chaleur et de sel. Une
circulation cyclonique sur le flanc sud-est du banc du Mertz est confirmée et quantifiée. L'eau
circumpolaire profonde modifiée recouvre les hauts fonds de la partie ouest du banc du Mertz
et recircule autour du dome d’eau dense. Cette recirculation est en particulier relativement
importante devant la langue glaciaire du Mertz, et semble étre alimenté par des eaux prove-
nant du banc du Mertz. Une branche recirculante orientée nord-ouest de MCDW plus modifiée
est observée entre 400 m et 600 m de fond depuis le Mertz jusqu’au seuil Adélie. Lors de sa
longue recirculation sur le plateau (pouvant étre de 'ordre de 70 joursﬂ), la MCDW a large-
ment le temps de se mélanger aux autres masses d’eau présentent sur le plateau, c’est pour
cette raison qu’au seuil Adélie on observe une entrée net du mode le moins dilué de MCDW
de 0.07 £0.03 Sv.

Quelle est la part de la dynamique horizontale par rapport aux flux air/mer sur le bilan de
chaleur et de sel sur le plateau I’été ?

L'été, le flux de chaleur net de surface (de I’ordre de 200 W m~2) domine le bilan du contenu
en chaleur de la couche de surface, la couche de surface se réchauffant avec un taux de 100 a 130
W m~2. La circulation horizontale bien que contribuant dans une moindre mesure a ce bilan,
tend a refroidir cette couche (refroidissement de 1'ordre de 10 a 70 W m~2). Dans la couche de
surface, le transport de chaleur associé a la gyre cyclonique mise en évidence dans ce manuscrit
est de I'ordre de 340 a 390 GW. Le transport de chaleur associé a la circulation dans la couche
intermédiaire sur le plateau est quant a lui de 140 £+ 80 GW pour la branche entrante et de
—30pm90 GW, pour la branche sortante, la circulation dans la branche intermédiaire semble
donc étre associée a un transport de chaleur net vers le sud.

1. En prenant une distance parcourue sur le plateau de 300 km et une vitesse moyenne de 5 cm s~ !
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L'été, I'apport d’eau douce dans la couche de surface par la circulation horizontale est le
terme dominant le bilan du contenu en eau douce de cette couche. La branche entrante sur le
plateau reliant le seuil a la langue glaciaire du Mertz transporte dans la couche de surface en
moyenne 1.22 &+ 0.45 mSv sur le plateau. La branche reliant la langue du Mertz au seuil nord,
quant a elle, transporte en moyenne dans la couche profonde —0.28 £ 0.15 depuis le Mertz vers
le seuil. L'hiver, le plateau se recharge en sel grace a une divergence de glace positive sur le
plateau, une partie de ce sel est évacué du plateau via 1’'export d’eau dense, tandis que l'autre
partie est compensée par un apport d’eau douce via la circulation estivale.

L'océan et la langue glaciaire du Mertz interagissent-ils 1'été ? Si oui, de quelle manieére ?

L’eau circumpolaire est observée a proximité de la langue glaciaire pendant la période esti-
vale. Elle n’est en contact qu’avec la partie latérale de la langue glaciaire, ce qui représente une
faible surface d’interaction (200 fois plus petite que la surface basale). De plus, son temps de ré-
sidence le long de la langue glaciaire est relativement court. Une estimation haute du potentiel
taux de fonte associée a 'interaction du glacier avec la MCDW est estimé a 306 4= 46m° - s~ soit
2.8 m en un an ramené en fonte basale. Plusieurs études numériques ont montrées que la fonte
basale de glacier en Antarctique de I'Est était fortement influencée par les entrées de MCDW
sur le plateau (Cougnon et al., 2013} Gwyther et al., 2014). Ces études montrent également
que les entrées de MCDW sont fortement contraintes par les interactions océan/atmosphere.
Il serait intéressant de diagnostiqué les échanges de chaleur entre 'océan via la MCDW et
la langue glaciaire du Mertz pour une année contrastée du point de vue des interactions
océan/atmosphere.

Un grand volume d’eau de plateforme glaciaire (ISW), est observé le long de la langue du
Mertz dans la dépression. Un transport de 0.055v est mesuré a la sortie de la langue glaciaire,
le volume d’eau de fonte associé est de I'ordre de 30 a 50 m> s~!. Ce transport estival donne un
ordre de grandeur du volume d’eau circulant sous la langue glaciaire du Mertz 1'été.

Peut-on mettre en évidence la présence d’activité tourbillonnaire sur le plateau au large de
la Terre Adélie?

L'été, plusieur indices suggerent la présence d’activité tourbillonnaire 1'été sur le plateau.
Pendant été, plusieurs pulses d’eau chaude sont observés a la profondeur de la MCDW. Ce
signal pourrait étre attribué a des tourbillons d’eau circumpolaire profonde modifiée. Deux
profils CTD semblent suggérer la présence de tourbillons sur le plateau : 1'un associé a de la
MCDW et un autre proche de la langue glaciere associée a de 'Eau Antarctique de Surface. Ces
tourbillons présumés ont un rayon de l'ordre de grandeur du premier rayon de déformation
de Rossby I'été. Ils représentent une source potentielle de transport de propriété qui n’a pas été
prise en compte dans notre étude de la circulation moyenne estivale.

L'hiver, dans le contexte de mélange vertical profond, pour la premiere fois sur le plateau
Antarctique au large de la Terre Adélie, des tourbillons cohérents de sous méso-échelle sont ob-
servés et caractérisés. Ce type de tourbillons est connu pour étre tres efficace dans le transport
de traceurs loin de la région source et par conséquent pourrait impacter I’export d’eau dense
pendant la saison froide ainsi que l'interaction entre I’eau dense et la langue glaciaire du Mertz.
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II Perspectives

En perspectives, plusieurs questions seraient intéressantes a explorer :

* Bien qu’ayant étudié dans ce manuscrit le transport de la MCDW sur le plateau antarc-
tique au large de la Terre Adélie, les mécanismes d’entrée de cette masse d’eau sur le
plateau sont encore ambigus. Comment la MCDW rentre-t-elle sur le plateau? Est-ce
sous forme de tourbillons ou par un courant géostrophique installé grace a la présence
du seuil Adélie?

* Nous avons mis en évidence de fort contrastes du contenu en eau douce de la couche
de surface 1'été entre les années 2008 et 2009. Ce contraste avait déja été observé entre
les données estivales du Nathaniel Palmer en 2000-2001 et les données estivales de la
campagne CEAMARC en 2007-2008. Quels sont les modes de variabilité associés a ces
contrastes interannuelles observés I'été sur le plateau ?

¢ Une importante variabilité saisonniere a été observée sur les propriétés hydrologiques
et les courant. Nous avons vu en introduction que le plateau au large de la Terre Adélie
était associé a une importante activité biologique pour la latitude. Comment se phase sur
le plateau cette activité biologique qui a ses propre temps caractéristiques avec le cycle
saisonnier du courant et des propriétés hydrologiques ?

Pour cela, il serait intéressant de déployer des instruments et d’effectuer de nouvelles me-
sures :

¢ Dans la dépression Adélie, des courantometres pourraient étre déployés plus haut dans
la colonne pour savoir si I’'Eau Circumpolaire Profonde Modifiée pénétre dans la dépres-
sion sous forme de tourbillons. Il serait également intéressant de déployer 1'été des pla-
teformes autonomes de type glidersE] a l’entrée du plateau sur la partie nord-est du seuil
afin de pouvoir mieux caractériser la branche entrante sur le plateau.

* Il serait également pertinent de faire des mesures de températures et de salinité dans la
dépression du Mertz pour voir si suite au vélage la présence de MCDW a augmenté dans
cette dépression a l'est de la dépression Adélie. Ces mesures pourraient étre comparées
aux profils CTD du NBP00-08 de 1’été 2001 effectués dans la dépression du Mertz.

Parallelement, un modele régional idéalisé de plateau qui résout le rayon de déformation
barocline antarctique pourrait-étre implémenté. Ce modele serait couplé avec un modéle bio-
géochimique également idéalisé. Cette expérience numérique permettrait de :

* d’évaluer I'impact des échanges entre le plateau et le large sur la production primaire sur
le plateau.

* de mettre en lien la variabilité saisonniere observée sur le plateau avec la production de
plancton au printemps et I'été et le récente tendance observée sur le SAM.

Enfin, il serait nécessaire d’approfondir certains aspects abordés dans cette these :
4

* Une inversion sur campagne NBP00-08 en utilisant comme ébauche les vitesses mesu-
rées par I’ADCP de coque du bateau. L'ajout de la conservation du contenu en isotope
stable de I'oxygene et des nutriments permettrait également de mieux contraindre le pro-
bleme. Cela permettrait d’avoir une année contrasté en termes de forcages a comparer
avec l'inversion sur les données ALBION 2008.

* Nous avons vu dans le chapitre 7| une possible influence de 1’arrivée de 1'iceberg BO9B
dans la dépression sur le contenu en eau douce de la couche de surface. Il serait intéres-

2. Vgliger = 20 240 km jr?
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sant de poursuivre cette étude en étendant ce bilan d’eau douce aux masses d’eau plus
profondes. Cela permettrait de déterminer sila diminution de la salinité des masses d’eau
profondes suite au vélage de la langue glaciaire du Mertz en 2010 est seulement liée & une
diminution de la production de glace de mer ou également a la fonde d’iceberg tel que
le BO9B qui se situe actuellement au large de la baie de Commonwealth & proximité de la
partie sud du seuil Adélie et donc a proximité des entrées de MCDW.
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Abstract

The East Antarctic shelf off Adélie-George V Coast Land is known to be an important region for Dense
Shelf Water formation as a result of intense sea ice production in the Mertz Glacier Polynya. The
dense shelf water accumulates in a deep depression (the Adélie Depression) of the shelf, forming in
summer a persistent dome over the northeastern slope of the depression. Using hydrographic
observations from a summer survey in 2008 we implement an inverse model to propose the first
comprehensive view of the steady sate circulation on this shelf in summer. Additional information
from mooring observations collected on the depression slope is used to provide context to the
retrieved circulation scheme. Over the depression slope, the summer baroclinic structure of the
currents is found to contrast with the almost barotropic structure in winter. This annual evolution
implies a seasonal reversal of the along-slope dense water flow, leading to export of dense shelf
water toward the underneath of the Mertz Glacier in winter. In summer no significant export of
water is found at the Adélie Sill which would be dense enough to form Antarctic Bottom Water.

The summer circulation on the shelf is strongly constrained by the Dense Shelf Water distribution
and forms a clockwise circulation primarily transporting the fresh surface waters and the warm
modified Circumpolar Deep Water (mCDW) around the dome. Over the upper flank of the Mertz
Bank, the inflow branch transports the mCDW towards the Mertz Glacier, while, over the lower part
of the slope, the outflow branch returns to the sill a diluted mode of the same water mass. A total of
0.19 Sv of mCDW inflows at the sill and two-third reach the Mertz Glacier and recirculate in front of
it, allowing the mCDW to penetrate into the deeper part of the depression. Possible scenarios of
interaction between the mCDW and the dense shelf water with the glacier are examined. It is shown
that, despite the water mass pathways and transports suggest possible ice-ocean interaction, both
lateral and basal melting were likely small in summer 2008. Finally, our results suggest that regional
pressure gradients set up by dense shelf water production and bathymetric features provide a
seasonal control on the circulation on the Antarctic shelf. It is hypothesized that the spring collapse
of the convective patch could setup a deep pycnocline which strongly impacts the shelf circulation,
with possible feedback of the mCDW transports on the polynya activity and water mass formation.

Keywords: Antarctica; continental shelf; modified Circumpolar Deep Water; heat transport;
freshwater transport; Adélie Georges V Land
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l. Introduction

As a region of intense transformation of ocean water masses and strong interaction with the
Antarctic ice sheet, the Antarctic shelf is recognized as a region of upmost importance for the ocean
and Earth climate. Saline, dense shelf waters (DSW) formed in the coastal polynyas around the
Antarctic continent ; Zwally et al., 1985, Cavalieri and Martin, 1985) are considered instrumental to
the formation of the Antarctic Bottom Water (AABW), the densest water mass of the world ocean
(Jacobs et al., 1970, Gordon, 1971 ; Gill, 1973 ; Orsi et al., 1999). As such, the AABW properties are
largely controlled by the formation, transport and mixing processes occurring on the Antarctic shelf.
Shelf ocean processes also play a crucial role in the evolution of the Antarctic ice sheet (Jacobs et al.,
1996, Rignot and Jacobs, 2002). Heat supplied by the shelf waters to the underside of the floating
glaciers and ice shelves is thought to exert an important control on the current evolution of the mass
balance of the ice sheet (Pritchard et al., 2012; Rignot et al., 2013; Liu et al., 2015), and consequently
on the amount of melt water released to the ocean, with strong implications for the ocean fresh
water budget and deep water properties (Jacobs, 2006; Purkey and Johnson, 2013), sea ice
distribution (Brintanja et al., 2013) and sea level rise (Rignot et al., 2011). As importantly, the
numerous interactions taking place on the Antarctic shelf, including the large influence of the
seasonal ice zone on the water mass circulation and properties, help maintain specific ice-dependent
ecosystems which are essential links to the Southern Ocean marine food web (Nichol et al., 2000).

Significant changes in the Antarctic shelf environment have been reported over the last decades in
relation to climate change (Montes-Hugo et al., 2008). Analyzing the changes on a circumpolar scale,
Azaneu et al. (2013) found that, in addition to the widespread warming of the AABW layer, a
significant freshening of the DSW, averaging to 0.8 to 1.6 10° year”, could be detected, with
expected impact on the properties of the deep Southern Ocean water masses and global
thermohaline circulation. These trends are consistent with the multidecadal freshening trends
reported in DSW at some key sites of production such as the Ross Sea (Jacobs et al., 2002; Jacobs and
Giulivi, 2010), the Weddell Sea (Hellmer et al., 2011) or the more recent freshening trend observed
off the Adélie Land/George V Coast (AGVC) Land (Shadwick et al, 2013; Lacarra et al, 2014). While
many processes including atmospheric forcing, ice shelf and continental freshwater fluxes or sea ice
formation and melting, are determining the hydrographic properties of the bottom shelf water, the
circulation and properties of the ambient water masses and the exchanges at the shelf break are
likely to play as an important role (e.g. Kalén et al., 2015). As an example, the strong warming trend
identified in the bottom waters of the western Antarctic continental shelf over the last four decades
was indeed mentioned as being the result of concomitant offshore shoaling and warming of the CDW
in this sector (Schmidtko et al., 2014).

Despite the whole Antarctic shelf has several circumpolar dynamical features in common, large
regional differences exist between the different sub-regions as a result of contrasted shelf geometry
and topography, atmospheric forcing (Jacobs, 2006; Spence et al., 2014; Gordon et al., 2015), land
and sea ice environment or cross-shelf geometry of the front separating the cold shelf waters from
the warmer deep ocean waters (Jacobs, 1991; Whitworth et al., 1998; Jacobs, 2004; Schmidtko et al.,
2014). Much of the effort for understanding the Antarctic shelf circulation and cross shelf exchanges
have however concentrated on regions which were identified as particularly vulnerable to climate
change, such as the Antarctic Peninsula (e.g. Martinson et al., 2008; Moffat et al, 2009; Dinniman et
al., 2011) or recognized as important sites of ocean ice shelf interactions (such as the Amundsen Sea)
or DSW production, such as the Weddell Sea and the Ross Sea (e.g., Ha et al, 2014, Carmack and
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Foster, 1975; Foldvik et al., 2001; Darelius et al, 2014; Jacobs et al., 1970 ; Smith et al., 2014). Less is
known about the circulation and processes occurring in the Indian Ocean- Australian sectors of the
Antarctic shelf where observations are less numerous and the changes have been revealed more
recently. Yet, the continental shelf to the south of the Australian-Antarctic Basin is known to host
important sources of dense shelf waters which contribute to AABW renewal. Among these, the
dense water formed off the Adélie Land/George V Coast (AGVC) Land is the precursor of the Adélie
Land Bottom Water (ALBW, Gordon and Tchernia, 1972), one of the four main source water masses
contributing to the AABW (Rintoul, 1998; Meredith, 2013). Interest for the AGVC Land shelf region
has increased after observations spanning the last decades revealed significant freshening and
cooling of the bottom waters of the Australian-Antarctic Basin (Aoki et al., 2005; Rintoul, 2007; Aoki
et al., 2013), one of the three major reservoir of AABW. These changes were conjectured to reflect
variations in the properties and/or export volume of the source shelf waters collecting into the basin
which are essentially located off the AGVC Land (ALBW) and in the Ross Sea (e.g., Orsi et al., 1999;
Bindoff et al. 2000; Orsi, 2010).

The present study focuses on characterizing the shelf circulation off the AGVC Land with the goal of
better understanding its role in the spatial and temporal distributions of the shelf water masses and
the implications for the cross shelf exchanges. The Mertz Glacier Polynya (MGP), located in the lee of
the Mertz Glacier Tongue (MGT), is considered to be the source region of the ALBW. The MGP was,
until recently, considered one of the largest polynya in East Antarctica (Massom et al., 1998, Arrigo et
al., 2003). Sea ice growth rates in the range 120 km® year™ (Tamura et al., 2008) - 185 km? year™
(Lacarra et al., 2014) have been estimated in the polynya, which, according to model simulations or
indirect estimates, could drive a mean annual export of DSW through the Adélie Sill on the order of
0.1-0.2 Sv (Williams et al., 2003; Kusahara et al., 2011a; Cougnon et al., 2013). Freshening of the DSW
formed in the MGP was indeed observed over the recent decade (Lacarra et al., 2014; Shadwick et
al., 2013) and associated with reduced DSW production rate (Kusahara et al., 2011b). The trends,
however, were largely contributed by a step-like change following the calving of the Mertz Glacier
Tongue (MGT) in February 2010. The calving greatly modified the shape of the polynya, initiating a
period of reduced open water area and ice production (Tamura et al., 2012; Dragon et al., 2014). The
degree to which a similar chain of processes can be hold responsible for the decadal trends observed
in the AAB is still to be ascertained. In particular, while the evolution of the bottom water properties
at specific locations in the core of the MGP revealed seasonal and interannual variability (Lacarra et
al., 2014), the processes through which these changes could be communicated to, or influenced by,
the regional oceanic and glacial environments are left unclear. Taking benefit of an intensive
hydrographic cruise carried out in summer 2008 (Lacarra et al., 2011), supplemented by mooring
instruments which recorded current velocities and hydrographic properties over complete annual
cycles, we aim in this study at documenting the summer regional circulation on the shelf and
evaluating its impact on the shelf heat and fresh water budgets as well as its link to the ocean-glacier
interactions. Our analysis focuses on the MGT pre-calving years, mainly the summer 2008 (with
additional information from summer 2009) as our dataset is the most complete during this year.

Section Il of the manuscript contains a brief overview of our present knowledge of the ocean
circulation off the AGVC Land, highlighting the specificity of the region relative to other parts of the
Antarctic shelf. Section Il describes the data sets which have been used for the present analysis. In
Section IV the methodologies used in our analysis are introduced, in particular the inverse model
framework which has been constructed to reconstruct the summer circulation. In Section V we
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present information on the current structure and seasonality based on mooring observations while,
in section VI the summer circulation based on model results is described together with the heat and
fresh water transports and water mass budgets of the shelf. In section VII, we discuss some
dynamical aspects of the circulation and implications for glacier-ocean interactions. Some
conclusions are given in section VIII.

1. Overview the circulation and water mass distribution on the shelf off the AGVC Land

The region considered in this study lies off the AGVC Land, and mainly consists of a ca. 100 km wide
shelf extending between 142°E and 146°E, from the Antarctic coast to the shelf break at a latitude of
about 65°50’S (Figure 1). The shelf bottom topography (Beaman et al.,, 2011) delineates a deep
depression, the Adélie Depression, with maximum depth of ca. 1200 m near the MGT. The
depression is bordered by shallow (200 m deep) banks on both its northeastern and western sides,
and shoals toward the shelf break where a 420 m deep sill, the Adélie Sill, connects the shelf to the
offshore slope region. The shelf break is located at some 250 km to the south of the southern
boundary of the Antarctic Circumpolar Current (Orsi et al., 1995; Sokolov and Rintoul, 2002).
Observational evidence and model results suggest that in this latitudinal band a cyclonic gyre
circulation exists (Bindoff et al., 2000; Aoki et al., 2010), although the exact extent and volume
transport of the gyre are largely unknown. This “subpolar gyre” is a transition region encompassing
water masses, the AntArctic Surface Water (AASW) and the Modified Circumpolar Deep Water
(mCDW), which have access to the AGVC Land shelf (e.g. Whitworth et al., 1998; Orsi et al., 1995).
The southern branch of the AAB gyre is made by the westward flowing Antarctic Slope Current which
is the major provider of mCDW intrusions onto the shelf (e.g. Bindoff et al., 2000; Williams et al.,
2010). The along-shelf distribution of the warm temperature anomalies associated with these
intrusions is to some extent determined by the relative proximity of the Antarctic Slope Front
(Williams et al., 2011). AASW is a widespread water mass extending on either side of the shelf break
and includes a surface mixed layer with thickness and properties seasonally varying from a shallow
(order 10 m), warm and fresh layer in summer to a deep (order 100 m), cold layer in winter.
Remnants of the winter mixed layer, known as winter water (WW), are found in summer on the
AGVL shelf as a subsurface temperature minimum underneath the warmed surface mixed layer and
above the mCDW (e.g. Rintoul, 1998).

On the shelf, the Adélie Depression is bounded to the southeast by the MGT which, prior to its
calving in February 2010, was a 140 km long, 35 km wide floating ice tongue, extending
northeastward and grounded at its front on the Mertz Bank. The MGP is characterized by low winter
sea ice concentrations with enhanced signature in the AGVC Land coastal area and in the lee of the
MGT, (e.g. Dragon et al., 2014) and high production rates (Tamura et al., 2008). Brines rejected in the
ocean surface layer as a result of winter surface freezing and subsequent water column overturning
lead to the formation of High Salinity Shelf Water (HSSW) which subsequently mixes with the
surrounding shelf waters in the depression to form the local DSW, evidence of which is found
throughout the year at the bottom of the depression (Williams et al., 2003; Lacarra et al., 2011).
Interaction of the shelf water masses with the MGT leads to formation of supercooled (with respect
to surface freezing temperatures) Ice Shelf Water (ISW) which is indeed found in summer along the
Mertz (e.g. Lacarra et al., 2011) but also in winter near the coast (Williams et al., 2003). In winter
1999 the T-S relationship observed in the Adelie Depression suggested that ISW was formed from
WW interacting with the glacier but some interaction with the HSSW is also expected to occur during
events of vertical homogenization of the water column (Bindoff et al., 2001). On the other hand, the
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mean depth of the mCDW in the depression (ca. 200 m) and the mean draft of the MGT (ca. 200-500
m for the offshore part (Legresy et al, 2004) would not preclude that this water mass could interact
directly with the front or sides of the glacier provided that it penetrates far enough onto the shelf
(Jacobs, 1989), a scenario which is suggested by model simulations (Cougnon et al., 2013) but still
needs to be identified from observations.

Due to the harsh environment, observations are very sparse on the shelf off the AGVC Land and most
of our knowledge concerning the circulation was obtained indirectly from a few hydrographic surveys
or short term current measurements or deduced from model simulations. The most comprehensive
view of the shelf circulation obtained from observations was derived from geostrophic currents
combined with S-ADCP current measurements collected in July-August 1999 (Bindoff et al., 2001;
Williams et al., 2003). The analysis revealed a fairly barotropic clockwise circulation in the southern
Adelie Depression in winter, with both the surface layer (containing the WW), and the bottom layer
(containing the HSSW) flowing northwestward toward the sill in the western part of the depression
and returning southeastward toward the Mertz along the northeastern side of the depression
(Williams et al., 2003). The mCDW, on the other hand, was entering the depression from the
northeast across the Mertz Bank but did not penetrate on the shelf. These pieces of information
were aggregated to propose a conveyor belt circulation in winter. In this scheme, the mCDW s
gradually modified into WW (and eventually into HSSW), as it flows toward the MGT and circulates
clockwise around the depression. A narrow coastal current was inferred in the southernmost part of
the depression, transporting ISW westward from its source region close to the MGT along the coastal
bays. Model simulations complement this view and indeed simulate consistent cross-shelf exchanges
through the Adelie Sill with mCDW transported onto the shelf and dense shelf water outflowing out
of the shelf (Marsland et al., 2004; Kusahara et al., 2011a). Some simulations also confirm that, in
winter, dense shelf water formed along the Mertz would indeed return along the coast in a narrow
westward current and farther feed an intensified northward outflow toward the sill along the
western edge of the Adélie Depression (Marsland et al., 2004). A strong coastal current was indeed
present as a mean feature spanning the entire AGVL coastal region while flowing underneath the
MGT in the barotropic tidal model simulation of Mayet et al. (2013).

Water mass transformation on the shelf is expected to exert a strong dynamical control on the
regional circulation and water mass distribution and transports. In particular, the ability of the
MCDW to flow onto the shelf indeed depends to some extent on the density distribution which sets
constraints on the potential vorticity gradients. This hypothesis was used by Cougnon et al. (2013) to
suggest that years with low MGP activity would be characterized by enhanced melting of the MGT
due to MCDW intruding closer to the glacier tongue. Such constraints are expected to be seasonally
dependent. Accordingly, models suggest seasonality in the circulation with the winter overturning
circulation spinning down once the winter buoyancy forcing has shut down, and relaxing into a
surface intensified gyre circulation organized around the central Adelie Depression (Kusahara et al.,
2011a). Year-long hydrographic observations at the Adélie Sill show some seasonality in the DSW
outflow with the strongest signature of this water found on the western side of the sill in winter and
spring and on the eastern side in summer (Williams et al., 2010). In contrast to winter where the
MCDW remains hung on the Mertz Bank (Williams et al., 2003), in summer, evidences of MCDW are
ubiquitous in the form of discontinuous spatial features in the Adélie Sill region and in the inner
depression, most particularly over its northeastern slope (Lacarra et al., 2011). Despite these
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hydrographic signatures, a comprehensive view of the overall summer circulation in the Adélie
Depression is still lacking and the associated mechanisms remain largely unknown.

Ill. Data
1.1 Shipborne summer hydrography

Between January 10 and 19, 2008, as part of the ALBION project, a total of 66 CTD casts extending
from the surface to the bottom were carried out on board the S/V Astrolabe in the Adélie Depression
and Adélie Sill regions (Lacarra et al., 2011). The casts were organized along sections running roughly
perpendicular to the main topographic gradients (Figure 1). Three sections crossed the Adélie Sill
from east to west, and three others crossed the Adélie Depression from the northeast to the
southwest, joining the Mertz Bank to the three coastal bays (Commonwealth, Watt and Buchanan),
respectively. The station spacing was chosen so as to preserve reasonable horizontal resolution while
enabling quasi-synoptic surveying of each section. Estimating the mean Brunt-Vaisala frequency (N)

. . . . NH .
in the region from our summer data, an internal Rossby radius (R; = T with H the water column

thickness and f the Coriolis parameter) on the order of 4-16 km was found which was small
compared with the cruise station spacing (in the range 7-40 km). Our CTD array therefore did not
resolve the mesoscale dynamics. The sections allowed to define closed, fairly synoptic ocean control
volumes on which volume, heat and fresh water conservation constraints could be formulated, and
water mass volume budgets could be estimated.

Additionally, we used observations collected during the CEAMARC AU0803 cruise on board the
Aurora between December 22, 2007 and January 4, 2008 (Rosenberg and Rintoul, unpub. Rep.) to
characterize the summer shelf hydrographic properties on a larger span (the CEAMARC array
extended farther offshore than the ALBION array) or to evaluate the seasonal trend during that
period (the CEAMARC cruise started in the early summer 2008 prior to the ALBION cruise).

111.2 Mooring observations

In addition to shipborne CTD casts, data were collected by moored instruments providing
information on the annual evolution of the currents and hydrographic properties at a site (MG)
located on the inner shelf some 60 km away from the Mertz Tongue in 878-945 m (depending on the
year) water depth over the northeastern slope of the AD (Figure 1). The MG mooring line was
deployed during the 2008 summer cruise and serviced every summer until 2012, except in 2011
when access to the mooring was temporarily prohibited by the presence of B9B iceberg overlying the
mooring. Since the present study focuses on the Mertz pre-calving period, we will only make use of
those observations collected in 2008, 2009 and early 2010, prior to the calving in mid-February 2010.

The mooring line was equipped with three SBE37 microcats distributed in the water column and a
bottom mounted, upward-looking RDI 75 kHz Long Ranger Acoustic Doppler Current Profiler (ADCP)
(Table 1). The microcat temperature, conductivity and pressure sensors were calibrated according to
the factory pre- and post-deployment calibration tests (see Lacarra et al., 2014 for details about the
measurement precision). All three parameters were recorded at a 7.5 minute sampling interval.

The ADCP data were quality checked using standard RDI criteria. Data were acquired every 2.5
minute and averaged over 1 hour-ensembles and over 14 m thick vertical bins spanning the water
column from the near bottom to an upper limit varying according to the instrument performance.
The latter was indeed affected by the particle backscatter in the water column which showed a
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strong variability through the annual cycle. Typically, a mean annual vertical range of ca. 400 m from
the bottom was found with a seasonal variation of +/- 100 m between a maximum in April-May and a
minimum in January.

Due to the proximity of the magnetic South Pole, the ADCP compass was considered unreliable (e.g.,
Williams et al., 2008). To facilitate the a-posteriori estimate of the current heading, the ADCP was
fixed in a frame anchored to the ocean bottom so that its horizontal orientation remained constant.
Current velocities were measured relative to this fixed instrument coordinate system. Independent
information a regional simulation with the high resolution T-UGOm tidal model (Mayet et al, 2013)
was then used to retrieve an optimal estimate (in the least square sense) of the bottom frame
orientation (see Appendix A for more details).

Since we are mostly interested in the steady state circulation, the ADCP current times series were
first detided using the T_TIDE software (Pawlowicz et al., 2002) to remove current fluctuations
associated with the diurnal (primarily K1 and O1) and semi-diurnal (primarily M2 and S2) tides.

111.3 Atmospheric forcing and sea ice data

Daily air-sea fluxes were taken from the ERA-Interim (ERA-I) reanalysis (Dee et al., 2011). Surface
wind stress was used to estimate Ekman transports of volume, heat and fresh water through the
control sections of the inverse model and to derive a mean wind stress curl over the AD (Figure 2).
Additionally, 10-minute surface winds recorded at the Cape Denison coastal Automatic Weather
Stations (AWS) (https://amrc.ssec.wisc.edu/aws/) were used for the sake of evaluating the validity of

the ERA-I surface winds in the near-coast region. To calculate ocean heat and freshwater budgets, we
used net surface heat fluxes, calculated as the sum of the net shortwave and longwave radiations
and the latent and sensible heat fluxes, and surface fresh water flux taken as the difference between
precipitation and evaporation (P-E), respectively.

We used sea ice concentration (SIC) data derived from the AMSR-E radiometer measurements on
board the NASA EOS Aqua satellite. These data were processed with the ASI algorithm and delivered
at 6.25 km resolution by the Bremen University (Spreen et al., 2008). A map of the SIC in the winter
2007 preceding our observations, highlighting the distribution of the MGP, can be found in Lacarra et
al., 2011 (their figure 2a). While the region was almost ice-free during the ALBION 2008 cruise, sea
ice melt was at play in the preceding months. Accordingly, we used sea ice melt rates calculated by
Lacarra et al. (2014) from the time evolution of the sea ice concentration over the October-February
period assuming a fixed constant thickness for the sea ice.

111.4 Bathymetry and Mertz Glacier draft

As ocean bathymetry data, we used the regional dataset designed by Mayet et al (2013) with a
horizontal resolution of about 250 m (Figure 1). The dataset was constructed from the Beaman et al.
(2011) bathymetry which was further modified under the Mertz glacier based on information on the
grounding line and ice draft, and along the trajectories of large drifting icebergs. In addition, the
glacier draft data (Legresy et al., 2004) were used to derive the under ice water column thickness.
The mean glacier draft evaluated across the Adélie Depression from Buchanan Bay to the Mertz Bank
(where the glacier tongue was grounded prior to its calving) was about 300-400 m (Lescarmontier,
2012).

IV Methods
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IV.1 Reconstruction of the water mass distribution

Past definitions of the water masses on the shelf off AGVC (e.g., Williams et al., 2003; Lacarra et al.,
2011) were based on definition intervals in the T-S space, including a neutral density (3;,) criterion
(following Whitworth et al., 1998) to characterize the mCDW. Unfortunately, due to the MCDW core
on the shelf being shifted with regards to the prescribed y, range, the y, criterion often ignored large
parts of mCDW in the identification process, or led to misidentification of mixtures of WW with
ASSW as mCDW. To avoid such disadvantages and to also better constrain the water mass definition
using additional information from the dissolved oxygen content, it was decided to use the optimal
multi-parameter (OMP) analysis technique (Tomczak, 1981, Budillon et al., 2003) to characterize the
different water masses appearing on the shelf. Four source water masses were used as end-
members: the AASW, the WW, the mCDW and the DSW, the latter encompassing both the DSW and
the ISW in order to limit the number of degrees of freedom and to avoid the difficulty in
discriminating the two water masses from each other. Instead, the proportion of ISW contained in
the DSW volume identified from the OMP analysis was extracted based on an arbitrary upper
temperature limit (freezing point at 50 dbar). The properties of the four end-members are listed in
Table 2 and reported in the T-S space in Figure 3. For the AASW, the properties of the top (0-10 m)
layer averaged over the model domain (i.e. the three model boxes, see section VI.1.a) were used. For
the mCDW (DSW), we chose the properties of the least oxygenated (most saline) water amongst all
the CTD casts used in the inverse model analysis. As WW end-member, we selected water which
could be considered a common precursor of the shelf mode and the off-shore mode’. The OMP
allowed us to define water parcels as mixtures of the four end-members in various proportions. This
approach was found useful on the AGVC shelf where high levels of mixing are anticipated. Four
conservation equations for mass, heat, salt and dissolved oxygen were formulated for each set of
observed values of these four parameters, and were solved for the relative concentrations in the
different end members. These conservations were only applied to water parcels which did not reach
to the surface to exclude possible influence of air-sea exchanges.

An isotropic ordinary kriging method (Matheron, 1963; Journel and Huijbregts, 1978) was employed
to reconstruct the horizontal distributions of different parameters characterizing the water masses. A
decorrelation radius was obtained for each parameter to be mapped based on individual
experimental variograms (not shown) fitted to an exponential function. For all parameters this scale
(55 km for the depth of the 0,=27.80 surface, 45 km for the MCDW core, 37 km for the Ertel
potential vorticity (PV) in the intermediate layer) roughly corresponded to the higher bound of the
CTD cast spacing. It is therefore possible that our hydrographic array missed relevant subgrid scale
hydrographic features.

IV.2 Calculation of the geostrophic velocities

Geostrophic shear velocities have been calculated using the thermal wind relation applied to
successive station pairs along hydrographic sections. The geostrophic shear velocity at level z, vy(x, z),
referred to a reference level zy(x), can be estimated between two hydrographic stations as:

! The WW end-member temperature was chosen to be at the 50 dbar freezing point with salinity lying on the
mixing line obtained by regression between the mCDW end-member and the warmer shelf break mode of WW,
which gives T=-1.886°C and S=34.360. The dissolved oxygen content of the WW was selected based on similar
regression in the O,-S space and picking up the O, value corresponding to the selected salinity.

9
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V\X, Z2) = —— 7dp 1
) [ IP(a(a)) O (1)

where z is the vertical coordinate (positive upward), x is the horizontal along section coordinate, P is
the pressure at level z, a = 1/p is the specific volume and p the density, vi(x,z) is the velocity
component normal to the section at level z relative to the same velocity component at level zy(x), g is
the gravitational acceleration and f is the Coriolis parameter. In practice, the horizontal density
gradient is estimated based on the density difference between two neighboring stations, so that
vs(x,z) represents the mean velocity between the two stations.

In order to estimate the velocity shear down to the bottom in regions of uneven bottom topography
(i.e. between two stations with different bottom depths), an estimate of the horizontal density
gradient distribution in the layer extending from the bottom level of the shallower station (the
deepest common level, DCL) to that of the deeper station of the pair must be obtained. Following the
method proposed by Jacobsen and Jensen (1926), the layer below the DCL is divided by a straight line
linking the bottom level of the two stations and separating two triangular subdomains, the upper one
in which the specific volume is assumed to vary linearly in the x and z directions and a lower one in
which the water is assumed motionless with zero horizontal density gradient.

IV.3 Inverse model to estimate the geostrophic velocity

In order to estimate the absolute geostrophic velocity defined as :

Valz,2) = vz, 2) + b(z) (2)

the reference level velocity b(x) = V,.(x, zg) must be known. In the absence of direct velocity
measurements, an indirect estimate of this velocity must be used. Oceanographers have dealt with
this problem since decades using box inverse modeling in which an optimal estimate of the reference
velocity is that satisfying a set of conservation constraints. Here we use the steady geostrophic box
inverse model described by Wunsch (1996) in which conservation of mass, salt and heat are imposed
(within realistic uncertainties) on specified control volumes delimited by boundaries where fluxes are
estimated from observations. Usually, the control volumes are bounded in the horizontal by a closed
hydrographic section either extending from the surface to the bottom or bounded in the vertical by
prescribed isopycnal surfaces. Although the choice of isopycnal surfaces is motivated by the
assumption that diapycnal fluxes should be relatively small compared with the isopycnal fluxes, the
former must be included explicitly in the constraints, which leads to additional unknowns to the
problem. For the k™ layer bounded by a closed hydrographic section with area Ay, the conservation
of a given tracer, C, can be written as :

/ /AL pCVypdadz + [Ah(u:*ﬁjL D(f)]i .y o)

+1

In (3), the left hand side of the equation represents the horizontal divergence of the tracer fluxes
associated with the geostrophic flow (first term) and diapycnal exchanges through the upper and
lower isopycnal boundaries (sum of the second and third terms) as defined in equation (4) below,
and the right hand side, S;, gathers external tracer sources and sinks (e.g. air-sea exchanges if the

10
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control volume extends to the surface) and neglected ageostrophic and time dependent
contributions. V, is the horizontal velocity component normal to the lateral boundary of the box.
Index k refers to the lower boundary of the k™ layer and k - 1 to the upper boundary. A" is the area
of the isopycnal surface defining the upper boundary of the k™ layer while p«Cy is the averaged tracer
concentration on this surface (the overbar denotes area averaging), w,* is the diapycnal advective
velocity through the surface and D is the effective diffusive flux defined as (MclIntosh and Rintoul,
1997; Sloyan and Rintoul, 2000; Naveira Garabato et al. 2003):

oe
a“ k

z

Dy = piCrwf = ppCwf = =+ ( (4)

In (4), pCuwi* is the net diapycnal flux of tracer C through the k™ isopycnal surface and the right
hand side term parameterizes diapycnal diffusion with «* being the effective diffusivity coefficient
(Sloyan and Rintoul, 2000; Ganachaud, 2003). This effective diffusivity is specific to each tracer
(excluding mass) and parameterizes all diapycnal processes which cannot be represented by a mean
diapycnal velocity w*(Sloyan and Rintoul, 2000). In practice, the inverse model is solved for w* and
for effective diffusive fluxes D, of all tracers. Mass conservation is derived by setting C = 1 and D,™***
=0 (check if D™ is equal to zero) for all k. In all layers but the surface layer we assume S, =0 as a
first guess. In practice, the salt and heat conservations are formulated relative to a reference tracer
value (taken here as the estimated average of the tracer over the considered layer volume, see Table
4). As explained by Wunsch (2006), this formulation reduces the impact of possible mass imbalance
on the tracer imbalance.

In (3) the tracer divergence in the bottom friction layer is ignored. In the surface layer, S;. includes
the tracer convergence associated with the Ekman transport through the lateral boundaries:

Sq:—f;(%/iwcm).(ﬁ (5)

where h; is the Ekman layer thickness, 7is the surface wind stress and dl is the unit vector aligned
with the lateral boundary of the control volume.

The conservation constraint (3) can be applied simultaneously to several layers and/or tracers. Upon
discretizing the horizontal integral into a sum of tracer fluxes estimated at N, station pairs, (3)
translates into a system of equations which can be written as:

Equation (6)
Ar4+n=-T (6)

where x = [{b}; {w¢*}; DY, k=1, N, i =1, N,, is the column vector of the unknowns with N,, the
number of layers, N, the number of reference velocities to be estimated at each station pair, and N =
N, + 2N, the number of unknowns. A is the M x N observation matrix, with the N columns
corresponding to the N unknowns (the reference level velocities, the diapycnal velocities and the
diffusive fluxes between layers) and the M rows corresponding to the M constraints. In agreement
with Wunsch (1978), the column of matrix A corresponding to the bottom velocity are weighed
according to the vertical area associated with the station pair. We call 7 the column vector of the
observations which contains the initial imbalance in the tracer constraint estimate. Since the number

11
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of constraints M is usually smaller than the number of unknowns N, the system (6) is
underdetermined.

The solution of (6) can be estimated using the Gauss-Markov approach (see Appendix B) in which
uncertainty on the observations is explicitly taken into account in the form of a noise column vector,
n, of dimension M which is added to the right hand side of equation (6) as the projection of the
uncertainty onto the constraints. With this approach, the unknown reference velocity is considered a
random variable with its mean and covariance being input to the problem.

The reference level zy(x) is specific to each pair of hydrographic stations where the geostrophic
velocity is estimated. Without a priori knowledge of the velocity distribution at a particular level, we
postulate that there exists a level of lowest energy in the water column where the velocity can be
assumed small so that the first guess for the reference velocity can be chosen as b(x) = 0. In the
following, this particular level will be taken as the DCL of each station pair. Justification of this choice
is provided in the following section.

V. Observed current velocity structure and seasonality from mooring observations

We first examine current velocity observations at mooring MG in order to evaluate the relevance of
the steady geostrophic assumption and to obtain an order of magnitude for the reference level
velocities to be solved by the inverse model.

The ADCP observations at mooring MG provide useful information on the current structure and
variability in a deep layer extending from the bottom (ca. 900 m) to roughly 500 m depth. In both
2008 and 2009, the kinetic energy of the low-pass filtered current showed a strong seasonal cycle at
all levels, with an annual minimum reached in summer and followed by an abrupt increase in
February (note however that this particular period of the year was not perfectly resolved as it
corresponds to the time of mooring servicing) prior to reaching a maximum throughout the fall-
winter period (the latter associated with large low-frequency variability). The annual cycle was
observed down to the bottom layer where the seasonal evolution of the kinetic energy (KE) appeared

to be associated with concomitant changes in the deep stratification (Figure 4). The mean squared

Brunt-Vaisala frequency, N’ ( N%2 = —%i,), in the layer extending between the two shallowest

microcats of the mooring (roughly between 261 m and 577 db, see Table 1) indeed showed a strong
seasonal cycle roughly in opposite phase to the KE cycle. The N* evolution highlighted a period of
weak stratification in fall-winter (N* values as low as 10° s were found in May 2009) which was
followed by a period of progressive restratification occuring between mid-August and early January
in both years. This evolution suggests that December-January, which includes the time of our
hydrographic surveys, corresponds to the most stratified (for the intermediate levels) and least
energetic (for the deep water column) period of the year. This period of the annual minimum of KE
will be hereafter referred to as the summer period. Note that, since the MG mooring was first
deployed in mid-January 2008, the period of averaging is reduced in this particular year.

The seasonal evolution of the bottom KE shown in Figure 4 was likely related to the seasonal
deepening of the core of the current during the destratification phase and its removal during the
restratification phase. Current velocities recorded during the winter period (July-August-September)
in 2008 revealed a vertical structure characterized by a predominantly along-slope (southeastward)
current heading to the MGT throughout the entire water column. Along-slope velocities reached
almost 5 cm s in the near bottom layer (Figure 5a).
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In summer, in January-February, strong baroclinicity of the current contrasted with the equivalent
barotropic structure observed in winter (Figure 5b). The current was characterized by a marked
anticlockwise upward veering of the current, having a dominant along-slope southeastward
component (directed toward the MGT) close to the bottom, then turning within a 220 m depth range
to a dominant on-slope component at 700m, and ultimately to a dominant north-northwestward
current at 500 m (directed toward the sill). The magnitude of the current also increased upward with
speed reaching almost more than 10 cm s at 500 m while being on the order of 1 cm s at the
bottom. A similar picture was retrieved in the summer 2009 (not shown), yet current speeds at 500
m did not reach beyond 5 cm s™. The significant upslope component of the flow above 700 m would
be consistent with an along-slope increase of the mean water column density when closer to the
MGT. In the 220 m thick bottom layer, the upslope flow remained very small suggesting that a level
of no motion does exist at some distance from the bottom (see also Figure 6). The bottom velocity
averaged over this bottom layer was indeed fairly small, amounting to 1.6 + 1.2 cms™ and 0.9 + 2.5
cm s, in 2008 and 2009, respectively.

The mean summer shear at MG was compared with the geostrophic shear evaluated from a CTD
station pair in the vicinity of the mooring. As the CTD sections were primarily aligned with the cross-
slope direction (Figure 1), the geostrophic shear can be assumed to represent roughly the along-
slope component of the flow. Without a-priori knowledge of a reference velocity, the geostrophic
velocity was calculated relative to the DCL of the two stations, allowing for non-zero velocities at the
bottom. Comparing the shape of the along-slope velocity shear, reasonable correspondence was
found between the ADCP measurements and the geostrophic estimate (Figure 6). In particular, both
velocity profiles showed an intensification of the current at the intermediate level (300-500 m)
(although the maximum was found slightly farther up in the geostrophic estimate, perhaps due to
the CTD station pair lying higher up on the slope relative to the mooring) and a rapid decrease of the
along-slope velocity when approaching the bottom. As will be discussed in section VI.2, the baroclinic
structure of the flow which was observed in the deep layer at the MG mooring characterized more
widely the geostrophic current deduced from the hydrographic observations in the AD.

To summarize, the substantial baroclinicity of the flow observed in summer 2008, the reasonable
agreement between the measured velocity shear at the MG mooring and its geostrophic estimate
and the existence of a relatively weak bottom flow (despite sloping bottom floor at the mooring
would suggest enhanced bottom flow there) are all arguments suggesting that inverse modeling
could be a relevant tool to estimate the summer circulation in the AD.

VI. The geostrophic circulation in summer 2008
V1.1 Implementation of the inverse model
VI.1.a Model geometry

The inverse model which is described in section IV.3 has been implemented using a subset of 50 CTD
casts from the ALBION 2008 summer cruise as input data. The inversion was performed separately on
three different control volumes, hereafter referred to as model boxes, each bounded by a closed CTD
section, allowing for some volume overlapping between boxes (Figure 1). The three model boxes
(Table 3) were defined in order to insure approximate synopticity of the observations (all CTD casts
defining the boundary of a given box were obtained within a time interval of 25-36 hours depending
on the box), while encompassing a reasonable water volume to reduce uncertainties on conservation
constraints. The Sill box (depth range 220-665 m, area 0.34 10" km?), covering the outer shelf region,
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can be considered representative of the exchanges through the Adélie Sill. Its northern boundary will
be hereafter referred to as the Sill section. The Depression box (depth range 220-786 m, area 0.50
10* km?) encompassed the northern part (directly upstream of the sill) and the central part of the AD,
while the Mertz box (depth range 294-1123 m, area 0.17 10* km?) encompassed the southern,
deepest part of the AD with its southernmost boundary lying along the MGT some 10-20 km away
from the tongue. The latter will be hereafter referred to as the Mertz section. All three boxes were
defined by two CTD subsections running roughly parallel across the depression and joined together
by two side subsections. Some of these side subsections (for the Sill box and the Depression box)
were running along the shallows of the Mertz Bank (over bottom floor of ca. 300-400 m) and the
Adélie Bank (over bottom floor of ca. 220-250 m) or reached close to the entrance of Commonwealth
Bay over depth of ca. 550m. However, for the Mertz box, the cross-depression subsections did not
run far enough to reach the shallow parts of the coast since the box had to be closed in the deepest
part of the depression in water depths of more than 1100 m.

For each box, the conservation constraints (Equation 6) were formulated on three different model
layers. The isopycnal surfaces which were chosen as model layer interfaces were selected based on
considerations on the stratification and on the water mass distribution. Ideally, the interfaces should
be located within stratified regions of the water column to reduce vertical exchanges which are
expected to be poorly resolved by a box model formalism. On the other hand, the layer transports
and budgets should be easily interpretable in terms of water mass pathways and transformation.

Two isopycnal surfaces, 6,=27.725 (mean depth 137-181 m) and ¢,=27.80 (mean depth 316-330 m)
were selected as interfaces between the upper and intermediate layer, and between the
intermediate and lower layer, respectively. As such, the 0,=27.725 isopycnal was lying immediately
below the upper, temperature- and salinity-stratified layer which concentrates most of the effects of
the air-sea fluxes and encompassed the less diluted mode of AASW (Figure 7). This upper layer also
included remnants of the winter surface mixed layer materialized by a core of WW lying at the base
of the layer. The intermediate layer concentrated most of the mCDW, the latter mostly appearing in
a highly diluted mode (maximum averaged concentration of less than 20%), and was characterized by
a local minimum of stratification consistent with enhanced mixing at this level. The ¢,=27.80
isopycnal which was chosen as the lower limit of this intermediate layer was lying immediately above
the strong halocline capping the DSW reservoir which constituted the deeper layer (Figure 7).

VI.1.b First guess on model unknowns : mean and uncertainty

When using linear inverse modelling, it is usually assumed that the estimate of the unknown
reference level velocity should arise as a small correction to a prescribed first guess value. The
observations at MG suggest that it is reasonable to assume small reference velocities near the
bottom. However, lacking information over the rest of the AD, we had to assume that these
velocities were small all over the depression, and small enough that a null velocity can be chosen as a
first guess. This choice is in agreement with the weak bottom flow found in summer in model
simulations of this region (Kusahara et al., 2011a). In absence of a-priori information on the spatial
distribution of the velocity at any particular level we chose to put the a-priori level of no motion at
the DCL between pair stations to allow for possible counter-flow as was indeed observed in the near
bottom layer at MG. Doing so, we also avoid propagating the uncertainty on the flow reconstructed
below the DCL towards the full velocity profile above (Ganachaud, 2003).
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A rough estimate of a first guess on the diapycnal velocities could be obtained from examination of
the time evolution of the density distribution based on temperature, salinity and pressure recorded
by the microcats at the MG mooring and linearly interpolated between the measurement levels.
Linear regression of the depth of the 0p=27.725 and 0,=27.80 isopycnals on time could thus be
performed over the period of minimum kinetic energy identified in section V and suggested that,
over that period, small subsidence occurred in the water column which was associated with
diapycnal velocities w* of order 0.1 0.5 10° m s™ and 4.3 #0.5 10° m s for the 6,=27.725 and
0p=27.80 isopycnal, respectively. In view of these small velocities, we assumed as first guess that
diapycnal exchanges of mass and tracers were equal to zero (w*=0, D°=0).

The Gauss-Markov approach requires estimating an a-priori uncertainty on the model unknowns. For
the reference velocity, the latter can be obtained by taking the magnitude of the along-slope
velocities observed at the bottom (second ADCP bin from the bottom) at MG in summer, which was
1.5 10 m s™. For the diapycnal velocities, an uncertainty of 1.5 + 1.7 10° m s was assumed in order
for the resulting uncertainty on the diapycnal volume flux (estimated to 0.15 Sv when integrated
over the whole AD area of about 10* km?) to be one order of magnitude less than the uncertainty on
the advective transport associated with the reference velocity (estimated to 3 Sv when integrated
over a lateral boundary of about 2 10° km?). This scaling is equivalent to allowing the imbalance in
the tracer conservation constraints to be mainly accommodated by adjustment of the reference
velocity with diapycnal exchanges playing a minor role (see Wunsch, 2006, for a discussion on this
subject). Uncertainty on the diapycnal tracer fluxes D, across a given isopycnal surface level k was
estimated from the product of the diapycnal velocity uncertainty with the isopycnal area-average of
the tracer anomaly relative to the reference value. Depending on the level, uncertainty estimates
were found to vary in the range 0.6-1.6 kg m™ s and 5-20 W m™ for salt and heat, respectively.
According to equation (4), this would be equivalent to selecting an effective diffusivity of 10% m”s™.

VI.1.c Conservation constraints

Conservation constraints were applied simultaneously on the three layers introduced in VI.1.a (Table
3). Mass conservation was applied on each layer as well as on the total volume (the latter constraint
being independent on uncertainties on the diapycnal fluxes). Given the large uncertainties on the air-
sea heat and fresh water fluxes, and anticipating that a large part of these fluxes might have been
accommodated by concomitant tendencies in the heat and fresh water contents of the upper layer,
both being associated with as large uncertainties, it was decided to waive the heat and salt
conservation constraints in the upper layer for all the three boxes and only require heat and salt
conservation in the other two layers.

In the Gauss-Markov framework, explicit account of the noise on the observations leads to an
uncertainty on the a-priori estimate of the constraints which is assumed to be a random variable with
null mean and a covariance matrix R,,. There are several noise sources in an inverse box model (see
Ganachaud et al, 2003, for a review). Details about the error estimation are provided in Appendix C,
while the magnitude of the different errors can be visualized in Figure 8. All sources of errors were
assumed independent of each other and individual noise variances were therefore added altogether
to give an estimate of the total error on the constraints.

The magnitude of the residuals on the conservation constraints prior to inversion, relative to the a-
priori error, is a measure of the expected impact of these constraints on the inverse model solution.
Residuals prior to the inversion are computed as:
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Equation (7)
ng = —I— AXO (7)

and are shown in Figure 8. A general look at this figure indicates that initial residuals on the
constraints have same order of magnitude as the a-priori error on these constraints so that the
system is weakly constrained. In the Mertz box, apart from a marginally significant mass imbalance
in the upper layer, all constraints are satisfied in all layers within the estimated error. By contrast,
significant mass imbalances are identified in both the Sill box and the Depression Box. In the
Depression box, mass convergences of 0.20 Sv are diagnosed in the upper and intermediate layer,
with significant freshwater convergence (equivalent diapycnal flux of 1 mm day™) only in the
intermediate layer. In the Sill box, similar mass convergence of 0.18 and 0.14 Sv occurs in the
intermediate and lower layer, respectively, with concomitant, large (compared to the atmospheric
surface flux) freshwater accumulation (equivalent diapycnal flux of 3.8 mm day) and heat deficit
(equivalent diapycnal flux of 108 W m™) in the intermediate layer. Smaller fresh water accumulation
is diagnosed in the deep layer of this box (equivalent diapycnal flux of 1 mm day™). The large initial
residuals at the sill may be the result of the hypothesis of low bottom kinetic energy being more
adapted to the inner depression than to the shallow sill region. It is also in the Sill box that the along-
depression bottom topography rises the most rapidly toward the sill so that convergence of the
along-depression flow must be accommodated by adjustment of the barotropic flow.

Only for the upper layer mass conservation constraint was a source term added to the above
geostrophic flow convergence in the form of an Ekman transport convergence. Disregarding the near
coastal region where the wind stress is poorly estimated by the ERA-I reanalysis, the wind stress curl
averaged over the AD was small in January 2008 (Figure 2) and led to Ekman suction velocities in the
range 1.2-2.1 10° m s, depending on the model box, or, for an AD area of roughly 10* km?, to an
equivalent lateral mass flux convergence of O(10® Sv) which appears to be negligible in view of the
0(10™ Sv) error on the upper layer geostrophic mass flux convergence. Despite atmospheric
reanalyses are known to underestimate the surface winds in both winter and summer in Antarctic
coastal areas (yet with better performance of the ERA-I reanalysis compared with the ERA-40
reanalysis, Rodrigo et al., 2012), it is reasonable to conclude that, in summer 2008, the surface
Ekman flow contributed very little to the overall mass budget of the region.

V1.2 Reconstruction of the summer circulation using the inverse model

In this section, results from the inverse model are presented for a control case using the set of
parameters described in VI.1. Results concern the circulation and the water mass transports on the
shelf as well as the associated tracer fluxes.

VI.2.a Geostrophic circulation and volume transports
Bottom flow

Cross-section bottom velocities after the inversion are plotted in Figure 9. For each station pair,
these velocities were estimated midway between the DCL and the bottom of the deeper station.
Consistently with the large residuals found in the lower layers of the Sill and Depression boxes,
correction on the bottom velocities were larger in the vicinity of the sill (0.2-1.3 cm s™). However,
bottom velocities were the strongest on the northeastern side of the Mertz box in the 500-850 m
isobaths range (maximum velocities on the order of 1.6 cm s™) where bottom currents flowed from
the sill toward the Mertz. The magnitude of the bottom flow calculated at the closest station pair to
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the mooring MG (1.3 + 1 cm s™) was very similar to the along-slope bottom velocity recorded by the
ADCP over the period of minimum bottom kinetic energy (see section V).

In the sill region on-shelf bottom velocities were found limited to the northeastern part of the sill. Yet
the flow might not have penetrated farther south but rather contributed to the northward
recirculation observed in the northwestern part of the sill. The inflow to the inner depression which
occurred to the south of the sill was much larger than the inflow to the north of the sill suggesting a
diverging bottom flow fed by vertical advection or mixing. This information would be consistent with
the negligible bottom velocities found in the interior sill region, on the northern section of the
Depression box, which do not suggest a continuous horizontal southward bottom flow over the sill.

Gyre circulation

A more complete view of the spatial distribution of the currents can be obtained by examining
different vertical sections across the AD between the sill and the Mertz region (Figure 10 a-f). The
sections run roughly aligned with the bottom topography gradient and should capture the essentials
of the along-slope flow. The bottom flow was everywhere small compared with the magnitude of the
baroclinic shear. On all sections the flow appeared to be mainly concentrated above the ¢=27.80
isopycnal roughly corresponding to the upper boundary of the DSW. The vertical structure of the
current was mostly equivalent barotropic with surface (or subsurface) intensified velocities and only
occasional (like, e.g., in the vicinity of the MG mooring) reversal of the flow in the near bottom layer.
Considering the succession of cross sections, a coherent structure of the flow is identified in the
upper 300-400 m. The flow was organized into a southeastward inflowing branch over the upper
northwestern flank of the Mertz Bank (roughly above the 300-400 m isobaths) and a northwestward
outflowing branch centered over the northeastern slope of the AD and progressively displaced
toward the central depression and over the western sill at it approached the outer shelf. Core
velocities (with maximum magnitude on order of 12.0-19.5 cm s™) were found closer to the surface
in the inflow branch than the outflow branch where a subsurface velocity maximum was identified
between 100 m and 400 m depending on the section. Only on the southernmost section near the
MGT did the outflow branch appear as a surface intensified flow with enhanced baroclinic shear in
the upper layer. Our results therefore suggest differing characteristics for the two branches. While
the inflow branch was clearly surface intensified with 71% of its transport occurring in the upper
layer, the outflow branch was more barotropic with 83% of its transport almost equally distributed
between the upper and intermediate layer.

The inflow and outflow branches were located on either side of the DSW dome, the latter
culminating over the upper slope of the Mertz Bank (over the 400 m - 500 m isobaths) except at the
northern sill where it was displaced toward the Adélie Bank. This feature suggests that the DSW
dome acted as a dynamic guide for the upper layer circulation.

Integrated transports

To the first order, the vertically integrated flow on the shelf resembles a clockwise gyre circulation
fed by an inflow and an outflow in the eastern and western sill, respectively (Figure 11a). Upon
averaging the magnitude of the gyre circulation between the six sections crossing successively the AD
from the sill to the MGT, values of 0.342 + 0.125 Sv and 0.638 + 0.361 Sv were obtained for the
transports in the inflow and outflow branch, respectively. However, the variability of the transports
along the depression was high and some exchanges must have existed between the inner depression
and the neighboring regions to the east and west of the gyre. Net inflows to the depression of 0.13 +
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0.13 Sv and 0.95 £ 0.19 Sv were diagnosed through the Sill section and Mertz section, respectively.
While the net inflow at the sill was within the error bar, the large flow entering the depression
through the Mertz section was certainly a real feature (which will be discussed in the next section)
contributing to make an outflow branch almost twice as large as the inflow branch. Progressively
decreasing strength of the outflow branch as it flows from the MGT toward the sill further suggests
possible recirculations in the inner depression.

The distribution of the transports along the Mertz and Sill sections confirms that most of the water
supplied to the outflow branch should have entered the depression between the Mertz section and
the MGT, and in all three layers (Table 5). Any southward flow through this section being blocked in
the upper two layers by the immerged part of the MGT, we suspect that part of the net mass
imbalance along the Mertz section in these layers (0.80 Sv) was fed by the northward recirculation of
an additional inflow from the Mertz Bank taking place near the tip of the MGT. In the lower layer, the
net outflow of 0.15 Sv into the inner depression was likely due to dense water flowing from
underneath the MGT.

VI1.2.b Water mass distribution and pathways

In Figure 10 the water mass distribution derived from the OMP analysis was superimposed to the
velocity distributions to identify the main water mass pathways. On all sections the intermediate
layer of the model appeared dominated by the presence of mCDW, with local maxima of mCDW
relative concentrations roughly located within the velocity cores of the inflow and outflow branches.
In the summer 2008, the mCDW entered the shelf in the northeastern part of the sill and, from there,
turned eastward towards the Mertz Bank and continued its way southeastward following the upper
flank of the Mertz Bank up to the MGT. After recirculating in front of the glacier the water mass
entered the outflow branch of the gyre circulation flowing toward the sill

Transports associated with the more diluted mode of mCDW (water containing less than 40% of
mCDW) were much larger than those associated with the less diluted mode (water containing more
than 40% of mCDW) (Figure 11 b,c). Note that water masses which contained less than 10% of the
mCDW end-member were considered too diluted to be considered as a mCDW mode. Even in the
inflow branch was the transport of the more diluted mode dominant as the less diluted mode was
generally lying underneath the surface intensified velocity core (Figure 10). Consistently, at the shelf
break, almost two-thirds of the inflow 0.19 Sv of mCDW through the northern sill section was mainly
achieved by the more diluted mode. As expected, the mCDW relative concentrations were usually
lower in the outflow branch than in the inflow branch, and higher in the sill region than in the inner
depression. Figure 11b indeed shows that the less diluted mode of mCDW entering the sill was not
penetrating beyond the middle of the AD, at about 66°30’S. Very little of this mode seems to have
fed the more diluted mode found farther south while recirculation was evident as a northward flow
through the southern and northern sections of the Depression box. Farther south, the mCDW only
appeared in its diluted mode with substantial recirculation of the northward outflowing branch
within the Mertz box (Figure 11c). Additionally, as for the total transport (Figure 11a), the mCDW
end-member transports (not shown) showed discontinuities along the inflow branch, mainly at
66°40’S at the Mertz tip, and also possibly near 66°30’S. These discontinuities suggest existence of
lateral inflows of mCDW, most probably from the Mertz Bank as the base of the MGT tongue was
deep enough to prevent any mCDW outflowing from underneath the glacier. To cancel the net
imbalance of 0.039 Sv of mCDW end-member passing northwestward through the Mertz section
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would require an equivalent inflow of this end-member between the MGT and the section. Figure
11c suggests that this inflow could have been almost entirely achieved by 0.21 Sv of diluted mCDW.

The two upper water masses, the AASW and the WW, exhibit circulations schemes (not shown)
roughly similar to that of the mCDW. Similarly to the mCDW, substantial net transports of these two
water masses from the MGT into the AD were found through the Mertz section. In particular, 0.6 Sv
of AASW (AASW being counted as water containing more than 10% of AASW end-member) from the
Mertz Bank could have contributed to a northward recirculation in front of the MGT. Both the AASW
and the WW also likely participated to substantial exchanges (on the order of 0.2 Sv) to the west,
between the inner depression and the shallow coastal region or the Adelie Bank.

The transports associated with the densest (0,>27.88) variety of DSW, which is susceptible to form
the AABW, was found to be negligible (not shown). In particular, no significant export could be
detected through the Sill section at the shelf break mostly because of too small amount of this water
present at the sill. Although a large proportion of the volume of DSW end-member was found in
DSW varieties having concentrations lower than 50 %, these more diluted varieties spread all over
the water column and could hardly be interpreted as organized patterns of DSW. The DSW
circulation was rather well represented by the distribution of varieties containing more than 50% of
the DSW end member, the 50% concentration isopleth also coinciding approximately with the
0,~27.80 isopycnal forming the upper boundary of the dense water reservoir in the AD. The
circulation highlighted an outflow pattern linking the MGT to the sill which was fed by waters
originating from below the MGT (Figure 11d). A total transport of 0.15 Sv of these less diluted DSW
varieties was found to flow northward through the Mertz section, with only a small portion (0.03 Sv)
of this flow possibly contributing to a recirculation across the section. This result suggests that about
0.12 Sv of DSW were flowing from underneath the MGT. Less than one-third (0.05 Sv) of this
transport was identified as ISW, the latter being found to spread over the entire northeastern slope
of the AD along the MGT (Figure 12). Very little of the water outflowing from underneath the MGT
however could reach the shelf break. A negligible amount (0.04 Sv) of the less diluted mode managed
to escape the shelf in the northwestern part of the sill. In terms of DSW end-member, three-fourth of
the DSW flowing from underneath the Mertz indeed was found to recirculate before reaching the sill.
(Table 6)

VI.2.c Diapycnal fluxes

Although being described by isopycnal averages of variables, the inverse model representation of
vertical dynamics is certainly too crude, equivalent diapycnal velocities and effective diapycnal tracer
fluxes can be estimated. These are reported in Table 7 for the different layer interfaces. The tracer
fluxes are converted into effective diapycnal diffusivity coefficients following equation (4). Vertical
diapycnal velocities were all in the range 10°- 10° m s™ and effective diffusivities varied between -1.7
and 1.7 10* m?’™ for the heat and -1.4 and 5.8 10* m’s™ for the salt. Uncertainties on these
quantities were always larger than the mean, suggesting that diapycnal mass and tracer exchanges
are not significantly different from zero. This result was expected considering that the a-priori
uncertainty on these unknowns was chosen so that correction to the horizontal dynamics was
prioritized by the model solution over diapycnal processes. In the Mertz box, negative salt
diffusivities were robustly found through the 27.80 isopycnal surface which represents the deep
halocline capping the dense waters. These counter gradient fluxes would suggest existence of other
mixing processes (mesoscale eddy correlation or gravity waves) than purely Fickian diffusion at this
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level, with horizontal or vertical scales that were not resolved by our observations nor adequately
represented by our diffusive flux parameterization. Negative heat diffusivities were also obtained
through the 27.725 isopycnal roughly separating the mCDW layer from the upper layer but these
were only found if the vertical temperature gradient was estimated based on the layer average
temperatures (G, in Table 7). Using a more local (in terms of vertical scale) estimate of this gradient
(G, in Table 7) leads to positive diffusivities which would represent heat diffusion between the warm
mCDW and the cold WW overlying it.

VI.3 Heat and fresh water budgets

We here consider vertically integrated heat and fresh water transports calculated relative to
reference temperature (-1.52°C) and salinity (34.39, in practical salinity units) equal to the average
values over the three model boxes. The transports roughly followed the same gyre pattern as the
volume transports (Table 5). The main conduits for the heat and freshwater inflow and outflow at the
shelf break however were found at different levels in the water column. A net inflow of 446 + 158
GW and 0.93 + 0.20 mSv was taking place through the northern sill, almost entirely associated with
the inflow branch. However, while the heat input in the inflow branch was almost entirely distributed
between the upper layer and the warm mCDW in the intermediate layer, the fresh water input to the
shelf was contributed almost exclusively by the upper layer. In the upper layer only small portions of
the heat (25%) and fresh water (13%) inputs were recirculated northward at the sill, suggesting that
most of the imported heat and fresh water was stored or lost farther on the shelf, either through air
sea exchanges or being exported through the lateral boundaries of the domain. At the Mertz section,
the inflow branch was still carrying heat and freshwater southward in the upper layer which were
likely recirculated northward in front of the MGT together with the warm, fresh upper waters
originating from the Mertz Bank. Similarly, in the intermediate layer, the heat imported in the inflow
branch was not observed to recirculate at the sill. Instead, an overall tendency to decreasing heat
transport along the mCDW path toward the MGT suggests progressive mixing of this water mass with
the ambient colder waters on the shelf. A consistent decrease of the mCDW core temperature could
indeed be identified along this branch. In contrast, the net heat and fresh water fluxes in this layer
through the Mertz section provide evidence of interaction with the MGT. Since, relative to the inflow
branch, the return outflow branch through the section was not recirculating northward an equivalent
amount of heat while carrying northward a larger amount of fresh water, this outflow branch must
have been fed by an additional source of relatively cold and fresh water. The origin of this water will
be discussed in section VII. Consistently with the volume transport, the northward heat and
freshwater transports through the Mertz section in the lower layer suggest an outflow of cold, saline
water, likely originating from underneath the MGT, with some 20% of recirculation through the
section.

Since the inverse model did not require heat and freshwater conservation in the upper model layer,
it is interesting to diagnose a-posteriori the heat and fresh water budgets of this layer to evaluate the
degree of realism of the model solution and to identify the primary contributions to these budgets.
Large, significant heat transport divergences were diagnosed in this layer which, depending on the
model box, were in the range 9-68 W m™ (relative to the mean layer temperature and translated into
equivalent surface flux based on the model box area). The Ekman flow made a significant (30%)
contribution to this divergence in the Mertz box. Diapycnal heat fluxes at the base of the surface
layer were found negligible. The transport divergences however remained small compared with the
atmospheric surface heat input (212 + 25 Wm™) estimated from the ERA-I reanalysis. This result
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suggests that the upper waters were subject to a warming trend at the time of our observations.
Heat content changes estimated over the early summer period between the CEAMARC cruise and
the ALBION cruise indeed suggest that substantial warming of the upper layer, in the range 104-126 +
29 Wm?, did occur between the two cruises. Although these estimates should be taken with caution
due to large uncertainties, they are in agreement with the model solution.

Depending on the model box, freshwater transport convergences in the range 5.3 -9.7 mm day™
were diagnosed in the upper layer, with larger amplitude in the Sill and Mertz box. While the
contribution of the Ekman transport to these convergences was very small in the Mertz box, it
exceeded 60% of the total transport convergence in the Sill and Depression box thus suggesting that
wind was more efficient in transporting the surface fresh water in the outer shelf region (diapycnal
fluxes were again negligible). Sea ice melt, which was estimated from the AMSR-E SIC data to be in
the range 1.6-4.7 mm day™ over the melting period, contributed additional fresh water input to the
region. Considering that net evaporation (0.46 + 0.31 mm day ') was too small to compensate for any
of these freshwater inputs, freshening of the upper water column must have been at play during the
ALBION cruise. Upper layer freshwater content changes estimated between the CEAMARC cruise
and the ALBION cruise indeed confirm this freshening trend, with values in the range 7.7-27.1% 4.7
mm day ™. It should however be kept in mind that these estimates are highly sensitive to the selected
reference salinity.

VII. Discussion
VII.1 Insight on the shelf dynamics based on the inverse model

A circulation scheme for the AGVC shelf has been reconstructed based on hydrographic observations
carried out in summer 2008 and an inverse geostrophic model. The scheme provides the first
comprehensive view of the summer circulation over the entire Adélie Depression and Adélie Sill
domain while being consistent with mass, heat and salt conservation constraints in the limit of
prescribed uncertainties. Knowledge on the summer circulation in this region so far was only indirect,
being based on either hydrographic property distributions (Lacarra et al, 2011) or model simulation
results (Kushara et al, 2011a).

The circulation in the eastern AD was found to have a strong baroclinic component. More specifically,
our analysis of the geostrophic circulation suggests a strong impact of the deep stratification
associated with the DSW distribution on the summer shelf circulation. Remembering that the DSW
distribution is largely seasonal, being controlled by the history of winter homogenization and spring
restratification, this result suggests strong seasonality of the shelf circulation in agreement with
independent current measurements at our MG mooring (section V)and earlier model simulations
(Kushara et al, 2011a). Similar control on the seasonal evolution of the circulation by the
thermohaline structure was also suggested in the western Ross Sea based on model simulations
(Assmann et al., 2003). In agreement with results of Kusahara et al. (2011a) we find a surface
intensified circulation organized along a clockwise cyclonic gyre around a dense water dome.
However, several sets of observations collected in this region, including not only the present ALBION
2008 dataset but also the summer 2001 observations from the NBP00-08 cruise (Jacobs et al., 2004)
or the summer 2009 ALBION cruise, (Lacarra et al., 2011), indicate that the geometry of the dome
used to differ from the one found in these earlier simulations. While in the latter, the dense water
dome appeared to be centered over the central, deepest part of the depression, the available
observations rather suggest a marked asymmetry of the dome which was found to lie against, and to
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be aligned with, the northeastern slope of the depression. Consistently, in 2008, the gyre circulation
was displaced above the flank of the Mertz Bank rather than organized along the isobaths
surrounding the depression.

S . o . N2
Examination of the vertical distribution of the stretching component of the Ertel PV (q = _fT)

indeed revealed that vortex stretching in the intermediate water column in the eastern Adélie
Depression was largely determined by the topography of the dense water dome and the
stratification immediately above(Figure 12). In particular, above the dome, the mCDW layer tends to
be squeezed, forcing the core of the water mass to flow against the flanks of the dense water dome.
On the other hand, enhanced stretching in the upper part of the intermediate layer, due to rising of
the isopycnals toward the Antarctic coast was identified in the southwestern depression (clearly
identified from the 0=27.725 isopycnal in Figure 12), adding another PV constraint on the mCDW
flow. The reconstructed mCDW circulation in summer 2008 indeed appeared to be largely
constrained by conservation of the stretching component of the Ertel potential vorticity (figure
13b).The inflow at the shelf break occurred mainly to the east of the Adélie Sill and turned
southeastward as a current steered by the southwestern slope of the Mertz bank. From there the
current continued toward the MGT, flowing against the northeastern flank of the dense water dome.
The deep stratification over the slope however did not provide a continuous guide to the flow toward
the MGT. Recirculations (especially one occurring near 66°20’S) which could be inferred from flow
continuity requirements between our CTD sections indeed corresponded to concordant faults in the
DSW dome, driving the flow back into the depression and to the sill (Figure 13b). In front of the MGT,
the same continuity considerations suggested an important inflow following the northwestern side of
the MGT from the tip of the glacier across the slope of the Mertz Bank into the AD interior. This flow
likely merged with the branch which was flowing over the upper slope of the bank and was forced to
recirculate westward by the presence of the MGT. The MGT draft, estimated to about 300m at the
MGT tip, was indeed large enough, especially on the shallow Mertz Bank, to induce substantial
shrinking of the water column and barotropic potential vorticity changes (Figure 13a). Similar
arguments have indeed been proposed by Darelius et al. (2014) concerning the Filchner-Ronne Ice
Shelf. From the MGT, the northward recirculation of the mCDW toward the sill was also constrained
by the deep density distribution. Additionally, it was likely forced to remain confined over the lower
northeastern slope of the AD by enhanced horizontal potential vorticity gradients resulting from
subsurface upwelling and stretching of the upper water column near the coast which prevented the
flow from extending too far into this region (note however that the circulation in the southwestern
and western AD was not properly resolved by our CTD array).

As mentioned above, the dome structure of the dense water, particularly its asymmetry relative to
the depression center is a recurrent feature in the summer observations on the AGVC shelf. Kusahara
et al. (2011a) concluded that the summer circulation simulated in their model could be a relaxation
of the winter buoyancy-driven circulation. If this scenario were to be valid, the summer dense water
dome could be the result of a collapse of the homogeneous dense water patch formed in winter. In
absence of additional forcing, the shape of the patch after cessation of the polynya activity would be
expected to reflect the geometry of the region of enhanced sea ice production. Remnants of winter
mixing could indeed explain the potential vorticity minimum near the Antarctic coast. Similar deep
winter mixed layers were indeed mentioned in summer 2000-2001 in this region by Sambrotto et al.
(2003) which were associated with more saline surface waters compared to the depression interior,
following a pattern similar to what was observed in summer 2008 (Lacarra et al., 2011). Deep winter
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mixed layers were also found in summer in Commonwealth Bay, one of the most active part of the
MGP (Lacarra et al., 2011, Vaillancourt et al., 2003).

Although no direct information exists on the ice production in the MGP, previous estimates from
satellite microwave observations suggested maximum production near the the coast, in the vicinity
of Buchanan Bay, rather than on the upper slope of the Mertz Bank. On the other hand, Williams et
al. (2003) in winter 1999 observed a dense water chimney centered over the deepest part of the AD.
Given these results, it is likely that other mechanisms than a pure relaxation of the winter mixed
patch contributed to creating or maintaining (from winter though spring) the asymmetric doming
structure of the dense water layer observed in summer.

One possibility would be that the wind stress curl contributed to sustained suction in the water
column in the region coinciding with the dense water dome. Although the curl deduced from the
ERA-I reanalysis might not capture the actual scales of the surface wind, the January climatology
does suggest upward velocities associated with surface divergence between 66°S and 66°45’S (in
2008 these velocities could have generated a 30 m lift of the isopycnals in three months). Near the
Antarctic coast, the wind stress curl from ERAI is not reliable due to the proximity of land. Yet the
dominant westward component of the wind in January near the coast, also found in the 2008
observations at the coastal AWS at Cape Denison, is expected to generate a large scale downwelling
which might have participated to the observed southwestward deepening of the deep 0=27.80
isopycnal forming the southwestern flank of the dome. Collapse of the 0=27.80 isopycnal in the
central AD in response to drainage of the dense reservoir by export at the sill or underneath the MGT
might also have participated to shaping the dome in spring.

Coastal downwelling at the coast, although not fully resolved by our CTD array, would be consistent
with the existence of a barotropic coastal current flowing westward from the MGT, as was indeed
simulated by Mayet et al. (2013) with a barotropic tidal model, or by Kusahara et al. (2011a). Rising
of subsurface isopycnals, as we indeed observed at the coast near Buchanan Bay and Watt Bay,
would however suggest that this westward component of the current was bottom intensified.
Although we lack direct evidence of such a structure, it would be capable of transporting some dense
water (including the ISW) from the MGT westward. The model study by Kusahara et al. (2011a)
indicated that such a deep flow would turn north upon encountering the Adelie Bank and contribute
to DSW export at the sill.

Although the reconstructed DSW circulation in the model is subject to large uncertainties, our
conclusion that no dense water in the range ¢ >27.88 was being exported at the Adélie sill in January
2008 is likely to be robust. Similarly, Williams et al. (2008) analyzing data from a mooring located
upstream of the sill in 1999-2000 found no evidence of this dense mode after January 8, 2000. Our
model also suggests insignificant net outflow associated with the less dense varieties of DSW which
were observed in relatively small volume in the western part of the sill. In the same time, a significant
transport of DSW was found to flow from underneath the MGT. Gradual weakening of this vein of
DSW as it travelled across the AD toward the sill was not counterbalanced by equal amounts of
recirculated water which would indicate that it was diluted through mixing with ambient water
masses. Note that, according to our mooring observations, this outflow would be a seasonal feature
and would give way to a reversed deep circulation in winter with DSW flowing into the MGT, as
already suggested by, e.g., Cougnon et al (2013).
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Our summer 2008 results differ from earlier model estimates of the mean seasonal outflow at the
Adélie Sill which suggested export of order 0.1-0.2 Sv in the ¢ (,>27.80 density range in January
(Kushara et al., 20114, further corrected to account for their model bias). A possible explanation
would be that, in 2008, the DSW outflow had ceased earlier than average in the season. Rough
estimates of the time evolution of the isopycnal depths prior to the ALBION cruise indeed suggest
that, contrary to the relative steadiness observed during this cruise (section VI.1.b), substantial
vertical velocities were still present in the interior water column in the preceding month. The latter
were estimated using the stratification evolution observed between December 2007 (the time of the
CEAMARC cruise) and early January (the time of the Albion 2008 cruise). A linear regression (in which
the spatial variability was taken into account as a random noise) of the depths of selected isopycnals
over time was performed in the common domain covered by the CEAMARC and ALBION cruise and
indeed revealed downward displacements of the 27.80 isopycnal surface on the order of 5.3 m + 1.1
day™® (R*=0.4, p-value<0.001). For the 27.725 isopycnal, the downward displacements were half this
value. Part of the collapse of the dense water bulge in the depression (for an equivalent diapycnal
mass transport of 0.51 Sv) prior to the ALBION cruise might have reflected ongoing export of dense
water at the sill. This scenario would be consistent with observed decrease of the PV in the western
AD and at the sill between the two cruises (not shown) which would trace the export pathway for the
dense water during that period.

Mixing on the Antarctic shelf has been shown to occur in relation to tidal motions, with significant
impact on the water mass properties (e.g. in the Ross Sea, Muench et al., 2009), on the AABW
formation (Whitworth et al., 2006) or on the regional heat budget and circulation (e.g. in the Weddell
Sea, Daae et al., 2009). On the northern part of the Adélie Bank, Hirano et al. (2010) also observed
strong turbulent dissipation rate (&> 10® W kg™) corresponding to turbulent diffusivity which were
higher than the value retrieved in our inverse model. Breaking of internal waves on the upper part of
the continental slope was mainly responsible for such high dissipation rates. One of the reasons for
the small diffusivity simulated by the inverse model is certainly due its lack of representation of the
geographical contrasts in the vertical dynamics, especially those associated with topographic slope
along the coast or the shallow banks. Carrying out an analysis of the noise due to the IGW indeed
revealed strong spatial heterogeneity in the displacements of the isopycnals in relation to these
waves which cannot be taken into account with the geometry of the model boxes.

VII.2 Modification of the mCDW on the AGVC shelf and interaction with the Mertz Glacier

The contrast between Figure 11 b and c, in particular absence of the less diluted mode of mCDW in
the southern part of the AD, suggests progressive dilution of the mCDW on its way from the Adélie
sill to the MGT. Figure 15 indeed shows that the mean concentration of mMCDW end-member in the
inflow branch decreased from roughly 25% at the sill to about 10% near the MGT. Consistently the
averaged concentration in the outflow branch was half that in the inflow branch. Dilution may be
partly the result of exchanges with more diluted modes of mCDW present on the Mertz Bank. While
a strong dilution along the inflow branch occured within the Sill box, probably as a result of eastward
recirculation of some water from the more diluted return branch, another one was indeed identified
between the Depression box and the Mertz box, which could be the result of an inflow of more
diluted mCDW from the Mertz Bank. Similarly, a large decrease in concentration between the inflow
and outflow branch was observed along the Mertz section which we could relate to additional supply
of a diluted mCDW mode to the gyre circulation from the Mertz Bank. This supply would be
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consistent with the net volume, heat and fresh water transports through the Mertz section as
discussed in section VI.3.

While interaction of the mCDW with the Antarctic glaciers or ice shelves has been shown to occur at
several locations on the West Antarctic shelf, including the Antarctic Peninsula (Herraiz-Borreguero
et al., 2015), these were much less documented on the East Antarctic shelf. Still large glacier retreat
was diagnosed in some regions like the Totten Glacier (Liu et al., 2015). For the MGT, indirect
observations of glacial melt in winter were first provided by Bindoff et al. (2001) based on an
observed transport of 0.5 Sv of ISW. This scenario was confirmed by the simulations of Cougnon et al.
(2013), but a warm bias in the simulated DSW properties may have affected the results. According to
our transport estimates through the Mertz section (calculated relative to the mean temperature,
T.ei= -1.393°C, and salinity, S,.= 34.499, of the mCDW layer on this section), a net import of 94 + 14
GW was achieved by the mCDW inflowing through the Mertz section to the MGT area (Table 5). In
the same time a net fresh water export of 0.073 £ 0.011 mSv exited this area with the outflowing
branch of mCDW. A question therefore arises as to the origin of the heat sink and fresh water source
which could balance these exchanges and maintain stationary conditions near the MGT, and to which
extent glacial melt could be involved in this balance. Two possible scenarios have been considered,
one involving exclusively the lateral inflow of 0.19 + 11 Sv from the Mertz Bank, and the other one
allowing for a contribution from glacial melt through interaction of the mCDW with the sides of the
MGT. In the first scenario no such melting being allowed, the lateral inflow must have supplied a
relatively cold, fresh (or diluted) mode of mMCDW with characteristics Ti,< Tref ; Sin < Srer) to the AD
(assuming that the region located between the MGT and the Mertz section had the same mean
temperature and salinity as on the Mertz section). In the second scenario involving interaction of the
mCDW with the MGT, given that the net heat available through the Mertz section was more than
four times as large as the heat necessary to produce a melt water amount equivalent to the net
freshwater returned to the section, different melt rates could be obtained depending on the
assumption made on the proportion of heat actually used as latent heat of melting. A lower limit of
0.073 + 0.011 mSv (or 0.66 + 0.10 m an™ for a 35 km x 100 km floating ice tongue, Lescarmontier,
2012) for the glacier melt rate was obtained by postulating that this rate was just equal to the fresh
water export through the Mertz section, a cold (T, < T, S= Sie) lateral inflow being able to
compensate for the extra heat import through the section. Alternatively, an upper limit of 0.306 +
0.046 mSv (or 2.76 + 0.41 m an™') was obtained for the glacier melt rate by assuming that all the heat
imported through the Mertz section was available for glacier melting while a saline (S, > Ser, T= Tref)
lateral inflow provided the necessary salt to the region near the MGT to compensate for the excess
of glacial meltwater.

A similar heat and freshwater budget performed on the DSW, considered as the precursor of the
ISW, was also used to estimate basal glacier melting. The 0.05 Sv of ISW transported through the
Mertz section were assumed to be produced by a similar volume of DSW which would have
incorporated meltwater through interaction with the underneath of the MGT. The DSW precursor
was assumed to be at the freezing point (relative to 50 dbar) and to have such salinity that, in the T-S
space, it would fall on the Gade line passing through the mean temperature and salinity of the ISW. A
glacial melt rate of 0.03 +0.03 mSv (or 0.27 + 0.27 m an™) and 0.05 +0.02 mSv (or 0.44 + 0.18 m an™)
was calculated depending on whether it was deduced from the amount of heat that the DSW must
have released to the glacier or from the amount of freshwater that the DSW must have gained in
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order to match the observed ISW temperature and salinity, respectively. These melt rates are very
small.

Despite the above calculations suggest that significant glacier melt could possibly occur through
interaction of the warm mCDW with the sides of the glacier, the lateral area of the MGT is like;y to be
too small (200 times smaller than its underside area) to support this hypothesis. Lateral advection of
a fresher and colder water mass to explain cooling and freshening of the mCDW near the MGT is
certainly more plausible. Alternatively, our range of non-zero melt rates falls in the range of annual
glacial melt rates of 1.2 + 0.4 m an™ — 3.8 + 1.5 m an™ reported by Cougnon et al. (2013) in a model
simulation where the Mertz cavity allowed DSW exchanges between the AD and the Mertz
Depression to the east. These authors suggest that the melt rate depends on the activity of the
polynya, which would qualify 2007-2008 as a year of medium activity, as actually suggested by the
atmospheric heat flux time-series (their figure 2b). In their simulation, glacier melting did occur in
summer during years of weak polynya activity and was achieved primarily by enhanced presence of
relatively warmer water interacting with the base of the ice shelf. In summer 2008, our calculations
give smaller basal melt rates values than those reported by Liu et al (2015) (0.6 - 2 m an™) for the
Mertz Glacier in a large scale study of the Antarctic glaciers, most probably because small amounts of
ISW were found to be exported to the AD from underneath the Mertz. Our ISW transport of 0.05 Sv
was ten times smaller than the transport found in winter 1999 by Williams et al. (2003). One likely
reason is that our Mertz section was missing an important part of the ISW outflow which would take
place closest to the Antarctic coast. Nevertheless, our study suggests that both lateral melt and basal
melt were plausibly impacting the Mertz glacier mass balance in summer 2008, in proportions which
have still to be determined.

VIII. Summary and concluding remarks

A circulation scheme for the mCDW on the East Antarctic shelf off the AGVC Land was proposed
based on simple geostrophic dynamics (figure 15). While this simplified framework was found very
useful to study the first order budgets of the shelf and their consequences on the ocean-glacier
interaction, they should be taken with caution in view of the neglected dynamics. Eddies, which were
definitely not resolved by our observational array, are known to play a significant role in the
exchanges of mCDW at the shelf break as well as in its interaction with the glacial features (Herraiz-
Borreguero et al.,, 2015). In particular, potential vorticity budgets (Thompson et al., 2014) and
idealized numerical simulations (Stewart et al., 2015) indicate substantial eddy contribution to these
exchanges.

Our results suggest a strong impact of the annual cycle of DSW formation on the circulation and
transports on the AGVC Land shelf. Model could be a useful tool to explore more comprehensively
this link. As the latter implies and important role of the density distribution in constraining the
circulation, effort should be put on improving the representation of the full seasonal cycle of the
water mass properties and formation process in models. So far this representation remains
approximate.

Our analysis was dedicated to the pre-calving situation when the Mertz Glacier was still acting as an
efficient physical barrier to ocean currents and sea ice drift. In particular, it was argued that the
mCDW was recirculating along the MGT, a process which should increase the residence time of this
water mass and its capacity to provide heat to the ambient waters in the AD. Calving of part of the
glacier in 2010 may have induced severe reorganization of the circulation impacting in particular the
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ice-ocean interactions. Following the MGT calving in February 2010, the inflow of mCDW might have
penetrated farther along the upper flank of the Mertz Bank, entering the Mertz Depression and
reducing the heat storage in the AD while, on the other hand, reduced DSW production might have
favored farer penetration in the AD. To evaluate and understand the net effect of these multiple
changes on the shelf dynamics and, more generally, on the environmental conditions of the region, it
is highly desirable that adequate observational programs be pursued.

Appendix A
Determination of mooring orientation

We want to estimate the constant orientation angle of the ADCP mooring in the horizontal plane.
The estimate is performed by searching for the orientation which provides the best (in a least square
sense) fit between the principal axis of the tidal constituent ellipse extracted from the ADCP
measurements and those simulated by a barotropic tidal model (T-UGOM, see Mayet et al., 2013).
The different constituents of the barotropic tide were extracted from the vertically averaged ADCP
velocities using the t-tide software (Pawlowicz et al., 2002). Vertical averaging was performed over
the depth range warranting the retrieval of 50% of good data at any considered level and excluded
the frictionless bottom layer. Only those constituents which were significant with respect of the t-
tide SNR (squared ratio of amplitude to error) criterion (SNR>1) were selected. Estimates of the
mooring orientation angle were determined by searching, separately for each of the selected tidal
constituents, the best fit between the observation and model tidal ellipse orientations. The best
estimate of the mooring orientation was finally obtained by averaging the orientations angles
deduced for each constituent after weighing each constituent angle by a factor proportional to the
angle significance as retrieved from t-tide.

Appendix B : The Gauss-Markov solution

Equation (6) was solved using the Gauss-Markov solution framework. An advantage of the Gauss-
Markov formalism is that it explicitly takes into account the available knowledge on statistics of the
model unknown and noise. The solution precedure is based on the minimization of the covariance
matrix, P, associated with the solution estimate relative to its true value, x :

P=<@-2)(F-2)"> (B1)

Assuming a linear relationship between the unknown matrix and the observation matrix, 7, one
obtains the following expression for the unknown estimate and the covariance matrix P :

& = 20— RezAT(ARzzAT + Run) (T — Azo) (82)
P = Ry — RepAV(AR, A" + Ru) ARy, (B3)

in which R,,and R, are the covariance matrix of the unknowns and the noise, respectively. One can
then deduce an expression for the noise, n, and its coviariance :

n = —1‘ - A.F’ (B4)
P, = <(@—n)(it—n)T >= APAT (B5)

Appendix C : Estimation of the different sources of observation noise
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We detail in this section the various sources of random error taken into account in our observations.
Their actual impact on the a-priori estimation of the conservation constraints was evaluated by
estimating the amplitude of the associated anomalies on the density field (the observation vector).
These anomalies are then introduced in the constraints, either as random noise amplitude (and their
effect estimated taking the variance of the outputs of Monte-Carlo experiments) or deterministic
perturbations (and their effect estimated by the rms difference from a control case).

The error due to the instrumental noise (see Lacarra et al., 2011) was tested with a random noise
added to the density field with magnitude corresponding to 0.01 °C in temperature and 0.01 in
salinity, and was found to be negligible compared with other sources of error. The error due to
inadequate mapping of the bottom flow over uneven topography (Ganachaud, 2003) (the Jacobsen
and Jensen method being based on strong simplification of the density distribution below the DCL)
was tested using two additional estimates of the bottom flow between stations pairs based on: (i) a
reference level at the DCL and a no motion layer below and (ii) a reference level at the bottom depth
at the deeper station. The related error on the total volume convergence for each box is in the range
0.03-0.14 Sv.

Another expected source of error was under-sampling of the relevant spatial flow scales, the mean
station spacing of 14 km (with extrema of 7 and 40 km) being about twice the mean internal Rossby
radius (914 km). The temperature and salinity field indeed suggest that the geometry of the dense
water dome on the northeastern AD slope or some of the MCDW features were poorly resolved by
the CTD array. We therefore expect this error to be of first order although it is very difficult to
estimate. We tested the sensitivity of the mass conservation constraint to the random removal of
one CTD station. The error estimate may however be questionable as it implicitly assumes that the
impact of under-sampling would be the same in all range of spatial flow scales, which is obviously not
the case. The related error on the total volume convergence was in the range 0.03-0.07 Sv which is
on same order as the error associated with the bottom flow estimate

Tidal motions are important on the Antarctic shelf, with amplitude of surface waves reaching up to
30 cm (Mayet et al., 2013) and impacting the pressure field. This impact was estimated by randomly
adding vertically uniform pressure anomalies to the pressure measured at the CTD stations. The
anomaly magnitude was estimated from the standard deviation of 200 pressure sequences randomly
extracted in time from the MG mooring bottom pressure record. The net transport error due to this
tidal noise on the pressure sensor was negligible compared with the other sources of error.

A major source of error was likely to be due to high frequency processes (such as Internal Gravity
Waves, IGW) which could not be sampled with the CTD array. An estimate of their overall impact on
the density field was obtained from the variance of the isopycnal vertical displacements estimated
using an estimate of the variance of the isopycnal vertical displacements deduced from the IGW
strain variance in a selected range of vertical wavelengths (10-150 m, see Kunze et al., 2006). This
error was found to be dominant, ranging between 0.1 and 0.22 Sv depending on the model box, and
most notably for the Mertz box.
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1360 List of Tables

1361  Table 1: Description of the MG mooring : location, time period, water depth, instruments (name,
1362 instrument level, measured parameter)

Location Period Depth (m) Instrument, levels (measured parameters)
2008 6650.320’'S 19 jan 2008 - 901 adcp 75kHz, m-sbe37, m-sbe37, m-sbe37,
14456.624'E 15 jan 2009 901m (u,v)  901m (T,C,P) 594m (T,C,P) 278m (T,C,P)
2009 6650.117’S 15 jan 2009 - 880 adcp 75kHz, m-sbe37, m-sbe37, m-sbe37,
14456.772°E 14 jan 2010 830m (u,v)  880m (T,C,P) 546m (T,C,P) 237m (T,C,P)
1363
1364

1365  Table 2: Properties of water mass end members used in the OMP analysis (see details in text)

Potential temperature Salinity Dissolved Oxygen

Water mass Acronym
g S (psu) 0, (umol.I")
. 367
Antarctic Surface Water AASW -0.089 34.190
. 312
Winter Water wWw -1.886 34.360
o . 244
Modified Circumpolar Deep water mCDW 0.030 34.595
323
Dense Shelf Water DSW -1.917 34.711
Ice Shelf water ISW Variety of DSW with & < & f(s0 gbar)

1366

1367  Table 3 : Geometry of the model boxes

Surface area Lateralarea Meandepth oy =27.725 o0y =27.8

(10°m?) (10°m?) mean depth  mean depth
Sill box 34.2 0.92 404+ 127 155+ 56 316+ 65
Depression box 50.4 1.4 482+ 176 137+ 39 336+ 71
Mertz box 17.2 12 609z 265 181+ 53 330+ 78

1368
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1369  Table 4 : Mean hydrographic properties of the model domain
Layer 1 Layer 2 Layer 3
v (°C) S 3(°C) S g (°C) S
Sill box -1.11+0.56 34.35+0.10 -1.36+0.45 34.50+0.03 -1.85+0.16 34.60%0.04
Depressionbox 998 +0.65 34.35+0.10 -1.57+0.30 34.49+0.02 -1.85+0.16 34.60 +0.04
Mertz box -1.35+0.53 34.35+0.10 -1.36£0.45 34.50+0.03 -1.85+0.16 34.60+0.04
1370
1371  Table 5: Volume (Sv), heat (GW) (relative to 6, = —1.52°C) and freshwater (mSv) (relative to
1372 Sref = 34.49) transports across the Sill and Mertz sections (see details in text) and heat (W m?) and
1373 freshwater (mm day™) convergence within model control volumes. Section definition can be found in
1374  Figure 1. All convergences have been converted to equivalent flux per unit area of the isopycnal
1375  surface bounding the control volume.
Inflow Outflow Net
Volume Heat Fresh Volume Heat Fresh Volume Heat Fresh
(Sv) (GW) water (Sv) (GW) water (Sv) (GW) water
(mSv) (mSv) (mSv)
Layer 0.233 256 1.06 0.099 62 0.14 0.134 194 0.92
1 +0.053 +60 +0.23 +0.05 81 +0.19 +0.07 +93 +0.28
Layer 0.084 201 -0.06 0.070 -4 -0.02 0.014 205 -0.04
sill 2 +0.031 +97 +0.04 +0.031 +15 +£0.01 +0.040 +96 +0.04
I
section |4 er 0.018 1 -0.05 -0.018 -46 -0.01 -0.023 48 0.04
3 +0.011 +6 +0.04 +0.011 +29 +0.07 +0.026 +30 +0.07
Total 0.334 458 0.95 0.210 12 0.02 0.125 446 0.93
+0.091  +156 +0.17 +0.106 +64 +0.13 +0.128  +158 +0.20
Layer 0.224 361 1.36 0.729 607 3.53 0.505 246 2.17
1 +0.028 +38 +0.15 +0.054  +46 +0.25 £0.058  +54 +0.27
Layer 0.083 88 -0.02 0.381 -139 0.09 0.299 -228 0.11
2 +0.018 +23 +0.01 +0.036 +43 +0.02 +0.038 +48 +0.02
Mertz
section |5y er 0.033 -40 -0.09 0.178 -213 -0.48 0.145 -173 -0.39
3 +0.020 +27 +0.07 +0.097 *162 £0.43 +0.097 £162 +£0.43
Total 0.340 410 1.25 1.289 255 3.14 0.949 -154 1.89
+0.066 £34 +£0.07 +0.186 %179 £0.21 +0.190 £183 +£0.23
1376
1377
1378
1379
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1380 Table 6: Transports of the end-members and diluted mode of the mCDW and DSW.
Inflow Outflow Net
mCDW end-member 0.071+0.026 0.016% 0.010 0.055% 0.026
mCDW (10-40 %) 0.114+0.028 0.050+ 0.027 0.065 +0.035
Sill box mCDW (40-100%) 0.071+0.030 0.002+ 0.005 0.069% 0.030
DSW end-member 0.034+0.013 0.079+ 0.033 0.044+ 0.032
DSW (50-100%) 0.008+ 0.007 0.036+ 0.022 -0.029+ 0.023
mCDW end-member 0.037+0.008 0.076+ 0.009 0.039+ 0.011
mCDW (10-40 %) 0.118+0.024 0.325+ 0.037 0.207 + 0.040
mCDW (40-100%) 0.008+ 0.004 00 -0.008 + 0.004
Mertz box
DSW end-member 0.061+0.021 0.345+ 0.096 284+ 0.096
DSW (50-100%) 0.027+0.018 0.150 +0.095 0.123+0.095
1381
1382  Table 7: Equivalent diapycnal velocities and effective diapycnal diffusivities estimated on the
1383 isopycnal surfaces separating the model layers for the three model boxes. To diagnose the effective
1384  diffusivity coefficient, the diapycnal tracer gradients have been estimated based on either the
1385  difference between the tracer averages in the layers above and below the interface (G) or the tracer
1386 difference across the interface (G,).
W’ 105 K*® k*M
Box Interface 1 2.1 2.1
(ms™) (cm?s™) (cm?s™)
G G, G," G,"
sill 1 0.5£0.9 1.8+7.9 1.7+7.6 -1.749.9 0.8+4.8
2 0.6+0.8 4172 5.8£10.0 2.6%7.6 1.1+3.3
. 1 -0.1£0.8 3.0£7.6 3.8£9.5 -0.7£9.1 1.7£21.6
Depression
2 0.3+0.7 0+7.4 0% 4.5 12486  39.8+288.7
1 -0.2¢1.2 1.9+9.4 2.3£10.9 -1.0£9.9 1.5£14.8
Mertz
2 0.5+ 1.1 -1.4+95 -0.9%6.3 1.2£9.9 0.3+2.8
1387
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Figure captions

Figure 1. Distribution of the hydrographic casts collected during the ALBION 2008 summer cruise and
the three model boxes (Sill box in blue, Depression box in red and Mertz box in green), superimposed
on the shelf bathymetry (after Mayet et al.,, 2013 adapted from Beaman et al, 2011). The Mertz
Glacier Tongue (MGT) is also plotted with its pre- and post-calving geometry. Also shown are the MG
mooring (red square with a yellow cross), the Cape Denison AWS (yellow square with a red cross).
The end points of the sub-section used to define the inflow and outflow branches in the text are
shown as white circles.

Figure 2. Mean surface wind in January 2008 deduced from the Era-l reanalysis (black arrow) and
from Cape Denison AWS observations (red arrow). Ekman pumping velocity (in 10° m s™) (red and
blue shading indicates upward and downward velocities, respectively).

Figure 3. 6-S diagram of the CTD casts collected on the Sill section. End-member water masses
include: Antarctic Surface Water (AASW), modified Circumpolar Deep Water (mCDW), Dense Shelf
Water (DSW) and Winter Water (WW). The dashed black line represents the freezing point of
seawater at 50 dbar (see explanation in text). Dots are colored according to the associated transport
across the section (northward transports are in red).

Figure 4. Bottom kinetic energy (KE) (in cm?s™) (black line) and the squared Brunt-Viisila frequency
in the intermediate layer (in s”) (red line) in 2008 and 2009 at the MG mooring.

Figure 5. Ellipse of the current at the MG mooring in (a) winter and (b) summer in 2008. Arrows are
colored according to depth.

Figure 6. Along-slope geostrophic shear close to the MG mooring in 2008 (dashed black line) and
mean along-slope (blue) and cross-slope (red) components of the summer velocity measured at the
MG mooring in 2008. The confidence interval is shaded in the corresponding color.

Figure 7. Mean percentage of each water mass end-member as a function of density (in g, units)
estimated from all ALBION 2008 CTD casts. Winter Water (green), AntArctic Surface Water (cyan),
modified Circumpolar Deep Water (red), Dense Shelf Water (blue). Mean stratification (grey dashed
line).

Figure 8. Standard solution residuals of volume, heat anomaly, and salinity anomaly in individual
layers before (black dashed line) and after (blue bars) inversion for (a) the Sill box, (b) the Depression
box and (c) the Mertz box. Blue shading corresponds to one standard deviation uncertainty after
inversion. Red shading corresponds to one standard deviation of the a-priori noise uncertainty.

Figure 9. Cross-section bottom velocities after inversion (see explanation in text).

Figure 10. Cross-section geostrophic velocities after inversion (velocities toward (from) the shelf edge
are shown in red (blue) colors) for (a)-(b) the northern and southern Sill box sections, (c)-(d) the
northern and southern Depression box sections and (e)-(f) the northern and southern Mertz box
sections. Also shown are isopleths of the mCDW end-member dilution and model isopycnal layers
(grey line).

Figure 11. (a) Vertically integrated transport deduced from the inverse model across box sections. (b)
Transport of the mCDW modes containing at least 40% of the mCDW end-member. (c) Transport of
the mCDW modes containing between 10% and 40% of the mCDW end-member. (d) Transport of the
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1428
1429

1430
1431
1432

1433
1434
1435
1436
1437

1438
1439

1440
1441
1442

DSW modes containing at least 50% of the DSW end-member. In (b)-(d) the insert shows at 8-S plot
of the corresponding modes (red).

Figure 12. Stretching component of the Ertel PV (in 10"° m™s™) along the Mertz section. The PV has
been vertically averaged using a 100-m running window. The Mertz draft is from Mayet et al. (2013)
(grey line). Also shown are model isopycnal layers (black line) and the 6; (at 50db) isopleth (blue line).

Figure 13. Distribution of (a) fH™ contours, where H is the thickness of the water column (in 107 m™'s’
!) (b) stretching component of the Ertel potential vorticity (-fN’g™") vertically averaged over the model
intermediate layer (in 10" m™s™). Also shown in (b) is the depth of the 06,=27.8 isopycnal (blue
contour). Isobaths are shown every 200m (grey line) and the Mertz Glacier Tongue is indicated in
black.

Figure 14. Meridional evolution of the mean percentage of mCDW end-member along the inflow
(solid black line) and outflow (dashed grey line) branches.

Figure 15. Sketch of the mCDW (red arrows (purple), ISW (magenta arrow) and DSW (blue)
circulation, superimposed on the percentage of the mCDW end-member in the mCDW core
(orange). Also shown is the depth of the 6,=27.8 isopycnal (blue contour).
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