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Résumé/Abstract

Variabilité régionale de la densification de la neige polaire lors des grandes transitions cli-

matiques

Le déphasage entre augmentation de température et augmentation de gaz à effet de serre dans

l’atmosphère lors des grandes transitions climatiques passées est estimé grâce aux mesures ef-

fectuées dans les carottes de glace polaires dans la phase glace pour la température et dans la

phase gaz (bulles d’air piégées) pour la concentration en gaz à effet de serre. Ce déphasage

est encore mal contraint et, pour résoudre ce problème, il est nécessaire de mieux comprendre

le processus mécanique de transformation de neige en glace près de la surface de la calotte

(centaine de mètres supérieurs, le névé). En l’absence de fusion, la transformation de la neige

(matériau à porosité ouverte en contact avec l’atmosphère) en glace (matériau contenant des

bulles d’air isolées) s’effectue progressivement sous l’action des gradients de température près

de la surface, puis sous l’action du poids des couches de neige situées au dessus. Selon les

conditions de température et précipitation, ce processus peut prendre quelques décennies à plu-

sieurs millénaires et s’étend sur une centaine de mètres de profondeur. Il contrôle la différence

d’âge entre la glace et les gaz qu’elle renferme. La prédiction de la profondeur de piégeage

des gaz représente un enjeu majeur pour la paléoclimatologie en particulier sur la séquence des

changements relatifs de température et de concentration en gaz à effet de serre.

Un modèle thermo-mécanique de densification de la neige a été conçu et développé au LGGE

en intégrant la formulation des processus mécaniques, des propriétés thermiques, et des critères

de piégeage des gaz. Les performances de ce modèle peuvent être testées et améliorées grâce à

des études de structure de névés actuels (densité, rapport porosité ouverte/fermée, . . . ). Pour les

périodes plus anciennes, des mesures d’isotopes des gaz inertes (δ 15N et δ 40Ar) dans l’air piégé

dans les carottes de glace polaire permettent d’obtenir des informations directes sur les varia-

tions passées de la structure du névé (e.g. épaisseur de la zone diffusive). Les larges divergences

observées en Antarctique entre les sorties de modèle de densification et les mesures isotopiques

de gaz piégé dans la glace génèrent une grande incertitude sur les reconstructions climatiques

passées et comprendre ce désaccord est un défi majeur de la paleoclimatologie actuelle.

Dans le cadre de cette thèse, nous avons pris en compte les influences de la dépendance à la
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température des énergies d’activation et des impuretés chimiques (poussières) sur la vitesse de

densification. Cela a permis de concilier les données et le modèle. Les résultats du modèle mo-

difié sont globalement cohérents avec les profils de densité mesurés pour des névés actuels et

les données d’isotopes de gaz inertes pour les déglaciations (aussi appelées terminaisons). Nous

avons également présenté de nouvelles mesures à haute résolution de δ 15N et δ 40Ar pour les

terminaisons 2 (129-138 ka) et 3 (243-251 ka) des carottes antarctiques de Dôme C et Vostok.

Nous avons montré que les différentes évolutions de δ 15N entre les différents sites et différentes

déglaciations s’expliquaient largement par les différences de taux d’accumulation qui contrôlent

la profondeur de transition neige - glace. Nous avons aussi montré que l’utilisation des isotopes

de l’air était un complément important à l’utilisation des isotopes de l’eau pour contraindre

la dynamique climatique locale en Antarctique de l’Est lors des déglaciations. Enfin, comme

nous avons montré que les conditions locales de température et d’accumulation, généralement

reconstruites par les teneurs isotopiques en Antarctique et la concentration de certaines espèces

chimiques, sont des paramètres clefs pour la densification du névé, nous avons exploré comment

composition isotopique de l’eau et composition chimique sont liées en Antarctique à la fois lors

des déglaciations et à l’échelle journalière grâce à une mission de terrain que j’ai effectuée à la

base Antarctique de Dumont d’Urville.

Regional variability of polar snow densification during large climatic transitions

The phasing between increases in temperature and greenhouse gas concentrations during large

climatic variations in the past is classically estimated using analyses in polar ice cores, in the

ice phase for the temperature and in the gas phase (trapped air bubbles) for the concentration

of greenhouse gases. This phasing is still insufficiently constrained and solving this problem

requires a better understanding of the mechanical process of snow to ice metamorphism near to

the top of the ice sheet (i.e. the firn, about 100 m deep). In the absence of melting, the transfor-

mation of snow (a material with open porosity in contact with the atmosphere) into ice (a ma-

terial containing isolated bubbles) occurs progressively as a response to temperature gradients

near the surface, and the weight of overlying snow in deeper layers. Depending on temperature

and precipitation conditions, this process occurs in a few decades to several millennia and a

100 meters depth range. It controls the age difference between the ice and the entrapped gases.

12



Predicting the gas trapping depth is a major issue in paleoclimatology, especially in order to

understand the phasing between temperature changes and changes in greenhouse gas concen-

trations.

A thermo-mechanical model of snow densification has been developed at LGGE, it includes the

main mechanical processes, the thermal properties of ice, and gas trapping criteria. The model

performances can be tested and improved using experimental studies of modern firns (density,

open/closed porosity ratio, etc). For firnification under ancient climates, measurements of iso-

topes of inert gases (δ 15N et δ 40Ar) in the air trapped in ice cores provide direct informations

about past variations of firn structure (e.g. diffusive zone thickness). Large differences between

firn densification model outputs and gas isotopic data are obtained in Antarctica, and imply a

large uncertainty on past climatic reconstructions. Understanding this discrepancy is a major

issue in paleoclimatology.

As part of this thesis work, we took into account the effects of the temperature dependence of

activation energies and impurities (dust) on the firn densification speed. It allowed to reconcile

the model results with available data. The modified model results show an overall consistency

with measured density profiles of present-day polar firns and isotopes of inert gases over degla-

ciations (also called terminations). We also analyze new high resolution measurements of δ 15N

and δ 40Ar over Terminations 2 (129-138 ka) and 3 (243-251 ka) on the Dome C and Vostok

ice cores. We have shown that the different evolutions of δ 15N between different sites and dif-

ferent deglaciations are largely explained by differences in accumulation rates that control the

snow/ice transition depth. We also showed that the use of air isotopes was an important com-

plement to the use of water isotopes to constrain local climatic dynamics in eastern Antarctica

during deglaciations. In the course of this thesis, we showed that both the local temperature

and accumulation conditions generally reconstructed from water isotopes records in Antarctica

and the concentration of some chemical species are key parameters for the firn densification. In

order to better understand these processes, we have explored how isotopic composition of water

and chemical composition are linked in Antarctica during deglaciations but also on a daily scale

thanks to a field mission that I carried out at the Antarctic base of Dumont d’Urville.
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Introduction générale

Le climat actuel : le réchauffement climatique

A la fin du XXeme siècle, plusieurs scientifiques ont tenté d’alerter l’opinion publique sur le

réchauffement climatique observé dans leurs mesures, en vain. Nombreux étaient ceux qui ne

croyaient pas au rôle de l’homme dans le dérèglement climatique et n’y voyaient qu’une varia-

tion naturelle du climat.

En 20 ans, les preuves d’un tel réchauffement se sont multipliées, pointant du doigt le mode de

vie de l’homme moderne. L’utilisation des énergies fossiles (pétrole, charbon, gaz de schiste,

etc.), les industries, la déforestation et l’agriculture intensive étant les principaux responsables.

Aujourd’hui les scientifiques sont d’accord pour dire que depuis le début de l’ère industrielle

nous sommes entrés dans une nouvelle époque géologique : l’Anthropocène.

"L’influence de l’homme sur le système climatique est clairement établie, et ce, sur la base de

données concernant l’augmentation des concentrations de gaz à effet de serre dans

l’atmosphère, le forçage radiatif positif, le réchauffement observé et la compréhension du

système climatique."

5eme rapport du GIEC, novembre 2014

extrait du résumé à l’intention des décideurs

Le Groupe d’experts Intergouvernemental sur l’Evolution du Climat (GIEC) fait depuis de nom-

breuses années le point sur l’état du climat actuel, et surtout sur le réchauffement climatique en

cours. Pour cela, le GIEC utilise les nombreuses revues scientifiques publiées à ce sujet, ainsi

que les différents modèles de climat pour mettre à jour les observations de ce changement et les

évolutions possibles du climat dans les prochaines décennies. Cependant, le système climatique
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étant complexe, l’évolution future du climat reste incertaine. En effet, le climat résulte de mul-

tiples interactions entre l’atmosphère, les continents, les océans, la biosphère et la cryosphère

(Figure 2).

Or, si l’existence d’un réchauffement du système climatique est sans équivoque (entre 0.6◦C

et 0.7◦C entre 1981 et 2010 d’après le 5eme rapport du GIEC), la compréhension et la quanti-

fication des forçages naturels (forçage orbital, gaz à effet de serre naturels, activité solaire, aé-

rosols, etc.) et anthropiques (gaz à effet de serre d’origine anthropique, aérosols anthropiques,

pratiques agricoles, déforestation, etc.) impactant le climat terrestre restent à améliorer. Afin de

mieux comprendre l’impact des gaz à effet de serre (GES) sur le climat, il est utile de regarder

dans le passé pour pouvoir documenter et quantifier l’interaction entre GES et température.

FIGURE 2 – Représentation des différentes interactions du système climatique global adapté par Vincent
Landrin (4eme rapport du GIEC).
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Le système climatique et la modélisation

Nous savons que le moteur des variations climatiques à long terme au cours du Quaternaire (Ère

géologique dans laquelle nous nous trouvons) est la distribution de l’ensoleillement en fonction

de la latitude et des saisons qui est due aux variations de l’orbite de la terre autour du soleil,

c’est ce qu’on appelle le forçage orbital. Cette distribution dépend essentiellement de trois pa-

ramètres : l’excentricité de l’orbite, qui détermine la distance entre la Terre et le Soleil, variant

avec des cycles de 100000 à 400000 ans, l’obliquité ou inclinaison de l’axe de rotation de la

Terre par rapport au plan de son orbite, oscillant par cycles de 40000 ans environ, et la position

des saisons sur l’orbite de la Terre évoluant avec des périodes de 19000 à 23000 ans, à cause

du phénomène de précession des équinoxes. De plus, les variations des teneurs atmosphériques

GES (CH4, CO2, etc.) influencent la température globale. Il est important de souligner que le

changement climatique en cours n’est pas lié aux variations orbitales mais bien aux variations

des concentrations en GES. Les modèles de climat sont incapables de reproduire le réchauf-

fement observé depuis plus de 50 ans sans inclure l’augmentation des concentrations de GES

dans l’atmosphère.

Afin de prédire au mieux le climat des prochaines décennies, la modélisation est utilisée. Pour

cela il faut connaitre les forçages (éléments extérieurs au système climatique qui forcent son

évolution) et rétroactions (éléments internes au système qui peuvent réagir aux forçages) en-

trant en jeu dans la régulation du climat terrestre. Les paramètres orbitaux ne posent pas de

problème majeur puisqu’ils sont facilement calculables depuis de nombreuses années (Laskar

et al. [2004]). En revanche, la modélisation du comportement de l’atmosphère, de l’océan, des

surfaces continentales et de la cryosphère, avec leurs propres rétroactions mais également toutes

les rétroactions se produisant entre ces quatre réservoirs est complexe. Une hiérarchie de mo-

dèles climatiques de différentes complexités, allant de modèles conceptuels à des modèles de

circulation générale de l’atmosphère et de l’océan (ou GCMs pour General Coupled Models)

est nécessaire pour mieux appréhender la relation « climat global-climat local ». De plus, ces

modèles permettent de progresser aussi bien de manière qualitative que quantitative sur la com-

préhension des mécanismes qui régissent notre climat. Par exemple, les différentes réponses des

paramètres d’entrée des modèles nous permettent de mieux contraindre les rétroactions des ré-

servoirs entre eux. C’est d’ailleurs grâce aux différents modèles de climat que nous savons que
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le changement climatique en cours ne peut pas être expliqué autrement que par l’augmentation

des GES dans l’atmosphère. Cependant, pour savoir si un modèle de climat est juste et robuste,

il faut pouvoir comparer les sorties de modèle à des données mesurées. Pour cela, nous utilisons

les données paléoclimatiques issues de différentes archives, qui donnent des renseignements

sur les climats passés à plus ou moins haute résolution, mais également à plus ou moins grande

échelle. En effet, les carottes marines permettent de remonter à plusieurs millions d’années ; en

revanche les enregistrements dans les spéléothèmes et les carottes de glace s’arrêtent à moins

d’un million d’années. Les carottes de glace sont particulièrement intéressantes parce qu’elles

contiennent dans une même archive, un enregistrement des paramètres orbitaux, des GES et

du climat. Elles permettent donc de contraindre l’amplitude des rétroactions dans le système

climatique.

Les climats passés

Depuis de nombreuses années, l’étude des climats passés au travers de diverses archives (ca-

rottes marines, lacustres, glaciaires, spéléothèmes) a permis aux scientifiques d’identifier les

principaux rouages du système climatique. La conjugaison des paramètres orbitaux et des chan-

gements d’insolation engendre l’alternance entre périodes froides que l’on appelle périodes

glaciaires, et périodes chaudes que l’on appelle périodes interglaciaires (Figure 3). Les chan-

gements climatiques qu’a connu la Terre au cours des derniers millions d’années étaient na-

turels. En revanche, le réchauffement climatique observé depuis les 50 dernières années est en

partie causé par l’homme et vient perturber le cycle naturel du climat. Les quantités importantes

de gaz à effet de serre rejetées dans l’atmosphère depuis le milieu du XXeme siècle dépassent

les concentrations naturelles enregistrées pendant le dernier million d’années.

"On détecte l’influence des activités humaines dans le réchauffement de l’atmosphère et de

l’océan, dans les changements du cycle global de l’eau, dans le recul des neiges et des glaces,

dans l’élévation du niveau moyen mondial des mers et dans la modification de certains

extrêmes climatiques."

5eme rapport du GIEC, novembre 2014

extrait du résumé à l’intention des décideurs
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FIGURE 3 – Variations climatiques enregistrées par les carottes marines au cours des derniers 5 mil-
lions d’années (1 ka = 1 000 ans). Les numéros correspondent aux "Marine Isotope Stages" (MIS) :
les nombres impairs sont associés aux périodes chaudes, les numéros pairs aux périodes froides. Les
périodes indiquées en bas des courbes par les bandes noires et blanches indiquent les changements de
polarité magnétique. Le rectangle rouge met en évidence la période de temps couverte par les carottes
de glace. Courbe composite du δ 18O des foraminifères benthiques LR04, extrait de Lisiecki and Raymo
[2005].

L’étude des paléoclimats peut se faire à partir de nombreuses archives climatiques. Les sédi-

ments à la surface de la planète contiennent des archives uniques de la variabilité du climat

et de l’environnement. Les enregistrements continentaux comme les pollens, les carottes la-

custres ou encore les spéléothèmes (stalagmites) apportent des informations sur l’évolution de

la température, du cycle hydrologique et de la végétation. Les enregistrements marins (carottes

marines) procurent une description de l’évolution de la température océanique de surface et

en profondeur, mais également de la salinité, de la circulation océanique et du volume des

glaces continentales. De toutes ces archives, les carottes de glace sont les seules à donner accès
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aux GES de façon directe et leur résolution est très bonne (au Groenland et en Antarctique).

Cette archive est unique car elle est la seule à renfermer des échantillons d’air passés, l’air des

anciennes atmosphère. Actuellement les carottes de glace permettent d’étudier le climat des

800000 dernières années (Figure 3, cadre rouge).

L’archive glaciaire

Les régions polaires sont très importantes pour le système climatique. En effet, la fonte des

glaces présentes sur les continents du Groenland et de l’Antarctique peut entrainer une éléva-

tion importante du niveau marin, mais également un ralentissement de la circulation océanique

générale. S’ensuit une diminution de l’albédo (pouvoir réfléchissant d’une surface) provoquée

par la diminution des surfaces enneigées, créant une rétroaction positive au réchauffement.

La neige qui tombe et qui s’accumule aux pôles va piéger progressivement des bulles d’air

en se transformant en glace. De multiples analyses peuvent être effectuées sur une carotte de

glace, sur la glace elle-même mais aussi sur les bulles d’air qui y sont piégées (Figure 4). Ce-

pendant avant de pouvoir utiliser toutes les informations mémorisées dans la glace et dans les

bulles d’air qu’elle renferme, il faut dater les carottes de glace.

FIGURE 4 – Bulles d’air piégées dans une carotte de glace (Eric Wolff, BAS, EPICA).
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La datation des carottes de glace : processus de densification

Les carottes de glace enregistrent des informations dans la glace elle-même et dans l’air piégé

dans la glace. Or l’air est piégé à une centaine de mètres de profondeur sous la surface de la

calotte glaciaire, au moment où la neige se transforme en glace sous l’effet de son propre poids.

Par conséquent, l’air piégé est plus jeune que la glace qui l’entoure, il est donc nécessaire d’avoir

une datation pour la phase glace et une datation pour la phase gaz. Chaque phase enregistre des

informations différentes, la phase glace renferme les isotopes de l’eau issus des précipitations

et de nombreux aérosols, tandis que la phase gaz contient les composants de l’air comme par

exemple les GES et les isotopes de l’azote. Comme le gaz est piégé plusieurs dizaines de mètres

sous la surface, quand la neige est complètement transformée en glace, il est essentiel de com-

prendre la densification de la neige pour dater au mieux les carottes. Une bonne estimation de

la différence entre âge du gaz et âge de la glace est fondamentale pour quantifier précisément la

relation de phase entre les variations de température et les variations de gaz à effet de serre au

cours des déglaciations (Paillard [2015]).

En l’absence de fusion, la transformation de la neige (matériau à porosité ouverte en contact

avec l’atmosphère) en glace (matériau contenant des bulles d’air isolées) s’effectue progressi-

vement sous l’action des gradients de température près de la surface, puis sous l’action de la

charge (poids de la neige située au-dessus, Figure 5). Selon les conditions de température et de

précipitation, ce processus peut prendre quelques décennies à plusieurs millénaires et s’étend

sur une centaine de mètres de profondeur. Cette profondeur correspond à la taille du névé (en

mètres), il s’agit de la partie poreuse en surface de la calotte de glace. Une fois la profondeur

de piégeage des gaz atteinte (LID : lock-in depth ; Figure 5), les bulles d’air sont complètement

isolées de l’air extérieur.

Ce phénomène contrôle la différence d’âge entre la glace et les gaz qu’elle renferme et de ce

fait, la phase gaz sera toujours plus jeune que la phase glace à une même profondeur. On définit

alors ∆depth comme la différence de profondeur entre la glace et les bulles d’air de même âge.

Quant à la différence d’âge entre la glace et l’air d’une même profondeur, il s’agit de ∆âge.

Or ce ∆âge est variable d’un site à un autre, donc d’une carotte de glace à une autre, selon les

conditions climatiques propres au site. De ce fait, pour les sites groenlandais ayant des taux
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FIGURE 5 – Schéma représentant le processus de densification de la neige polaire avec les profils de
densité et de δ 15N associés.

d’accumulation importants et des températures relativement clémentes, le ∆âge n’excède pas

1000 ans car une accumulation importante construit un névé plus rapidement qu’une faible

accumulation. En revanche, pour certains sites antarctiques, principalement sur le plateau Est

Antarctique où les taux d’accumulation sont très faibles et les températures très basses, le ∆âge

peut atteindre 7000 ans en période glaciaire. L’évolution de ∆âge le long des forages profonds

est estimée à l’aide de modèles de densification du névé forcés par les paramètres de surface qui

sont la température et l’accumulation (e.g. Arnaud et al. [2000] ; Goujon et al. [2003]). L’incer-

titude sur ∆âge était estimée à 20% au début de ma thèse (Landais et al. [2006] ; Parrenin et al.

[2012]). Les incertitudes sur ∆âge sont liées en partie aux incertitudes sur les sorties du modèle

de densification.

Les mesures de δ 15N de l’air piégé dans la glace donnent une information sur l’évolution de la

LID dans le passé. Or, de larges différences ont été observées entre les estimations de la LID via

les modèles de densification et les estimations de la LID via les mesures de δ 15N, en particulier

en Antarctique de l’Est pendant les périodes glaciaires. Pour réduire l’erreur sur les datations

gaz/glace, notre connaissance sur la structure des névés glaciaires en Antarctique doit être amé-

liorée afin d’intégrer dans les modèles estimant l’évolution ∆âge une représentation plus réaliste
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de la structure du névé en période glaciaire (e.g. Arnaud et al. [2000] ; Goujon et al. [2003]).

Enfin une estimation correcte des paramètres de forçage (température et accumulation) nous

permettra également de réduire l’incertitude sur le ∆âge. En effet, au cours d’une déglaciation,

les augmentations de la température et de l’accumulation vont jouer sur la LID en opposition,

si la température fait diminuer la profondeur de fermeture des pores, à l’inverse l’accumulation

la fait augmenter. Récemment, Hörhold et al. [2012] ont observé une forte corrélation entre

teneurs en calcium du névé et variabilité de sa densité. Cela a conduit Freitag et al. [2013] à

proposer une paramétrisation simple de l’effet des poussières sur la vitesse de densification.

Les informations piégées dans les carottes de glace

Une fois les phase gaz et glace datées, nous pouvons utiliser les différentes mesures effectuées

sur les carottes de glace. Tout d’abord l’analyse des isotopes de l’eau présents dans la glace (δD

et δ 18O) nous permet de remonter aux variations de la température locale (Jouzel [2007]). En

effet, ils sont dépendants au premier ordre de la température de condensation (Vimeux [1999] ;

Stenni et al. [2001]). Ils nous permettent également de reconstruire les taux d’accumulation pas-

sés en se basant sur un lien exponentiel entre accumulation et température (relation de Clausius

Clapeyron ; Watanabe et al. [2003]; Salamatin et al. [2004]; Parrenin et al. [2007a]; Bazin et al.

[2013]). Puis, les aérosols (comptage et mesures chimiques du Na+,Cl−, Ca2+, SO2−
4 ,...) nous

renseignent sur l’origine des masses d’air, l’intensité de la circulation atmosphérique, le calen-

drier des éruptions volcaniques et l’état des régions sources (feux de forêts, aridité continentale ;

Wolff et al. [2006] ; Lambert et al. [2008]). Enfin, les bulles d’air piégées dans la glace nous per-

mettent de mesurer directement les concentrations de nombreux gaz, comme par exemple les

GES (CH4, CO2) qui sont étroitement liés aux variations de la température (Petit et al. [1999] ;

Loulergue et al. [2008]). Les variations du δ 18O atmosphérique (δ 18O de O2) sont quant elles

associées à la productivité de la biosphère et au cycle hydrologique des basses latitudes.

Pour finir, la mesure du δ 15N et/ou δ 40Ar nous renseigne sur la profondeur de fermeture des

bulles d’air et donc sur la taille des névés passés. Dans le cadre de ce travail de thèse, nous nous

sommes particulièrement intéressés à l’étude des isotopes de l’air (δ 15N, δ 40Ar) dans le but

de mieux comprendre l’évolution de la profondeur de piégeage dans les transitions glaciaires-

interglaciaires en Antarctique de l’Est, et de mieux contraindre l’évolution de la température
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et de l’accumulation lors de ces transitions, ou lors d’évènements plus abrupts. En effet, le

δ 15N nous donne aussi des informations sur la température passée dans la phase gaz à diffé-

rentes échelles de temps (millénaire à orbitale ; Severinghaus and Brook [1999] ; Landais et al.

[2013] ; Guillevic et al. [2014] ; Orsi et al. [2015]).

Objectifs de la thèse

Ce travail de thèse est basé sur des mesures et sur la modélisation du traceur δ 15N de l’air piégé

dans la glace avec deux grands axes : (1) amélioration des estimations de ∆âge, (2) utilisation

de δ 15N de l’air piégé dans la glace en Antarctique pour des reconstructions paléoclimatiques.

Afin d’utiliser correctement les profils des isotopes de l’air pour les interprétations paléoclima-

tiques, il est essentiel de faire le lien avec les traceurs classiques que sont les isotopes de l’eau

pour les reconstructions de température. Ce travail de thèse s’est déroulé selon deux grands

axes :

- le premier est l’amélioration de la datation des carottes de glace (∆âge) grâce à un tra-

vail sur le modèle de densification du LGGE. En effet, au début de ma thèse, et ce malgré de

nombreux travaux sur une période de 40 ans, nous n’arrivions pas à comprendre pourquoi le

δ 15N simulé en Antarctique par différents modèles, était opposé au δ 15N mesuré dans les ca-

rottes de glace, alors que simulations et données étaient en accord pour les sites groenlandais et

certains sites antarctiques (ceux dont les températures sont plus chaudes). Notre interprétation

des variations de δ 15N était-elle fausse? Etait-ce une mauvaise ou insuffisante compréhension

du processus de densification?

- le deuxième axe vise à mieux comprendre l’enregistrement des traceurs isotopiques, iso-

topes de l’eau (δ 18O, δD) et isotopes de l’air (δ 15N) en Antarctique pour des reconstructions

climatiques. Quel est le lien entre les isotopes de l’eau et la température? Et peut-on utiliser le

lien isotopes de l’air/température comme alternative?

En effet, depuis les années 1950-1960 (Dansgaard [1953]), les isotopes de l’eau sont utilisés

comme traceur de la température et de l’accumulation passées. Néanmoins, des doutes per-
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sistent quant à leurs interprétations quantitatives. Nous avons donc étudié une alternative pos-

sible à l’utilisation des isotopes de l’eau. Pour cette étude, nous nous sommes intéressés à des

périodes de temps relativement longues, de l’ordre des variations orbitales du climat mais éga-

lement à des variations plus rapides du climat, comme des évènements millénaires.

Pour atteindre les deux objectifs que nous nous étions fixés, nous avons suivi la méthodolo-

gie suivante :

1- Révision du modèle de densification afin d’améliorer les simulations de δ 15N pour les sites

antarctiques.

2- Étude des forçages du modèle de densification (accumulation, température, concentration en

poussières)

3- Nouvelles mesures en δ 15N pour l’étude orbitale (Dôme C) et millénaire (Talos Dôme) du

climat, mais également pour comparaison avec le modèle de densification.

4- Étude du lien entre les isotopes de l’eau, la température et les concentration en poussières

(mesures sur le terrain).

Organisation du manuscrit

Le manuscrit qui suit compte 5 chapitres et est organisé de la façon suivante :

Chapitre 1, il regroupe les méthodes utilisées au cours de cette thèse. Il présente les traceurs

isotopiques mesurés dans les carottes de glace et utilisés au cours de cette thèse. Il présente éga-

lement les différents types d’aérosols ainsi que leurs rôles sur le climat et la densification. Puis,

le protocole expérimental pour l’extraction de l’air piégé dans la glace et les différentes cor-

rections appliquées suite aux mesures faites à l’aide du spectromètre de masse sont expliqués.

Pour finir, le processus de densification tel qu’il est décrit dans les modèles de densification est

présenté ainsi que le modèle du LGGE sur lequel j’ai travaillé au cours de mon doctorat.

Chapitre 2, il introduit les effets relatifs à la température et à l’accumulation quantifiés dans

une inter-comparaison récente de modèles de densification (Lundin et al. [2017]). Il présente

ensuite la nouvelle version du modèle du LGGE réalisée dans le cadre de ce travail de thèse.
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Les résultats du modèle sont comparés aux mesures des isotopes de l’air pour la dernière dégla-

ciation pour plusieurs sites groenlandais et antarctiques (Bréant et al. [2017]).

Chapitre 3, il présente l’étude atmosphérique que j’ai réalisée pendant l’été 2016-2017 en

Antarctique. Cette étude visait à mieux comprendre les processus associés aux isotopes de l’eau

qui sont largement utilisés comme traceurs "classiques" dans le cadre de cette thèse. Les proto-

coles des différentes mesures réalisées pendant l’été 2016-2017 à la station française de Dumont

d’Urville y sont détaillés. Les résultats de cette mission terrain sont ensuite présentés et inter-

prétés. Il s’agit de comprendre le lien entre les isotopes de l’eau (δD et δ 18O) et les aérosols

car ces deux traceurs semblent liés dans les enregistrements paléoclimatiques.

Chapitre 4, il présente l’étude de la variabilité orbitale et millénaire des isotopes de l’air en

Antarctique de l’Est. Les changements climatiques majeurs impactant l’Antarctique de l’Est

sont présentés en premier, puis les différentes mesures d’isotopes de l’air réalisées. Dans ce

chapitre, les paramètres influençant les isotopes de l’air pendant les déglaciations sont mieux

décrits. Nous utilisons ensuite les résultats pour mieux contraindre la séquence de la Terminai-

son 3. Pour finir, de nouvelles données d’isotopes de l’air couvrant des événements climatiques

millénaires dans la carotte de Talos Dôme sont présentées brièvement.

Chapitre 5, le dernier chapitre de cette thèse n’est pas un chapitre "scientifique", mais il cor-

respond plutôt à un bilan de ces trois années de thèse. Les principales "activités" qui rythment

une thèse y sont présentées : les articles, les conférences, les missions, les interventions et pour

finir, la rédaction du manuscrit. J’y présente également mon ressenti et le déroulement des dif-

férentes étapes nécessaires à l’aboutissement de ce travail. Le but étant de faire le point sur ces

trois années de ma vie, mais également de montrer aux futurs doctorants ce qui les attend.
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Chapitre 1

Approches expérimentales et théoriques

du piégeage des gaz dans la glace polaire

Les glaces polaires constituent des archives uniques de l’environnement passé, les bulles d’air

piégées dans la glace nous permettent d’accéder directement aux atmosphères passées. Cette

archive unique nous renseigne sur l’évolution des gaz à effet de serre (CO2, CH4, N2O, ...) pour

les derniers 800000 ans. L’étude des éléments piégés dans les carottes de glace nous permet

de préciser la relation entre gaz à effet de serre et climat ainsi que d’évaluer les interactions

climatiques avec les cycles bio-géochimiques. Pour comprendre les relations de phase entre

signaux enregistrés dans la glace, comme les isotopes de l’eau, et dans les bulles, comme les

isotopes de l’air, il nous faut comprendre les variations passées de l’épaisseur du névé. L’ex-

ploitation des données issues de carottes de glace nécessite l’établissement de deux datations :

une datation pour la glace et une datation pour les gaz qu’elle renferme. En effet, l’air étant libre

dans la colonne de neige jusqu’à son emprisonnement plusieurs dizaines de mètres sous la sur-

face (∆depth), la glace est toujours plus jeune que les gaz pour une même profondeur, c’est le

∆âge/∆depth. La connaissance de ce ∆âge pour toutes les carottes étudiées est primordiale pour

l’exploitation des données issues de l’archive glaciaire, et pour la compréhension du système

climatique global. Afin d’améliorer l’évaluation du ∆âge, j’ai utilisé des contraintes expérimen-

tales (δ 15N et δ 40Ar) et un modèle physique de densification de la neige. Les études antérieures

ont montré que les principaux facteurs influençant l’épaisseur des névés étaient la température

et le taux d’accumulation. Les poussières présentes dans la glace sont aussi désignées comme

ayant un impact non négligeable sur la densification de la neige (Hörhold et al. [2012]; Freitag
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et al. [2013]), néanmoins elles ne sont pas encore prises en compte dans tous les modèles de

densification (Goujon et al. [2003]; Zwally and Li [2002]; Li and Zwally [2004]; Arthern et al.

[2010]; Ligtenberg et al. [2011]).

Dans un premier temps j’exposerai le contexte scientifique de mon travail, les informations

fournies par les isotopes de l’eau, de l’air et les aérosols présents dans les carottes de glace.

Dans un deuxième temps j’aborderai les méthodes analytiques nécessaires pour l’extraction

des informations mémorisées par l’archive glaciaire. Pour finir, je présenterais le processus de

densification tel qu’il est décrit dans les modèles et je présenterais plus en détail le modèle de

densification du LGGE utilisé pour cette thèse.

1.1 Les traceurs isotopiques du climat dans les archives gla-

ciaires

Les éléments chimiques peuvent exister dans la nature sous plusieurs formes : les isotopes.

Ceux-ci ne diffèrent que par leur nombre de neutrons et donc par leur masse atomique. Les

isotopes stables sont pourvus d’un noyau de structure stable, qui ne subit aucune modification

au cours du temps en l’absence d’apport d’énergie extérieure. Dans ce manuscrit nous parlerons

des isotopes stables des éléments oxygène, hydrogène, azote et argon. Les abondances isoto-

piques peuvent être exprimées comme la quantité d’une certaine espèce isotopique par rapport

au nombre total d’atomes d’un élément donné. Les abondances pour les éléments étudiés sont

les suivantes :

16O : 99,76 % ; 17O : 0.004 % ; 18O : 0.2 %
1H : 99.9844 % ; 2H = D : 0.0156 %
14N : 99.64 % ; 15N : 0.36 %
40Ar : 99.6 % ; 38Ar : 0.063 % ; 36Ar : 0.337 %

L’inégalité des masses entraîne l’existence de différences dans certaines propriétés physico-

chimiques des isotopes (volume molaire, température de fusion, vitesse de réaction, ...). Ces
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différences de propriétés sont à l’origine de différences de comportement et de répartition géo-

graphique des isotopes. Par exemple, au cours d’une réaction (ou d’un changement de phase)

faisant intervenir un mélange d’isotopes d’un même élément la réaction a lieu préférentielle-

ment avec un type d’isotope, il en résulte un fractionnement isotopique. Celui-ci est dû au fait

que les propriétés thermodynamiques des molécules dépendent de la masse des atomes qui les

composent. Le fractionnement isotopique peut être associé à une réaction à l’équilibre qui est

la résultante de deux réactions unidirectionnelles jouant en sens inverse : le fractionnement est

alors dit à l’équilibre. Il peut aussi être associé à un processus unidirectionnel irréversible, on

parle alors de fractionnement isotopique cinétique.

La composition isotopique d’un élément correspond au rapport entre un isotope lourd et un

isotope léger (Rech) de cet échantillon par rapport à un standard (Rstd). Elle s’exprime en delta,

δ = ((Rech/Rstd)−1)×1000), son unité est le ‰.

1.1.1 Composition isotopique de l’air piégé dans la glace

Les isotopes de l’air piégés dans les bulles d’air des glaces polaires ont conservé des rensei-

gnements importants sur les climats passés. L’étude de l’azote permet, par exemple, de mieux

contraindre la structure des névés polaires et de quantifier les changements de température

abrupts (e.g. Landais et al. [2006]; Severinghaus et al. [1998]). En effet, l’azote et l’argon ayant

des compositions isotopiques constantes dans l’atmosphère au cours des derniers cycles clima-

tiques, le fractionnement va uniquement être le résultat de processus physiques se produisant

avant ou pendant le piégeage de l’air par la glace à une centaine de mètres de profondeur. La

composition isotopique de l’oxygène (δ 18Oatm), quant à elle représente un marqueur de l’évo-

lution des biosphères marine et continentale ainsi que du cycle hydrologique (e.g. Bender et al.

[1994]).

Pour mes travaux, nous avons essentiellement utilisé les isotopes de l’air afin d’améliorer notre

compréhension des phénomènes physiques et climatiques impactant la structure des névés po-

laires. Nous nous sommes intéressés au névé, qui constitue la partie poreuse de la calotte de

glace (de 2 m à 50-120 m de profondeur selon le site étudié). Elle correspond à la zone où,

par métamorphisme, la neige va progressivement se transformer en glace. Ce processus se tra-

duit par l’augmentation de la densité, passant d’une densité d’environ 0.35 kg/m3 pour la neige
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proche de la surface, à une densité relative à celle de la glace pure d’environ 0.9 au niveau de la

profondeur de fermeture des pores. L’étude du transport des gaz et les mesures de la composi-

tion isotopique des gaz permanents ont permis de décrire la structure verticale du névé (Sowers

et al. [1989]; Sowers and Bender [1992]).

FIGURE 1.1 – Schéma explicatif et simplifié de la structure du névé (modifié de Bréant et al. [2017])

Dans la zone convective, qui est située en dessous de la surface, l’air est mélangé à l’air at-

mosphérique par convection. En effet, la zone est soumise à l’effet du vent ainsi qu’à celui des

gradients de température et de pression. L’épaisseur de la zone convective dépend des conditions

de surface. Pour les sites à fort taux d’accumulation, par exemple ceux du Groenland, l’épais-

seur de la zone convective est faible, entre 2 et 3 m pour NorthGRIP (NGRIP) et Neem (Landais

et al. [2006]; Guillevic et al. [2013]). En Antarctique, l’épaisseur varie considérablement d’un

site à l’autre, on passe d’environ 13 m pour Vostok à environ 2 m pour Dôme C et plus de 23

m pour le site de Megadunes (Bender et al. [1994]; Landais et al. [2006]; Severinghaus et al.

[2010]).

Dans la zone diffusive, le transport de l’air se fait par diffusion moléculaire. L’air n’est plus sou-

mis aux phénomènes de surface. Cette zone peut représenter jusqu’à 90% du névé. En raison
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d’un régime diffusif lent l’air est affecté par deux types de fractionnements, le fractionnement

gravitationnel et le fractionnement thermique. L’extrémité inférieure de la zone diffusive cor-

respond à la profondeur de piégeage de l’air appelée « Lock-In-Depth » (LID). C’est à partir

de cette profondeur que les teneurs d’azote se stabilisent, en effet les gaz ne sont plus affectés

par des fractionnements isotopiques en raison de l’absence de mouvement vertical (Schwander

et al. [1993]). L’air piégé dans la glace sous forme de bulles est complètement isolé de l’air en

surface. Les modèles de densification du névé calculent la différence entre l’âge de l’air et l’âge

de la glace (∆âge) à partir de la LID. Ainsi pour dater convenablement la phase gaz dans les

carottes de glace, une bonne connaissance de ces deux paramètres (∆âge et LID) est requise.

Les modèles de densification du névé calculent une estimation des variations passées de ces

deux paramètres (Section 1.4 et Chapitre 2).

Le fractionnement isotopique des molécules et atomes de N2, O2 et Ar a deux origines : gravi-

tationnel et thermique.

Le fractionnement isotopique d’origine gravitationnelle correspond à la différence d’attraction

gravitationnelle pour les différentes masses présentes dans l’air du névé. Sous l’effet de la gra-

vitation terrestre, la diffusion moléculaire entraîne un enrichissement des molécules les plus

lourdes à la base de la colonne diffusive. Ainsi la base du névé est enrichie en isotopes lourds

par rapport aux isotopes légers pour un même gaz (e.g. le 15N par rapport au 14N ou le 40Ar

par rapport au 36Ar ; Sowers et al. [1989]; Craig et al. [1988]). L’enrichissement isotopique dé-

pend de l’épaisseur de la zone diffusive (z en mètres). L’équation barométrique suivante permet

d’exprimer ce fractionnement (Sowers and Bender [1992]) :

δgrav(z) = (e(
∆mgz
RT )−1)×1000 u (

gz
RT

)∆m×1000 (1.1)

avec g, l’accélération de pesanteur (9.81 m.s−2), R, la constante des gaz parfaits (8.314 J.mol−1.K−1),

T la température moyenne dans le névé (K) et ∆m (kg.mol−1) la différence de masse entre les

deux isotopes mesurés. Pour différents rapports isotopiques dans un même névé, le fractionne-

ment gravitationnel (par exemple δ 15Ngrav dans le cas de l’azote) est uniquement dépendant de
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la différence de masse (∆m) entre les deux isotopes, ainsi :

δ
15Ngrav =

δ 40Argrav

4
=

δ 18Ograv

2
(1.2)

Le fractionnement isotopique d’origine thermique est induit par un gradient de température au

sein du névé. Les molécules contenant les isotopes lourds vont alors se concentrer préférentiel-

lement vers la région froide du névé, conduisant à un fractionnement. La répartition isotopique

au sein du névé est donc fonction de la diffusion moléculaire, de la force de gravité et de celle

induite par le gradient de température. Si on considère une situation à l’équilibre, on obtient une

expression simplifiée du fractionnement thermique :

δtherm = (
R
R0
−1)×1000 = αt× (

∆T
T0

)×1000 (1.3)

où R et R0 les rapports isotopiques associés aux températures T et T0, ∆T la différence de tem-

pérature entre le sommet et la base du névé et αt le facteur de diffusion thermique (‰. K−1 ;

Grachev and Severinghaus [2003]).

Lors d’un réchauffement climatique abrupt, un gradient de température se forme dans tout le

névé provoquant la migration des espèces les plus lourdes telles que 15N et 40Ar vers le bas,

dans les couches les plus froides du névé. Comme les gaz diffusent dix fois plus vite que la cha-

leur dans le névé (Paterson [1969]), le gaz fractionné thermiquement va pénétrer dans la LID et

être piégé bien avant que la colonne de névé ne s’équilibre avec la température de surface.

Les mesures de δ 15N et δ 40Ar s’expriment comme la somme d’un fractionnement gravita-

tionnel et d’un fractionnement thermique :

δ
15N = δ

15Ntherm +δ
15Ngrav (1.4)

δ
40Ar = δ

40Artherm +δ
40Argrav (1.5)

D’après l’équation (1.2), l’équation (1.5) s’écrit aussi :

δ
40Ar = δ

40Artherm +(4×δ
15Ngrav) (1.6)
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Pendant les périodes où le climat est constant, l’équation (1.5) peut également s’écrire :

δ
40Ar = 4×δ

15Ngrav (1.7)

δ 40Ar peut alors être utilisé au même titre que δ 15N pour l’étude des variations d’épaisseur de

la zone diffusive (Caillon et al. [2001]).

Le changement de température enregistré pendant les variations abruptes du climat se traduit

par le terme δ 15Nexcess, défini par :

δ
15Nexcess = δ

15N− (
δ 40Ar

4
) (1.8)

Severinghaus et al. [1998] et Severinghaus and Brook [1999] ont été les pionniers dans l’utilisa-

tion du couple δ 15N/δ 40Ar pour isoler le signal thermique du signal gravitationnel de ce proxy.

Cependant le fractionnement au close-off et le dégazage de la croûte terrestre peuvent entrainer

une déviation par rapport à l’équation 1.8.

1.1.2 Les isotopes stables de l’eau

Dans cette section, nous définissons la composition isotopique de l’eau, et présentons les prin-

cipales propriétés de sa distribution spatiale actuelle dans la précipitation. Ceci nous permet

d’introduire les principaux processus contrôlant la composition isotopique de l’eau à l’échelle

globale.

La molécule d’eau est constituée de deux atomes d’hydrogène et d’un atome d’oxygène. Elle

existe sous plusieurs formes, nous en présentons principalement trois dans ce manuscrit : H16
2 O,

H18
2 O et HDO. Les rapports isotopiques sont exprimés par rapport au V-SMOW (Vienna Stan-

dard Mean Ocean Water), qui a remplacé le standard SMOW initial, il a une composition très

proche de celle du SMOW. Les valeurs du SMOW (Craig [1961]) sont les teneurs isotopiques

moyennes actuelles de l’océan mondial :

D/HSMOW = 155.76 ppm (Hagemann et al. [1970])
18O/16OSMOW = 2005.20 ppm (Baertschi [1976])
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Au cours du cycle de l’eau, des épisodes successifs de précipitations vont entraîner une di-

minution des teneurs isotopiques des précipitations des basses vers les hautes latitudes sous

l’effet d’un refroidissement progressif (Figure 1.2).

FIGURE 1.2 – Schéma du fractionnement isotopique associé à chaque étape du cycle de l’eau jusqu’aux
zones polaires (Casado [2016]).

Chaque changement de phase est associé à un fractionnement isotopique, c’est-à-dire, que le

condensat formé est plus enrichi en isotopes lourds que la vapeur. Au cours du trajet des basses

vers les hautes latitudes, le δ 18O va progressivement diminuer. En effet les condensations et

précipitations successives vont entraîner une perte en isotopes lourds de l’oxygène :

δ
18Ovapeur = δ

18Oliquide− ε (1.9)

avec ε = αeq - 1 où αeq correspond au coefficient de fractionnement isotopique lors de la conden-

sation (Majoube [1971]) et se calcule à partir des pressions de vapeur saturantes des deux iso-

topes :

αeq(T ) =
PH18

2 O
sat

PH16
2 O

sat

(1.10)
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La pression de vapeur saturante de l’oxygène 16 étant plus forte que la pression de vapeur satu-

rante de l’oxygène 18, le δ 18Ovapeur sera plus faible que le δ 18Oliquide le long de la trajectoire.

Cet appauvrissement au cours de la condensation se modélise par une distillation de Rayleigh, si

une vapeur initiale de rapport isotopique Rv0 perd une fraction 1-f de son eau par condensation

et en retient une fraction f, son rapport isotopique est donné par :

Rv = Rv0× f αeq−1 (1.11)

avec f = mvapeur(t)
mvapeur(t0)

, avec mvapeur la masse des éléments en phase vapeur, au début f est égal à 1

puis tend vers 0 pour les latitudes les plus hautes.

Il résulte des fractionnements à l’équilibre au cours de la trajectoire une forte corrélation entre

les compositions isotopiques en oxygène et en hydrogène des précipitations. La relation entre

le δD et δ 18O suit, en moyenne globale, la droite des eaux météoriques (Craig [1961]) :

δD = 8×δ
18O+10 (1.12)

1.1.3 Le thermomètre isotopique, reconstitution des paléo-températures

Dans cette section, nous présentons les différentes applications paléo-climatiques de l’étude de

la composition isotopique de l’eau et de certains isotopes de l’air.

Au premier ordre, le lien entre composition isotopique de la neige et température en Antarctique

est donné par (Dansgaard [1964]; Lorius et al. [1969, 1979]) :

δ = α×T +β (1.13)

Cependant, comme la composition isotopique de l’eau est affectée par des fractionnements à

chaque étape du cycle de l’eau, d’autres paramètres affectent le δ 18O de la neige précipitée en

Antarctique. Deux influences majeures sont à considérer. D’abord, le δ 18O de la vapeur d’eau

lors de l’évaporation initiale, et donc le δ 18O de la neige précipitée à la fin de la trajectoire, sont

affectés par la composition isotopique de l’océan de surface. Actuellement, le δ 18O moyen de

l’océan en surface est d’environ 0 (proche du SMOW) mais nous savons qu’il était proche de

1 ‰ lors du dernier maximum glaciaire en réponse à l’augmentation de la taille des calottes de
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glace dans l’hémisphère nord (Waelbroeck et al. [2002]). Si le δ 18O de la source (évaporation)

est de 1 ‰ plus haut, le δ 18O de la neige précipitée est aussi d’environ 1 ‰ plus haut. Cette

estimation d’un décalage d’1 ‰ peut être raffinée en prenant en compte l’effet de la distillation

de la masse d’air humide depuis la région d’évaporation jusqu’à la précipitation aux pôles.

Jouzel [2003] ont ainsi considéré que si l’évolution du δ 18O lors de la trajectoire entre les

régions d’évaporation et les pôles suivait une distillation de Rayleigh, l’influence du δ 18O de la

source sur le δ 18O de la neige finale pouvait s’écrire comme :

Corrδ
18Oocean = δ

18Oocean×
(1−δ 18Oneige)

(1+δ 18Oocean)
(1.14)

La même equation peut être obtenue pour le δD :

CorrδDocean = δDocean×
(1−δDneige)

(1+δDocean)
(1.15)

Au premier ordre, nous pouvons considerer que δDocean = 8 × δ 18Oocean et nous utilisons

la reconstruction de Lisiecki and Raymo [2005] comme référence des variations passées de

δ 18Oocean. Un deuxième effet est lié aux variations des conditions climatiques lors de l’évapo-

ration. En effet, Cuffey and Vimeux [2001] ont montré que la température de source (au moment

de l’évaporation) influençait significativement le δ 18O de la neige précipitée. Le δ 18Oneige est

sensible au gradient de température entre la température de la région source d’évaporation et la

température de précipitation. Il est possible de reconstruire les variations de température dans

la région d’évaporation en utilisant les valeurs d’excès en deutérium défini comme :

d− excess = δD−8×δ
18O (1.16)

En effet, en utilisant des modèles isotopiques simples (Mixed Cloud Isotopic Models, MCIM,

Ciais and Jouzel [1994]) ou en incorporant les isotopes de l’eau dans les modèles de circulation

générale du climat (Werner [2016]), on montre que le d-excess est sensible à la température de

source. En utilisant le MCIM, Vimeux et al. [2002] ont obtenu les équations suivantes décrivant

la sensibilité du δD et du d−excess (corrigés de l’influence du δ 18Oocean) aux températures de
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site et de source (Tsite et Tsource) :

∆δDcorr = 7.1×∆Tsite−3.7×∆Tsource (1.17)

∆d− excesscorr =−0.5×∆Tsite +1.3×∆Tsource (1.18)

Nous avons introduit dans ces équations la notation “∆” pour exprimer la différence de valeur

entre le paramètre à un instant t et le même paramètre pour le temps présent (t0). En résolvant

les équations (1.17) et (1.18), il est possible de remonter à la variation de Tsite et de Tsource au

cours du temps en fonction des valeurs de δD et de d− excess mesurées dans les carottes de

glace et de la correction océanique décrite par les équations (1.14) et (1.15).

Une deuxième méthode peut être utilisée pour reconstruire les variations passées des tempé-

ratures, il s’agit des isotopes de l’air. En effet des études de la composition isotopique de l’air

piégé dans les bulles ont mis en évidence l’utilisation de l’azote et de l’argon comme outil de

paléothermométrie au Groenland (e.g. Severinghaus et al. [1998]; C. et al. [1999]; Leuenberger

et al. [1999]). La reconstruction des températures par cette méthode suggère que la sensibilité

passée des isotopes de l’eau au changement de température est plus faible que la pente spatiale

actuelle (Guillevic et al. [2012]).

Lors de la transformation de la neige en glace, deux paramètres climatiques vont principale-

ment modifier le comportement et le réarrangement des grains de neige, la température et le

taux d’accumulation. Il est donc primordial dans le cadre de mon étude d’utiliser les données

reconstruites les plus précises possibles. La reconstruction des variations des taux d’accumu-

lation passés se fait également essentiellement à partir des isotopes de l’eau, c’est ce que nous

allons détailler dans la section suivante.

1.1.4 Reconstructions des paléo-accumulations

La manière la plus naturelle pour reconstruire le taux d’accumulation, est l’identification et le

comptage des couches annuelles (Figure 1.3).

Au Groenland, le taux d’accumulation en surface étant conséquent cette technique peut être
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FIGURE 1.3 – Couches saisonnières de neige sur un glacier du Pérou (couche sombre = été, couche claire
= hiver)

utilisée jusqu’à environ 60000 ans (60 ka) (Vinther et al. [2006]; Rasmussen et al. [2006];

Andersen et al. [2006]; Svensson et al. [2008]). Néanmoins il faut prendre en compte l’amincis-

sement impactant les différentes couches. Pour les enregistrements du plateau central Antarc-

tique, l’accumulation en surface étant plus faible, il est difficile d’obtenir une bonne estimation

de l’accumulation passée en utilisant l’épaisseur des couches annuelles. Par conséquent pour les

sites antarctiques, et les sites Groenlandais au delà de 60 ka, d’autres méthodes sont utilisées

pour reconstruire les variations passées d’accumulation.

Dans un premier temps nous utilisons le lien physique entre la teneur en humidité de la masse

d’air et sa température pour estimer les variations d’accumulations passées. Cette approche a

d’abord été proposée par Lorius et al. [1985] et Ritz [1992]. En utilisant un modèle simple et

unidimensionnel, négligeant les éventuels changements d’intensité de circulation dans la zone

de précipitation, on admet que le taux de précipitation à un instant t est donnée par l’équation

suivante :

A(t) = A(t0)×
[

∂
Psat

(T+273)
∂T ]t

[
∂

Psat
(T+273)
∂T ]t0

(1.19)
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où A est le taux d’accumulation, Psat la pression de vapeur saturante au dessus de la glace et t0

fait référence aux valeurs actuelles. La température utilisée dans l’équation (1.19) est supposée

égale à la température de condensation, calculée grâce à la température d’inversion Tinv, elle-

même liée à la température de surface Ts en Antarctique couvrant une plage allant de −15◦C à

−55◦C (Jouzel and Merlivat [1984]) par :

Tinv = 0.67×Ts−1.2 (1.20)

La pression de vapeur saturante sur la glace est liée à la température et peut être calculée sur

une plage allant de −70◦C à 0◦C à l’aide de l’équation suivante (Wagner and Pruß [2002]) :

Psat(T ) = A×10(
mT

T+Tn ) (1.21)

avec T la température du site en ◦C, A, m et Tn sont des constantes respectivement égales à

6.114742 hPa, 9.778707 et 273.1466 K.

Dans un deuxième temps les résultats obtenus grâce aux équations précédentes, dans la gamme

des variations de température observées dans les carottes de glace de l’Est de l’Antarctique,

semblent montrer que le taux d’accumulation est presque exponentiellement lié à la tempéra-

ture. La relation de Clausius-Clapeyron implique que la capacité de retenue de l’eau de l’atmo-

sphère augmente d’environ 7% pour chaque augmentation de 1◦C de la température (Berg et al.

[2013]). La plupart des estimations de l’accumulation dans les carottes de glace sont basées sur

un lien exponentiel entre accumulation et température (Watanabe et al. [2003]; Hondoh et al.

[2004]; Salamatin et al. [2004]). Par exemple, Parrenin et al. [2007a] et Bazin et al. [2013] ont

formulé la relation accumulation/isotopes suivante :

A = A0× e(β∆δD) (1.22)

où A0 est une estimation du taux d’accumulation actuel et β un paramètre ajustable qui est

optimisé pendant la construction de la chronologie, par un contrôle de la synchronisation chro-

nologique des points, et l’utilisation d’un modèle de flux de glace (Parrenin et al. [2007b]).

Bien que la reconstruction du taux d’accumulation soit assez précise pour la partie supérieure
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de la calotte de glace, les incertitudes augmentent avec la profondeur car les contraintes chro-

nologiques sont plus faibles et l’amincissement de la glace devient moins prévisible. Afin de

palier à l’augmentation des incertitudes avec la profondeur, il a fallu trouver d’autres proxies

capables de nous renseigner sur les taux d’accumulation passés.

Le béryllium 10, noté 10Be, isotope cosmogénique du béryllium, semble être un bon proxy

(Cauquoin et al. [2015]). En effet, son flux de dépôt étant relativement constant dans le temps

ses variations de concentrations dans les carottes de glace seront principalement expliquées soit

par une dilution (augmentation de l’accumulation par rapport à aujourd’hui) ou par une hyper-

concentration (diminution de l’accumulation par rapport à aujourd’hui). Ceci est valable en

l’absence de variations importantes du champ magnétique et de l’activité solaire qui influencent

aussi le 10Be (Cauquoin et al. [2015]). La première procédure pour mesurer le 10Be dans les

carottes de glace a été décrite par Raisbeck et al. [1981]. Depuis, l’efficacité des mesures a été

grandement améliorée, à la fois en raison de l’amélioration des procédures de séparation sur les

échantillons mais aussi grâce à l’amélioration des techniques d’accélération de spectrométrie

de masse (AMS pour Accelerator Mass Spectrometry). Les profils de 10Be issus des mesures

effectuées sur les carottes de glace nous permettent, par comparaison, de diminuer les incerti-

tudes sur les reconstitutions des paléo-accumulations calculées à partir des isotopes de l’eau.

Dans le cadre de cette étude, et tout particulièrement pour les sites extrêmes où le comptage

des couches est quasiment impossible, j’ai utilisé les reconstructions AICC 2012 (Bazin et al.

[2013]; Veres et al. [2013]), cette méthode sera détaillée dans le Chapitre 4.

1.2 Les aérosols piégés dans la glace

En plus des isotopes de l’eau et de l’air, nous trouvons dans la glace des aérosols, ce sont des

particules de matière en suspension présentes par millions dans l’atmosphère. La plupart ne

dépasse pas le micromètre de diamètre. Durant leur temps de vie, les particules d’aérosol ont

des impacts prononcés sur le système atmosphérique, influençant le climat, la chimie atmo-

sphérique, la qualité de l’air, les écosystèmes ou encore notre santé. Dans cette section nous

présentons les différents types d’aérosols, leur distribution, leur impact sur le climat et pour
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finir nous introduirons les aérosols enregistrés dans les carottes de glaces et leur rôle sur la

densification du névé.

1.2.1 Les différents types d’aérosols

Les aérosols atmosphériques sont de petites particules solides ou liquides en suspension dans

l’atmosphère. Leur durée de vie est de l’ordre de 1 à 2 semaines dans la troposphère (la partie

basse de l’atmosphère) et de 1 à 2 ans dans la stratosphère (la partie haute de l’atmosphère).

Elles présentent des variations importantes de concentration, taille (quelques nanomètres à plu-

sieurs micromètres), de composition chimique et de forme. Elles peuvent être d’origine naturelle

ou anthropique. Il existe deux processus de formation, si les aérosols sont émis directement dans

l’atmosphère (abrasion, érosion), ce sont des aérosols primaires. Dans le cas où ils sont formés

dans l’atmosphère par le biais de réactions chimiques (conversion gaz-particules), ce sont des

aérosols secondaires. Selon leur composition chimique ils sont soit inorganiques (métaux, ions

sulfate, ammonium, sodium, etc.) soit organiques (composés carbonés).

Il existe quatre types d’aérosols d’origine naturelle. Ceux d’origine marine sont des aérosols

primaires essentiellement de composition inorganique. Ils sont produits par les embruns marins,

les gouttelettes sont projetées dans l’atmosphère et s’évaporent laissant place à des sels marins

(Na+,Cl−, SO2−
4 , ...). Les océans sont aussi une source importante d’aérosols secondaires, en

particulier l’oxydation du diméthylsulfure (DMS) gazeux qu’ils émettent est une source de

sulfate et d’acide méthane sulfonique (aérosols secondaires). Ceux d’origine volcanique sont

essentiellement inorganiques, ils peuvent être primaires ou secondaires. Dans le premier cas ce

sont des composés soufrés et métalliques. Dans le second cas ils proviennent du dioxyde de

soufre. Pour ces aérosols les apports sont essentiellement troposphériques, parfois stratosphé-

riques lors de grosses éruptions où la force de propulsion verticale peut être très forte. Ceux

d’origine minérale (crustale) sont des aérosols primaires principalement inorganiques. Ils sont

générés par l’érosion éolienne des sols (Mg2+, Ca2+, ...). La quantité d’aérosols injectés dans

l’atmosphère est liée à la vitesse du vent. Pour finir ceux d’origine biogénique sont des aéro-

sols primaires et secondaires majoritairement organiques. Les primaires sont représentés par les

pollens, les bactéries et les virus. Les secondaires proviennent de la conversion gaz-particules
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de composés produits par l’oxydation de molécules organiques gazeuses émises par les végé-

taux. Les feux de biomasse (naturels et anthropiques) représentent aussi une source importante

d’aérosols biogéniques primaires et secondaires.

Les aérosols peuvent également être d’origine anthropique, ce sont des aérosols de pollu-

tion. Ceux dont le processus est primaire représentent environ 20− 30% , il s’agit de débris

de pneus, du charbon, des particules métalliques, des hydrocarbures aromatiques (combustion

incomplète), du carbone suie et du carbone organique. Les aérosols dont le processus est secon-

daire représentent 70−80% et proviennent de l’oxydation d’espèces gazeuses émises par rejets

industriels, véhiculaires et la combustion du bois et des combustibles fossiles. Ces aérosols de

pollution ont une structure complexe car ils émanent de plusieurs sources.

1.2.2 Distribution et impact sur le climat

Il existe différentes classifications en taille communément utilisées qui permettent d’étudier

toutes les populations de particules présentes sur terre. Ici nous présentons la classification de

Whitby and Cantrell [1976]. D’après cette classification les particules sont divisées en deux

groupes, les particules fines qui correspondent aux particules dont la taille est inférieure à 2µm,

et les particules grossières représentant les particules dont la taille est supérieure à 2µm. Le

devenir des aérosols pendant leur séjour dans l’atmosphère dépend des processus de formation

les affectant. Ils sont au nombre de trois, la nucléation, la coagulation et la condensation (Figure

1.4).

Après émission, le mouvement de masses d’air à différentes échelles spatiales et temporelles

(vent, turbulence, courants ascendants, ...) entraine le déplacement des particules d’aérosol ainsi

que leur dilution (verticale et horizontale). Le puits de particules dans l’atmosphère est le dé-

pôt, qui peut être sec ou humide. Dans le cas du dépôt sec, les particules heurtent une surface

à laquelle elles restent attachées (sol, mur, végétation, ...). Ce processus est le puits le plus ef-

ficace pour les particules du mode de nucléation et les grosses particules. Dans le cas du dépôt

humide, particulièrement efficace pour les particules solubles dans l’eau et du mode d’accu-

mulation, les particules sont lessivées du réservoir atmosphérique sous forme humide : pluie,

neige, brouillard,...(Rose [2014]). Lorsque les particules d’aérosol atteignent des tailles suffi-
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FIGURE 1.4 – Schéma de la distribution granulométrique des aérosols et de leurs mécanismes de forma-
tion et de déposition adapté de Whitby and Cantrell [1976].

santes (supérieures à 50− 100nm), elles peuvent servir de noyau de condensation pour la for-

mation de gouttelettes de nuage (Cloud Condensation Nuclei, CCN). Ce sont principalement

les particules du mode d’accumulation qui participent à la formation des gouttelettes de nuage

(Komppula et al. [2005]; Asmi et al. [2012]).

Le cycle des aérosols dans l’atmosphère a un impact non négligeable sur le climat. Première-

ment, l’interaction entre la lumière solaire et les particules d’aérosol affecte la quantité d’énergie

qui arrive à la surface du globe. Ce premier effet des particules d’aérosols est connu sous le nom

d’impact radiatif direct (Charlson et al. [1991]). Il est difficile de quantifier la contribution de cet

impact dans le bilan radiatif terrestre : à l’échelle globale, il est assorti d’un effet de refroidis-

sement de l’atmosphère, mais dont l’intensité est entachée d’une incertitude importante (Rose

[2014]). Deuxièmement, des effets dits indirects s’ajoutent à l’impact radiatif direct, ils sont
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essentiellement liés au rôle de CCN joué par certaines particules. Le principe est simple, une

augmentation de la concentration en particules entraine une augmentation du nombre de CCN.

Les nuages contiennent donc plus de gouttelettes, par conséquent leur pouvoir réfléchissant (al-

bédo) est plus élevé et conduit à un refroidissement de l’atmosphère. Ce premier effet indirect

a été mis en lumière par Twomey [1977]. De plus, si la taille des gouttelettes est modifiée, alors

la capacité du nuage à précipiter, et donc son temps de vie, sont affectés. La découverte de ce

deuxième effet est due à Albrecht [1989].

Le rôle des aérosols sur le climat reste aujourd’hui difficile à quantifier, et la complexité des in-

teractions entre les particules et le climat est encore accrue par l’existence de rétroactions (Rose

[2014]).

1.2.3 Les aérosols analysés dans les carottes de glace

Les concentrations en impuretés dans les carottes de glace profondes nous donnent des infor-

mations sur les aérosols passés. Toutefois, l’interprétation de ces données en terme de source et

de condition de la chimie atmosphérique est compliqué pour deux raisons principales : (1) les

variations locales du taux d’accumulation, (2) les modifications du transport atmosphérique des

sources vers le continent Antarctique. Malgré ces limites, l’étude des carottes de glace fournit

des informations importantes sur les paléoenvironnements atmosphériques, en particulier pour

les cycles biogéniques majeurs (S, N et C). En retour, l’étude simultanée des paramètres cli-

matiques et environnementaux est nécessaire pour mieux comprendre les interactions entre la

chimie atmosphérique et le climat.

De nombreuses études ont mis en lumière la présence d’une quantité importante d’impuretés

dans les carottes de glace, incluant des espèces insolubles (essentiellement aluminosilicates) et

solubles (Na+, NH ; K+, Ca2+, Mg2+, H+, Cl−, NO−3 et SO2−
4 ) dans la neige polaire (Boutron

and Lorius [1979]; Delmas [1992]; Legrand [1985]). Les carbonates partiellement solubles sont

également importants à prendre en compte puisqu’ils sont à l’origine d’une part de la difficulté

d’interprétation des analyses en continu (CFA pour Continuous Flow Analysis) de calcium (e.g.

Sala et al. [2008]). Les mesures des différentes espèces se font principalement par chroma-

tographie à échange d’ions, souvent appelée chromatographie ionique. La technique ICP-MS
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(Inductively Coupled Plasma Mass Spectrometry) de spectrométrie de masse à plasma à cou-

plage inductif peut également être utilisée.

Les cendres volcaniques - Une éruption volcanique s’accompagne d’une émission massive de

gaz dans l’atmosphère, ainsi qu’une importante quantité de particules solides. Le sulfate (SO−2
4 )

est le principal marqueur des éruptions volcaniques, et l’analyse chimique des carottes de glace

permet de retracer les éruptions volcaniques passées. Les composés émis sont transportés par

les courants atmosphériques, avant d’être redéposés et conservés si le milieu le permet. La glace

polaire est la meilleure archive dont nous disposons en terme de paléo volcanisme (Sigl et al.

[2013, 2015]; Gautier [2015]). Pour la paléoclimatologie, les éruptions volcaniques enregistrées

dans les glaces polaires nous permettent d’améliorer les datations des carottes de glace en utili-

sant les couches de cendres et les pics de sulfate des éruptions identifiées et datées. Les pics les

plus remarquables servent alors de marqueurs temporels. L’impact climatique de ces éruptions

est lui aussi étudié.

Les poussières - Les aérosols désertiques ou poussières minérales font partie des espèces traces

présentes dans l’atmosphère sous forme de particules. Les grands déserts, comme les déserts

du Sahara et du Sahel, sont les plus grandes sources de poussière minérale. L’intérêt porté à

l’étude du cycle des aérosols désertiques résulte des impacts qu’ils ont sur leur environnement.

En effet, les aérosols désertiques en suspension dans l’atmosphère rétrodiffusent une partie du

rayonnement solaire, ce qui entraine un refroidissement en surface. A l’inverse ils réchauffent

l’atmosphère en absorbant une partie du rayonnement tellurique. Le calcium (Ca2+) est géné-

ralement l’élément utilisé comme marqueur des poussières minérales. Dans le cadre de mon

étude, je me suis intéressée au rôle des impuretés dans le processus de densification de la neige,

cet aspect sera présenté dans la section suivante ainsi qu’au Chapitre 2 (Bréant et al. [2017]).

1.2.4 Le rôle des aérosols sur la densification du névé

Nous venons de présenter les différents types d’aérosols, leurs impacts sur le climat et ceux pré-

sents dans les carottes de glace. Nous nous intéressons aux aérosols car depuis de nombreuses

années ils sont au cœur des débats sur la compréhension de la densification du névé. En effet,
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la présence d’impuretés dans la glace peut jouer un rôle sur la vitesse de densification.

Hörhold et al. [2012] ont mis en évidence une relation entre variabilité de la concentration

en calcium (utilisée comme marqueur des variations passées des concentrations en poussières)

et variabilité de la densité de différents névés polaires. La forte corrélation qu’ils présentent

indique que les aérosols facilitent la déformation mécanique de la neige conduisant à une densi-

fication plus rapide. Dans une des carottes étudiées l’effet des aérosols implique que la densité

développe un cycle saisonnier identique au cycle saisonnier du calcium. L’effet des aérosols

est susceptible d’avoir des implications directes sur notre compréhension de la densification du

névé polaire et des estimations des différences d’âges entre gaz et glace en période glaciaire.

Freitag et al. [2013] ont simulé cette variabilité et l’impact des impuretés sur la densification

avec un modèle simple de densification de la neige. L’effet des aérosols est formulé sur une base

empirique en utilisant les variations saisonnières des concentrations en calcium (Ca2+).

Malgré les bonnes corrélations observées, des précautions doivent être prises quant aux conclu-

sions tirées par l’utilisation des concentrations en calcium comme marqueur des variations pas-

sées des concentrations en poussières. En effet, le calcium ne représente pas toutes les pous-

sières, et ne permet pas de distinguer les poussières solubles et insolubles. Or, il a été montré

que les poussières solubles et insolubles peuvent avoir des impacts différents sur la densification

(Durand et al. [2006]). Ensuite parce que le calcium mesuré par CFA (Continuous Flow Analy-

sis) utilisé par Freitag et al. [2013] peut mal représenter la composante insoluble des poussières

(Sala et al. [2008]). Pour finir, l’étude de Hörhold et al. [2012] et les simulations de Freitag et al.

[2013] ne prennent pas en compte la localisation des impuretés dans le névé. Si les poussières

sont localisées ou non aux joints de grains leurs rôles sur la densification sera différent (Alley

[1987]).

En conclusion, les poussières semblent jouer un rôle important sur la densification du névé,

cependant leurs effets restent encore mal contraints.

1.3 Outils analytiques

Dans cette section, je vais dans un premier temps présenter les différentes étapes nécessaires

avant de pouvoir effectuer les mesures de la composition isotopique des bulles d’air piégées dans

la glace. Puis, dans un second temps, j’expliquerai le fonctionnement de la ligne d’extraction
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des gaz et les différentes manipulations à effectuer. Pour finir, je décrirai comment les mesures

au spectromètre de masse sont réalisées et quelles corrections sont appliquées.

1.3.1 Découpe et conditionnement de la glace

Au cours de ma thèse, j’ai mesuré la composition isotopique de l’air piégé dans les carottes de

glace pour les sites de Dôme C et Talos Dôme (Figure 1.5).

FIGURE 1.5 – Carte de l’Antarctique indiquant les localisations des forages de Dôme C et de Talos Dôme

Pour cela j’ai découpé de la glace en grande quantité et dans différents laboratoires. J’ai réalisé

deux sessions de découpe de glace au Fontanil à Grenoble pour la carotte de Dôme C (8 jours,

environ 200 échantillons) et une session à Milan en Italie pour la carotte de Talos Dôme (3

jours, 98 échantillons). Lors d’un forage, les carottes sont partagées selon les pays participant

physiquement et financièrement au projet de carottage. Environ 1/3 de la carotte est archivée, le

reste est utilisé pour différentes analyses (chimie, isotopes, gaz, . . . ; Figure 1.6).

Les différentes parties sont ensuite acheminées par cargo réfrigéré jusqu’en laboratoire, la

chaîne du froid ne doit jamais être rompue. Une fois arrivées en laboratoire, elles sont en-

treposées dans de grandes chambres froides où la température varie très peu, restant autour de

−25◦C. Encore une fois toutes les précautions sont prises pour ne pas rompre la chaîne du froid
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FIGURE 1.6 – Plan de découpe d’une carotte de glace (exemple de la carotte de Talos Dome)[CFA :
Continuous Flow Analysis ; FIC : Fast Ion Chromatography]

ou engendrer de trop grosses variations de température qui pourraient provoquer une perte de

gaz dans la glace, et donc fausser les futures analyses. Les carottes de glace ne sont que très

peu déplacées, en effet quand un chercheur a besoin d’échantillons, il vient les découper direc-

tement en chambre froide. Environ 30g de glace ont été nécessaires pour l’analyse des isotopes

des gaz inertes, quand les quantités de glace restantes le permettaient, un réplica a été réalisé. Il

nous faut tenir compte des bords qu’il faudra redécouper avant analyse – à cause des différentes

pertes de gaz qui ont pu affecter la glace – il nous faut donc un échantillon d’environ 50g.

Une fois les échantillons nécessaires pour mes analyses découpés, je les entrepose dans une

caisse spéciale remplie d’eutectiques refroidis préalablement à −25◦C et les transporte jusqu’à

la chambre froide du LSCE, les analyses vont pouvoir commencer.

1.3.2 Extraction de l’air piégé dans la glace

Dans le cadre de ma thèse, j’ai utilisé la ligne semi-automatique d’extraction des gaz du LSCE

développée par Amaëlle Landais (Capron [2010]). Elle permet l’extraction de 8 échantillons
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par jour grâce à un système d’ouverture et de fermeture des vannes pneumatiques pilotées par

le logiciel labview (Figure 1.8). Cette ligne permet de diviser la présence quotidienne de l’utili-

sateur par 4 par rapport à une ligne d’extraction manuelle, passant de 8h à 2h.

Avant de pouvoir commencer les analyses, les échantillons doivent être redécoupés. Il faut

rogner 3 à 5 mm de glace sur toutes les faces de l’échantillon (Figure 1.7), puis découper en

petits cubes d’environ 1cm3 pour qu’ils puissent rentrer dans les ballons de la ligne d’extraction.

Une fois cette étape réalisée, l’extraction de l’air doit être faite dans la journée pour éviter une

nouvelle contamination de l’échantillon. Quand cela a été possible chaque profondeur de glace

a été analysée deux fois, afin d’estimer les incertitudes.

FIGURE 1.7 – Schéma des différentes découpes à réaliser sur les échantillons de glace avant analyse

Dans un deuxième temps deux échantillons d’air extérieur sont placés dans des fioles en verre et

six échantillons de glace sont placés dans des ballons en verre avant d’être connectés à la ligne

via un raccord cajon. Les deux échantillons d’air extérieur sont nécessaires à la calibration et

à la vérification du bon fonctionnement de la ligne. Les ballons sont ensuite plongés dans un

bain d’éthanol maintenu à une température d’environ −22◦C grâce à un cryoréfrigérateur qui

va nous permettre de maintenir les fragments de glace congelés pendant la mise sous vide des

ballons. La rosette contenant les cannes où seront récupérés les gaz provenant des échantillons

de glace est plongée dans un tank d’hélium liquide à −269◦C (Figure 1.8).

Avant de lancer la séquence sous labview, les tubes d’air comprimé qui contrôlent l’ouverture

et la fermeture des vannes sont connectés aux vannes des échantillons (fioles d’air extérieur et

ballons avec morceaux de glace) et à la rosette plongée dans l’hélium. Une fois la séquence sous

labview lancée, elle suit les étapes suivantes :
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FIGURE 1.8 – Ligne d’extraction des gaz semi automatique du LSCE (a) avec la rosette (b) et le logiciel
labview (c)

- Mise sous vide des ballons. Une fois le vide testé et l’absence de fuite sur la ligne vérifiée,

les ballons sont ouverts un par un, un test en statique est réalisé pendant 5 secondes. Ce test est

nécessaire pour vérifier qu’il n’y a pas de fuite et que les températures du bain et de la glace

sont correctes (à la pression de vapeur saturante). Si ce n’est pas le cas, la pression va très vite

augmenter. Dans le cas contraire le pompage commence, il va durer 40 minutes. Une pression

seuil de 1.5 mBar (liée à la pression de vapeur saturante) est fixée et en cas de dépassement la

séquence s’arrête car il y a un risque de fuite.

- Phase de dégel. Il faut indiquer à labview qu’il peut fermer les vannes. La phase de dégel

commence une fois que l’éthanol est enlevé du bain et donc quand les ballons sont en contact

avec l’air ambiant. Le bain est rempli d’eau dont la température correspond à celle de la pièce.

On pourrait mettre de l’eau plus chaude pour accélérer la fonte mais la condensation qui en

résulterait pourrait boucher la ligne. Pour savoir si le vide a bien été fait dans les ballons il suffit
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d’attendre quelques minutes que la glace commence à fondre, si c’est le cas les bouts de glace

bougent et sautent dans les ballons. La glace va fondre pendant environ 1h30.

- Préparation des pièges. Une fois que la glace a complètement fondu on enlève l’eau du

bain et on commence à préparer les différents pièges. Il faut préparer le piège à eau, pour

cela on mélange de l’éthanol et de l’azote liquide dans un dewar de 1L jusqu’à atteindre une

température de−100◦C. Ensuite on introduit le piège à CO2 dans un dewar de 1L rempli d’azote

liquide (environ −200◦C). Les deux pièges sont positionnés dans les dewars 10 minutes avant

le lancement de l’extraction afin d’atteindre la température du dewar.

- Piégeage. Pendant 30 secondes l’air est libéré dans la ligne en passant successivement

dans le piège à eau puis dans le piège à CO2 avant d’être piégé dans une canne de la rosette.

L’échantillon est ensuite pompé pendant 5 min. A la fin de chaque extraction une pression seuil

de 0.005 mBar (liée au piégeage dans l’hélium) ne doit pas être dépassée auquel cas, la séquence

automatique s’arrête.

La rosette peut être analysée environ 45 minutes après avoir été retirée du tank d’hélium à la fin

de la séquence. En effet il faut attendre qu’elle soit à température ambiante avant de commencer

les analyses au spectromètre de masse pour que les éléments aient le temps de se stabiliser dans

la canne.

1.3.3 Mesures au spectromètre de masse

Dans le cadre de ma thèse, les mesures de la composition isotopique de l’air piégé dans la glace

ont été réalisées au LSCE sur un spectromètre de masse Thermo Delta V Plus (Figure 1.9). Il

contient 10 collecteurs permettant de mesurer simultanément les compositions isotopiques de

l’azote (masses 28, 29 et 30), de l’oxygène (masses 32, 33 et 34), de l’argon (masses 36, 38 et

40) et du CO2 (masse 44, il ne sera pas mesuré pour mes analyses).

Le spectromètre a été automatisé afin de permettre la mesure automatique des huit échantillons

piégés dans la rosette pendant la nuit qui suit l’extraction des gaz. C’est le logiciel de commande

ISODAT qui gérera les fermetures/ouvertures des vannes et les différents pompages.

Pour les échantillons d’air extraits à partir de la ligne semi-automatique le standard de labo-

ratoire utilisé est de l’air sec sans CO2 qui est calibré chaque jour par rapport à l’air atmo-

sphérique. L’aliquote de standard de laboratoire (1cm3) et l’échantillon sont introduits en même
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FIGURE 1.9 – Schéma de l’ionisation des gaz dans le spectromètre Thermo Delta V Plus du LSCE
[modifié de Casado, 2016]

temps par détente chacun dans un des volumes variables du spectromètre. L’introduction si-

multanée permet de comparer un fractionnement isotopique de l’air pouvant s’opérer lors de la

phase de transfert, l’échantillon et le standard subissent la même chose, par conséquent si il y

a un biais, ce sera le même pour les deux. Les gaz sont ensuite introduits dans la source. Les

volumes sont réglés de façon automatique pour le standard et l’échantillon pour que le voltage

soit identique des deux côtés au début de chaque séquence de mesure. Cet ajustement des pres-

sions se fera automatiquement pour garder le même voltage pour l’échantillon et le standard au

démarrage de chaque séquence. L’acquisition des données dure environ 45 min et est constituée

de deux séquences de 16 mesures, pour chaque canne il alterne entre la mesure de l’échantillon

et une mesure du standard, pour finir par une mesure de standard.
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Des corrections sont appliquées sur les données brutes du spectromètre de masse afin de li-

miter les biais induits par la procédure expérimentale d’une part, et par la mesure au spectro-

mètre d’autre part. Elles permettent d’améliorer la précision analytique en réduisant l’écart type

des mesures entre les données brutes et les données traitées. Ces corrections sur les analyses

isotopiques ont été définies pour la première fois par Sowers et al. [1989] puis modifiées suc-

cessivement (Severinghaus and Brook [1999]; Caillon et al. [2001]; Severinghaus et al. [2003];

Landais et al. [2003]).

La première correction est liée à une différence de pression. Le volume de l’échantillon étant

différent du volume du standard lorsqu’ils sont introduits dans le spectromètre de masse, il

en résulte une différence de pression entre les deux volumes variables. Bien que les volumes

soient fixés au début des mesures pour avoir le même voltage au début de chaque séquence de

16 mesures, les voltages vont évoluer différemment pour standard et échantillon au cours des

16 mesures effectuées. Cette correction est d’environ 0.007 ‰ pour le δ 15N mesuré au LSCE.

La deuxième correction est quant à elle liée aux masses interférentes. En effet, la source du

spectromètre de masse est le lieu de plusieurs interférences de masse liées au fait que les gaz

analysés ne sont pas purs. Les proportions de certains éléments ont une influence non négli-

geable sur la mesure des isotopes auxquels nous nous sommes intéressés. Par exemple, la valeur

du δ 15N dépend de la quantité d’oxygène présente dans le mélange N2−O2. Elle est calculée

la façon suivante :

δ
15Ncorr. f inale = δ

15Npress.corr.−0.0004×δ (O2/N2)mesure (1.23)

où le δ 15Npress.corr. correspond au δ 15N déjà corrigé de la différence de pression et le δ (O2/N2)mesure

le rapport O2/N2 mesuré pour chaque échantillon.

Il y a aussi la correction par rapport à l’air extérieur qui est notre standard et qui introduit un

décalage systématique par rapport aux mesures effectuées par rapport à notre gaz standard de

laboratoire. Pour cela 1 air extérieur est mesuré par jour pour cette calibration pour vérifier qu’il

n’y a pas de dérive de l’instrument ni du standard.
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1.4 Modélisation de la densification du névé

La compréhension des processus d’évolution du névé polaire, et donc de densification, est im-

portante pour de nombreuses applications en glaciologie. Principalement pour l’interprétation

des carottes de glace, en effet les modèles de densification du névé sont nécessaires pour établir

des chronologies cohérentes pour la glace et les gaz qu’elle renferme (Schwander et al. [1997];

Goujon et al. [2003]). Nous avons besoin des modèles de densification pour calculer l’âge des

névés à la Lock-In-Depth (LID, qui correspond à la profondeur où les bulles d’air piégées dans

la glace n’ont plus aucun échange avec l’atmosphère) pour pouvoir ainsi calculer le ∆âge (e.g.

Buizert and Severinghaus [2016]).

Dans cette section nous allons tout d’abord vous présenter le processus de formation de la neige

en glace tel qu’il est décrit dans les modèles puis nous décrirons rapidement le modèle utilisé

dans le cadre de ma thèse qui sera présenté plus en détail dans le Chapitre 2.

1.4.1 Processus de densification

La densification résulte de la déformation sous l’effet de la charge de la colonne de neige et

du névé situé au-dessus. L’étude des profils de densité mesurés a permis à Herron and Lang-

way [1980] d’identifier deux zones aux pentes différentes, séparées à la densité ρneige/neve =

550kg/m3. Cette observation montre que des mécanismes différents opèrent dans différentes

zones du névé, cette séparation en deux zones est présente dans tous les modèles de névé exis-

tants. De plus Herron and Langway [1980] ont montré que la densification dépend essentielle-

ment de la température et de l’accumulation :

- la dépendance à l’accumulation est représentée par la contrainte du poids de la colonne de

neige, il en résulte une déformation proportionnelle au changement de densité dû à la compres-

sion.

- la dépendance à la température suit une loi d’Arrhenius avec une énergie d’activation, il

s’agit de l’énergie qui doit être apportée à un système pour que la déformation ait lieu. Pour

chaque stade (neige et névé) une énergie d’activation est attribuée.

Seulement les influences de ces deux paramètres sont difficiles à dissocier ce qui entrave notre

compréhension et donc notre modélisation du processus. En effet, au cours d’une déglaciation
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par exemple, la température va augmenter, accélérant la vitesse d’enfoncement du névé et di-

minuant son épaisseur. Dans le même temps, l’accumulation va augmenter, le névé va donc se

construire plus vite augmentant son épaisseur. Ces effets opposés sur la vitesse de densification

sont difficiles à quantifier parfaitement et diffèrent en fonction des sites étudiés. Par exemple

pour les sites dits extrêmes, qui n’ont pas d’analogues actuels, la modélisation des vitesses de

densification dans le passé reste très incertaine.

Grâce aux observations actuelles et aux mesures de densité effectuées pour de nombreux sites,

la modélisation des profils de densité à l’état stationnaire pour les névés actuels ne pose pas de

problème majeur pour les modèles de densification existants. En revanche, l’extrapolation du

comportement du névé lors d’un changement climatique reste complexe.

Le modèle de Herron and Langway [1980] est basé sur l’hypothèse d’un névé à l’équilibre. Afin

d’améliorer la modélisation du névé en régime transitoire pour étudier l’évolution du ∆âge lors

des transitions climatiques, une nouvelle formulation a été développée (Arnaud et al. [2000];

Goujon et al. [2003]). Elle est basée sur les processus physiques de frittage sous pression, par

analogie avec le frittage des céramiques à chaud (Wilkinson and Ashby [1975]; Bernache-

Assollant [2005]). Près de la surface, la pression de la colonne de neige n’est pas suffisante

pour être le moteur de la densification, et d’autres mécanismes doivent être pris en compte.

Les premiers modèles de densification incluant le frittage sous pression utilisaient l’équation de

Herron et Langway pour le premier stade (Barnola et al. [1991]; Schwander et al. [1997]). Dans

les premiers mètres, les gradients de température sont importants, et conduisent à un fort mé-

tamorphisme de la neige (Colbeck [1997]). Ce métamorphisme n’est généralement pas inclus

dans les modèles de densification. A partir d’environ deux mètres de profondeur, le névé est

pratiquement isotherme et le mécanisme de glissement aux joints de grains considéré comme

dominant (Alley [1987]).

La densification du névé est quant à elle modélisée comme une juxtaposition de sphères de taille

identique, dont la surface se déforme (Figure 1.10). Au départ, la surface de contact étant faible,

la pression qui s’exerce sur les joints est forte (concentrée sur une petite zone), les grains sphé-

riques se déforment rapidement. Puis, à mesure qu’ils se déforment leurs surfaces de contact

grandissent et la pression s’excerçant sur les joints devient moins forte (la zone s’étend) et donc
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la vitesse de densification diminue. La nouvelle formulation donne des résultats proches de

ceux de Herron and Langway [1980] mais elle représente le processus de manière plus phy-

sique. Il existe plusieurs mécanismes de déformation des joints de grains (Maeno and Ebinuma

[1983]; Arzt [1982]) qui dominent dans différents gammes de température et de pression (ac-

cumulation). Chaque mécanisme est associé à une dépendance en température suivant une loi

d’Arrhenius avec une énergie d’activation différente, située entre 30 et 120 kJ/mol (Maeno and

Ebinuma [1983]). Actuellement dans les modèles, une seule énergie d’activation est utilisée

pour chaque stade de densification.

FIGURE 1.10 – Différentes représentations de la déformation des grains lors de la densification : (a)
schéma de la déformation de sphère par frittage sous pression tiré de Salamatin et al. [2009], (b) image
binaire qui illustre le névé pendant la densification à 45 m, 650 kg.m−3 tiré de Arnaud et al. [2000],
(c) Images à microscopie électronique à balayage de la micro-structure des particules de glace à −25◦C
après 216h de compression tiré de Blackford [2007].

Une fois la densité de la glace atteinte ce ne sont plus les grains de neige qui sont modélisés,

mais les pores dont le volume diminue. L’interface entre la glace et les bulles d’air est soumise

à la différence de pression entre le poids de la colonne de névé qui s’exerce sur la glace et à

la pression de l’air contenu dans la bulle qui augmente. La modélisation des pores de forme

cylindrique au début puis sphériques suit la formulation de Wilkinson and Ashby [1975]. La
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modélisation de la densification de la glace n’est pas vraiment importante pour étudier le ∆âge

puisque les pores sont déjà fermés, en revanche elle l’est pour la représentation du profil de

température dans le névé.

Les modèles de densification basés sur le principe du frittage (Barnola et al. [1991]; Arnaud

et al. [2000]; Goujon et al. [2003]) ont des paramètres qui ont été déterminés empiriquement

pour modéliser correctement les sites actuels. Néanmoins, ces paramétrisations ont leur limites,

et aucun des modèles existants ne permet de modéliser correctement le ∆âge dans les sites froids

(Vostok, Dome C) en période glaciaire.

En résumé, le modèle de densification produit un profil de densité en fonction de la profon-

deur, jusqu’à obtention de la densité de la glace. Ce profil dépend essentiellement de la densité

de surface, de la température et de l’accumulation. Pour simuler les teneurs en δ 15N et ainsi

obtenir des indications directes sur l’épaisseur du névé dans le passé nous devons connaitre la

densité de piégeage des gaz, ρLID. Les premiers modèles utilisaient une densité constante pour

tous les sites ρLID = 819 kg.m−3 (e.g. Barnola et al. [1991]), mais Martinerie et al. [1994] ont

proposé une paramétrisation de la profondeur de piégeage dépendante de la température. La

densité de piégeage est ensuite traduite en profondeur de piégeage ZLID à l’aide du profil de

densité produit par le modèle de densification, elle-même reliée au fractionnement gravitation-

nel grâce à l’équation suivante :

δ
15Ngrav = ∆mg(ZLID−Zconv)/RT (1.24)

où Zconv correspond à l’épaisseur de la zone convective que nous avons besoin de connaitre pour

la modélisation (fixée à 2m pour tous les sites sauf Vostok, 13m d’après Bender et al. [2006]).

1.4.2 Modèle du LGGE utilisé dans le cadre de mon doctorat

Dans le cadre de mon doctorat j’ai travaillé à l’amélioration du modèle du LGGE (Barnola et al.

[1991]; Arnaud et al. [2000]; Goujon et al. [2003]) pour les simulations passées du δ 15N, en

particulier pour les sites dit extrêmes, c’est-à-dire avec des températures très basses et de faibles

taux d’accumulation (e.g. Dôme C, Vostok, Dôme F, Dôme A).

57



Le modèle de Goujon et al. [2003] est une version dynamique du modèle de densification 1-D

de Arnaud et al. [2000]. En s’inspirant du frittage à chaud des céramiques ou des métaux, la

densification du névé polaire est décrite comme un glissement aux joints de grains pour la pre-

mière étape : densification de la neige (Alley [1987]) comme une déformation plastique d’un

matériau poreux pour l’étape de densification du névé (Arzt [1982]). La principale amélioration

du modèle de Goujon et al. [2003] émane du calcul du transport de la chaleur dans la calotte de

glace, de la surface au socle rocheux, en utilisant une version simplifiée du modèle du transport

de la chaleur dans la glace de Ritz [1989]. En plus de déterminer la profondeur de fermeture

des pores et ∆âge, ce modèle permet de simuler les gradients verticaux de température actuels

et passés dans le névé et la glace. De plus, la reproduction des variations passées du δ 15N par

le modèle de Goujon et al. [2003] permet de quantifier les variations de température et d’accu-

mulation associées aux évènements de Dansgaard-Oeschger (D-O) indépendamment de celles

calculées à l’aide des isotopes de l’eau (e.g. Landais et al. [2004]; Guillevic et al. [2013]). Les

isotopes de l’air sont calculés en suivant les Equations (1.4) et (1.5). Une approche inverse

peut également être utilisée pour reconstruire ces paramètres passés (LID et ∆âge ; Orsi et al.

[2014]). Ce modèle a été optimisé pour les conditions actuelles au Groenland et pour certains

sites antarctiques (Goujon et al. [2003]; Landais et al. [2006]).

Le modèle du LGGE est le modèle le plus complet de la littérature, mais il ne permet pas de

reproduire correctement le ∆âge en période glaciaire dans les sites extrêmements froids du pla-

teau Antarctique. Aucun des modèles de densification existants ne simule dans le bon sens les

variations passées de δ 15N. Nous avons donc essayé d’améliorer les simulations pour les sites

extrêmes sans dégrader les simulations pour les autres sites qui ne posaient pas de problème.

Notre idée était de nous concentrer sur les paramètres climatiques jouant le plus sur le proces-

sus de densification, comme la température et l’accumulation. Nous avons choisi de modifier

la paramétrisation de la température dans le modèle et d’incorporer l’effet des aérosols dans le

modèle comme cela avait été fait par Freitag et al. [2013], leur paramétrisation sera détaillé dans

le chapitre suivant. Le travail effectué visait à réconcilier mesures et simulations, il sera détaillé

dans le Chapitre 2 (Bréant et al. [2017]) et de nouvelles simulations pour les sites extrêmes

seront présentées dans le Chapitre 4.
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1.5 Récapitulatif des mesures effectuées au cours de mon doc-

torat

Comme précisé précédemment, j’ai effectué de nombreuses mesures de δ 15N au cours de mes

trois ans de thèse. Deux carottes ont été analysées, la carotte de Dôme C et celle de Talos Dôme.

Pour chaque échantillon de glace, préalablement découpé en chambre froide, les bouts de glace

sont divisés en deux afin d’effectuer deux analyses simultanées. Cette technique nous permet

de réduire les incertitudes sur les mesures.

Je présente dans cette section un tableau récapitulatif de toutes les mesures effectuées sur la

ligne d’extraction du LSCE à Paris pendant mon doctorat.

Sites Coordonnées Gaz mesuré Nombre de mesures Profondeur concernées Lieux

Dôme C 75°06’S,123°21’S δ 15N 447 1580 à 2580 m LSCE

Talos Dôme 72°47’S,159°04’E δ 15N 202 1041 à 1286 m LSCE

TABLE 1.1 – Tableau récapitulatif des mesures effectuées pendant mon doctorat sur la ligne d’extraction
du LSCE, chaque échantillon de glace a été divisé en deux, 1 échantillon + 1 replica.
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Chapitre 2

Modélisation de la densification de la neige

polaire lors de la dernière déglaciation au

Groenland et en Antarctique

Introduction

Dans l’introduction générale et le Chapitre 1 nous avons présenté le processus de densification

de la neige ainsi que différents modèles de densification existants. Depuis 40 ans, le problème

majeur de ces modèles concerne la simulation du δ 15N pour certains sites antarctiques, comme

les sites du plateau Est Antarctique où l’accumulation et la température sont basses (Sowers and

Bender [1992] ; Goujon et al. [2003]). En effet, pour ces sites les évolutions du δ 15N simulé lors

des transitions glaciaires-interglaciaires sont opposées aux mesures de δ 15N effectuées sur les

carottes de glace correspondantes (Figure 2.1). Ces différences de signal entre les simulations et

les mesures sont à l’origine des larges incertitudes associées à l’estimation de ∆âge pour ces sites

et posent des questions sur la validité des modèles ainsi que sur notre interprétation du δ 15N.

Les problèmes de simulation du δ 15N pour les sites du plateau Est Antarctique sont liés à la

difficulté de simuler les déglaciations, car les effets de la température et de l’accumulation sont

opposés sur la modélisation de l’épaisseur du névé. Comme il n’existe pas d’analogue actuel

aux conditions glaciaires de certains sites en Antarctique de l’Est comme Vostok ou Dôme

C, la prédiction de la LID par les modèles de densification dans cette zone de température et
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d’accumulation extrêmement faibles ne peut pas être testée et est donc entachée d’une grande

incertitude. Ces difficultés avaient été illustrées par Landais et al. (2006) et Capron et al. (2013)

par des comparaisons entre les sorties du modèle de densification du LGGE et des données de

δ 15N en Antarctique de l’Est.

FIGURE 2.1 – Comparaison des mesures en δ 18O et δ 15N et des simulations en δ 15N effectuées avec le
modèle du LGGE (Goujon et al. [2003]) pour les sites GISP2, EDML et EDC (inspirée de la Figure III.5
dans Capron [2010]).

2.1 Inter-comparaison de modèles de densification

Plus récemment, Lundin et al. [2017] ont montré des résultats étendus à un ensemble de modèles

de densification. Tous les modèles présentés dans cette synthèse montrent une augmentation de

la profondeur de la LID pour une augmentation de l’accumulation et une diminution de la LID
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pour une augmentation de la température ; ou en revanche, les variations de profondeur pour

un même test ne sont pas les mêmes (Figure 2.2). Par exemple, pour l’expérience 2 de la tem-

pérature (ex2 dans la Figure 2.2), l’amplitude de la LID entre -40°C et -35°C (l’accumulation

restant constante) est de 11 m pour le modèle d’Herron and Langway (HLS) et de 9 m pour le

modèle de Goujon (GOU). Pour le test d’accumulation 5 (ex5 dans la Figure 2.2), l’amplitude

de variation de la LID entre 0.15 m/s et 0.20 m/s est de 8 m pour HLS et de 4 m pour GOU. De

plus, cet article ne présente pas de simulation pour des températures inférieures à −50◦C, c’est

à dire pour des conditions pour lesquelles nous n’avons pas des mesures dans des névés actuels.

Nous pouvons donc nous attendre à des différences encore plus grandes entre les modèles dans

ces conditions.

FIGURE 2.2 – Tests pour les 6 expériences de Lundin et al. [2017] avec les différents modèles calculant la
profondeur de fermeture des bulles (BCO pour Bubble Close-Off ; Figure 10 dans Lundin et al. [2017]).
(a-c) : la profondeur du BCO diminue avec l’augmentation des températures
(d-f) : la profondeur du BCO augmente avec l’augmentation de l’accumulation
HLA = Herron and Langway [1980] : Analytic solution ; HLS = Herron and Langway [1980] : Stress-
based solution ; BAR= Barnola et al. [1991] ; GOU = Goujon et al. [2003] ; ART = Arthern et al. [2010] ;
LIG = Ligtenberg et al. [2011] ; SIM = Simonsen et al. [2013] ; CMG = Cummings et al. [2013]

En outre, aucun de ces modèles n’est capable de prédire une augmentation de la LID lors d’une

déglaciation à basse température comme suggérée par les mesures de δ 15N. Il paraît donc im-

portant de revisiter la construction de ces modèles à la lumière des études récentes. Notamment,
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Capron et al. [2013] ont suggéré que l’effet de la température sur la densification à basse tem-

pérature était trop important et Freitag et al. [2013] ont suggéré que l’effet des poussières sur

le métamorphisme du névé devait être pris en compte dans le métamorphisme de la neige. Ils

ont montré que la vitesse de densification peut aussi être sensible à la teneur en impuretés dans

le névé, et pas seulement dépendante de la température et de l’accumulation (Freitag et al.

[2013]). Ils ont proposé un nouveau modèle de densification qui prend en compte l’effet des

poussières sur la densification des névés polaires. Pour cela, ils ont modifié les modèles de

Herron and Langway [1980] et de Pimienta-Barnola (Barnola et al. [1991]) en introduisant un

effet des poussières qui diminue l’énergie d’activation nécessaire à la déformation. Motivés par

les récents résultats de Hörhold et al. [2012], l’effet des poussières est formulé sur une base

empirique qui utilise la corrélation entre variations saisonnières des concentrations en calcium

(Ca2+) et variabilité de la densité. Les profils de densité à haute résolution simulés et mesurés

montrent un bon accord. La même paramétrisation est appliquée pour les sites du Groenland et

de l’Antarctique. Les résultats suggèrent que le rôle des poussières est important à prendre en

compte si l’on veut modéliser au mieux la densification polaire passé pour tous les sites.

2.2 Modélisation de l’évolution de l’épaisseur du névé pen-

dant la dernière déglaciation

Nous nous sommes inspirés des études menées sur le frittage des céramiques à chaud (Bernache-

Assollant [2005]), pour la physique du processus de densification de la neige polaire, qui sug-

gèrent plusieurs mécanismes de densification en fonction de la température. Nous avons aussi

testé la paramétrisation de l’effet des poussières de Freitag et al. [2013] et évalué l’impact de ces

modifications sur la simulation de profils de densité de névés actuels. Puis nous avons confronté

les résultats du modèle pour la dernière déglaciation aux données de δ 15N. C’est le travail que

nous présentons dans ce chapitre, au travers de l’article "Modelling firn thickness evolution du-

ring the last deglaciation : constraints on sensitivity to temperature and impurities", publié en

2017 dans Climate of the Past.
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Abstract. The transformation of snow into ice is a complex
phenomenon that is difficult to model. Depending on sur-
face temperature and accumulation rate, it may take several
decades to millennia for air to be entrapped in ice. The air is
thus always younger than the surrounding ice. The resulting
gas–ice age difference is essential to documenting the phas-
ing between CO2 and temperature changes, especially dur-
ing deglaciations. The air trapping depth can be inferred in
the past using a firn densification model, or using δ15N of air
measured in ice cores.

All firn densification models applied to deglaciations show
a large disagreement with δ15N measurements at several sites
in East Antarctica, predicting larger firn thickness during the
Last Glacial Maximum, whereas δ15N suggests a reduced
firn thickness compared to the Holocene. Here we present
modifications of the LGGE firn densification model, which
significantly reduce the model–data mismatch for the gas
trapping depth evolution over the last deglaciation at the
coldest sites in East Antarctica (Vostok, Dome C), while pre-
serving the good agreement between measured and modelled
modern firn density profiles. In particular, we introduce a de-
pendency of the creep factor on temperature and impurities
in the firn densification rate calculation. The temperature in-
fluence intends to reflect the dominance of different mecha-
nisms for firn compaction at different temperatures. We show
that both the new temperature parameterization and the in-
fluence of impurities contribute to the increased agreement
between modelled and measured δ15N evolution during the
last deglaciation at sites with low temperature and low ac-
cumulation rate, such as Dome C or Vostok. We find that a
very low sensitivity of the densification rate to temperature
has to be used in the coldest conditions. The inclusion of im-

purity effects improves the agreement between modelled and
measured δ15N at cold East Antarctic sites during the last
deglaciation, but deteriorates the agreement between mod-
elled and measured δ15N evolution at Greenland and Antarc-
tic sites with high accumulation unless threshold effects are
taken into account. We thus do not provide a definite solution
to the firnification at very cold Antarctic sites but propose po-
tential pathways for future studies.

1 Introduction

Ice cores are important tools to decipher the influence of dif-
ferent forcings on climate evolution. They are particularly
useful for reconstructing the past variations in polar tem-
perature and greenhouse gases. The longest record covers
the last eight glacial–interglacial cycles (EPICA community
members, 2004; Jouzel et al., 2007; Loulergue et al., 2008;
Lüthi et al., 2008) and very-high-resolution climate records
can be retrieved from ice cores drilled in high-accumulation
regions (Marcott et al., 2014; Rhodes et al., 2015; WAIS Di-
vide Project Members, 2013, 2015).

Polar ice is a porous medium and contains bubbles filled
with ancient atmospheric air, allowing the reconstruction of
the atmospheric composition in the past. The air is trapped
at about 50–120 m under the ice sheet surface. Above that
depth the interstitial air in firn pores remains in contact with
the atmosphere. Consequently, the air is always younger than
the surrounding ice, and this age difference, 1age, can reach
several millennia at the low temperature and accumulation
rate sites of East Antarctica.
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A precise determination of 1age is essential to quantify
the link between temperature changes recorded in the wa-
ter isotopic measurements on the ice phase and greenhouse
gas concentrations recorded in the gas phase. Still, quantify-
ing the temporal relationship between changes in greenhouse
gas concentrations in air bubbles and changes in polar tem-
perature recorded in the isotopic composition of the ice is not
straightforward. One way to address this question is through
the development of firn densification models that depict the
progressive densification of snow to ice and the associated
decrease in porosity. Below a certain threshold density, the
pores seal off and the air is trapped. The firn densification
models thus calculate the lock-in depth (hereafter LID) ac-
cording to surface climatic conditions. A higher temperature
accelerates the firn metamorphism and leads to a shallower
LID. Conversely, a higher snow accumulation at the surface
will have the effect of increasing the firn sinking speed and
hence deepening the LID.

On glacial–interglacial timescales, increasing temperature
is associated with increasing snow accumulation. Indeed, the
thermodynamic effect dominates when dealing with long-
term averages (several thousands of years), even if accumu-
lation and temperature are not always correlated on millen-
nial and centennial timescales in polar regions, especially in
coastal areas (e.g. Fudge et al., 2016; Altnau et al., 2015).
As a consequence, we observe joint increases in both accu-
mulation and temperature for all available ice cores covering
the last deglaciation. In the firn densification model, both ef-
fects partially compensate for each other, with the tempera-
ture effect being dominant in the current densification models
for the LID simulation over glacial–interglacial transitions in
deep drilling sites of the East Antarctic plateau, hence lead-
ing to the modelled LID decrease.

A first class of densification models is based on an em-
pirical approach to linking accumulation rate and tempera-
ture at different polar sites to densification rates (allowing
the match between the modelled and the measured density
profiles) (e.g. Herron and Langway, 1980). The Herron and
Langway (1980) model assumes that the porosity (air space
in the firn) variations directly relate to the weight of the over-
lying snow, hence the accumulation rate. A temperature de-
pendence following an Arrhenius law is also implemented to
account for a more rapid compaction at higher temperature.
Finally, the exact model sensitivity to temperature and ac-
cumulation rate is adjusted empirically in order to simulate
observed density profiles. Measured density profiles exhibit
different densification rates above and below 550 kg m−3 so
that different empirical laws are used for densities above and
below this threshold. Indeed, 550 kg m−3 corresponds to the
observed maximum packing density of snow (e.g. Anderson
and Benson, 1963), hence to a change in the driving mecha-
nism of firnification.

Despite its simple empirical description, and although
more sophisticated empirical models have been developed
(Arthern et al., 2010; Helsen et al., 2008; e.g. Li and Zwally,

2004; Ligtenberg et al., 2015), the Herron and Langway
(1980) firn model often provides good-quality results and is
still used in a number of ice core studies (e.g. Buizert et al.,
2015; Overly et al., 2016; Lundin et al., 2017). However, its
validity is questionable when used outside of its range of cal-
ibration, such as for glacial periods at cold sites on the East
Antarctic plateau for which no present-day analogue exists.
As a consequence, firn models including a more physical de-
scription of densification have been developed (e.g. Arnaud
et al., 2000; Salamatin et al., 2009). The model developed
over the past 30 years at Laboratoire de Glaciologie et Géo-
physique de l’Environnement (LGGE) (Arnaud et al., 2000;
Barnola et al., 1991; Goujon et al., 2003; Pimienta, 1987)
aims at using a physical approach that remains sufficiently
simple to be used on very long timescales (covering the ice
core record length). More complex models, explicitly repre-
senting the material microstructure, have been developed but
require a lot more computing time (Hagenmuller et al., 2015;
Miller et al., 2003). Still, the simplified physical mechanisms
in our model include parameters adjusted through compari-
son of modelled and measured present-day firn density pro-
files, which may induce biased results outside the range of
calibration.

In parallel to firn densification modelling, past firn LID
can also be determined using the δ15N measurements in the
air trapped in ice cores. Indeed, in the absence of transient
thermal gradients, the δ15N trapped at the bottom of the firn
is mainly related to the diffusive column height (DCH). This
is due to gravitational settling in the firn following the steady-
state barometric equation (Craig et al., 1988; Schwander,
1989; Sowers et al., 1989):

δ15Ngrav =

[
exp

(
1mgz

RTmean

)
− 1

]
1000

≈
gz

RTmean
1m× 1000 (‰), (1)

where 1m is the mass difference (kg mol−1) between 15N
and 14N, g is the gravitational acceleration (9.8 m s−2), R is
the gas constant (8.314 J mol−1 K−1), Tmean is the mean firn
temperature (K), and z is the noted DCH. In the absence of
convection at the top of the firn, the firn LID is equal to the
DCH.

In Greenland ice cores, where strong and abrupt surface
temperature changes occurred during the last glacial period
and deglaciation, δ15N is also affected by strong thermal
fractionation. An abrupt warming (on the order of 10 ◦C in
less than 50 years) indeed induces a transient temperature
gradient of a few degrees in the firn (Severinghaus et al.,
1998; Guillevic et al., 2013; Kindler et al., 2014). δ15N is
thus modified as δ15Ntherm =� ·1T , where� is the thermal
fractionation coefficient (Grachev and Severinghaus, 2003),
and this thermal signal is superimposed on the gravitational
one (the δ15Ntherm observed is lower than 0.15 ‰) in most
cases.
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Figure 1. Overview of snow densification and influence on the δ15N profile in the absence of any significant convective zone as observed in
most present-day δ15N profiles (Landais et al., 2006; Witrant et al., 2012).

While models can reproduce the observed δ15N at Green-
land sites over the last climatic cycle, a strong mismatch
is observed for cold Antarctic sites, especially on the East
Antarctic plateau (Dreyfus et al., 2010). In particular, both
the empirical and physical models predict a decrease in the
LID during glacial to interglacial transitions (Goujon et al.,
2003; Sowers et al., 1992), while the δ15N evolution indicates
an increase in the LID (Capron et al., 2013; Sowers et al.,
1992). The decrease in the LID in the models is caused by the
increase in temperature during the deglaciation, which has a
stronger impact than the increase in the accumulation rate.
The differences in modelled and measured δ15N for glacial
periods at cold sites on the East Antarctic plateau have im-
portant consequences for the 1age estimate and hence the
ice core chronology: using the firn densification models, the
modelled 1age for the glacial period at Vostok and Dome C
is too large by several centuries (Loulergue et al., 2007; Par-
renin et al., 2012).

Several hypotheses have already been invoked to explain
the δ15N model–data mismatch in Antarctica as detailed in
Landais et al. (2006), Dreyfus et al. (2010), and Capron et
al. (2013). First, the firnification models have been developed
and tuned for reproducing present-day density profiles and it
is questionable to apply them to glacial climate conditions
in Antarctica for which no present-day analogues are avail-
able. Second, increasing impurity concentration has been
suggested to fasten firn densification during the glacial period
(Freitag et al., 2013; Hörhold et al., 2012). Third, a ∼ 20 m
deep convective zone has been evidenced in the megadunes
region in Antarctica (Severinghaus and Battle, 2006), hence
suggesting that deep convective zones can develop in glacial
periods in Antarctica and explain the mismatch between firn
densification model and δ15N data (Caillon et al., 2003). This
hypothesis can explain the mismatch between modelled and
measured δ15N at EPICA Dronning Maud Land (EDML)
during the glacial period by invoking a 10 m convective zone

(Landais et al., 2006). However, it has been ruled out for ex-
plaining the strong mismatch between model and δ15N data
at EPICA Dome C (EDC) for the last glacial period (Par-
renin et al., 2012). Fourth, firn densification is very sensi-
tive to changes in temperature and accumulation rate so that
uncertainties in the surface climate parameters can lead to
a biased value of the modelled LID and hence δ15N. Fifth,
a significant thermal fractionation signal can affect the total
δ15N signal. However, this hypothesis has been ruled out by
Dreyfus et al. (2010) based on δ15N and δ40Ar data on the
last deglaciation at EDC.

In this study, we test whether simple modifications of the
LGGE model can reduce the model–data mismatch for the
LID evolution over the last deglaciation at sites on the East
Antarctic plateau. In particular, it has been suggested by
Capron et al. (2013) that the firn densification rate is un-
derestimated at very low temperatures. We also examine the
possible influence of impurity concentration in the LGGE
model following the approach from Freitag et al. (2013) and
Hörhold et al. (2012). The paper is organized as follows. In
the next section (Sect. 2) we present the physical model with
a focus on recent modifications. In Sect. 3, we compare the
model output to present-day observed firn density profiles
and δ15N data over the last deglaciation at different polar
sites from Greenland and Antarctica. Section 4 summarizes
our conclusions.

2 Densification model description and
improvements

An in-depth description of the LGGE firn densification
model is provided in Goujon et al. (2003). Here we first
briefly summarize its content and then detail the modifica-
tions introduced in this study. The main inputs to the model
are temperature and snow accumulation rate (Text S1 in
the Supplement). During climatic transitions occurring on
timescales similar to or shorter than firnification, the prop-
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agation of the atmospheric temperature signal into the firn
has to be taken into account (Schwander et al., 1997). The
thermomechanical model comprises four modules. A simple
ice sheet flow module calculates the vertical speed in a 1-D
firn and ice column. This vertical speed is used in the ther-
mal module to calculate heat advection. The thermal module
solves the heat transfer equation, which combines heat ad-
vection and heat diffusion across the whole ice sheet thick-
ness. Using the resulting temperature profile in the firn, the
mechanical module evaluates the densification rates resulting
from three successive mechanisms detailed below. Finally, a
gas–age module keeps track of snow layers sinking in a La-
grangian mode and uses a gas trapping criterion in order to
evaluate the gas trapping depth and the ice age–gas age dif-
ference (1age).

The model does not take into account the complex
mechanisms associated with snow metamorphisms under
the influence of strong temperature gradients, wind, and
sublimation–recondensation (Colbeck, 1983; Kojima, 1967;
Mellor, 1964). This kind of metamorphism affects the 1–3 m
at the top of the firn and has a minor role in the modelled
LID.

Below this depth, the densification of snow into ice has
been divided into three stages (e.g. Maeno and Ebinuma,
1983, and references therein; Fig. 1). The first stage, named
snow densification as in Goujon et al. (2003), corresponds
to a rearrangement and packing of snow grains until it ap-
proaches the maximum compaction at a density of about
550 kg m−3 (or 0.6 on a unitless scale relative to the den-
sity of pure ice) defined as the critical density. The second
stage represents the firn densification by sintering associ-
ated with viscoplastic deformation. Finally, when the bub-
bles are closed (at a relative density of about 0.9), the ice
densification is driven by the difference in pressure between
air trapped in bubbles and the solid ice matrix subject to the
weight of the overlying firn structure. In reality, the adjacent
densification mechanisms likely coexist at intermediate den-
sities. Below, we further describe the mechanical structure of
the model with a focus on recent modifications and proposed
parameterizations. We refer to Arnaud et al. (2000) and Gou-
jon et al. (2003) for more details.

The model uses macroscopic (simplified) mechanical
laws, which link the densification speed (dDrel/dt , in terms
of relative density (Drel =

ρ
ρice

)) to its main driving force: the
overburden pressure of overlying snow. It is important to note
that in our model, the accumulation rate influences firn den-
sification only through the overburden pressure:

P (h)= g

h∫

o

ρdz, (2)

where g is the gravity constant and ρ is the density in kilo-
grams per cubic metre. This differs from the Herron and
Langway (1980) model in which the effect of accumula-
tion rate is adjusted and expressed with a different power

law for snow and firn densification rates. In porous materi-
als, the overburden pressure P is transmitted through con-
tact areas between grains rather than the entire surface of the
material. This is expressed by replacing P with an effective
pressure Peff in mechanical stress–strain laws. The relation-
ship between P and Peff depends on the material geometry
(e.g. Eq. A4 in Goujon et al., 2003). A higher temperature
(T ) facilitates the deformation of materials, and this effect is
commonly represented by an Arrhenius law: e(−Q

RT
), where R

is the gas constant and Q is an activation energy. The value
of the activation energy depends on the underlying physical
mechanism of ice and snow deformation, but Arrhenius ex-
pressions cannot represent deformation effects linked to ice
melting. The relationships between densification speed and
overburden pressure take the following general form:

dDrel

dt
= A0× e

(
−

Q
RT

)

× (Peff)n, (3)

where A0 = 7.89× 10−15 Pa−3 s−1 (Goujon et al., 2003;
Eq. A5) and n is the stress exponent. In the rest of the paper,

we will refer to A= A0× e

(
−

Q
RT

)

as the creep parameter.

2.1 Densification of snow

During the first stage, the dominant snow densification mech-
anism is assumed to be isothermal boundary sliding and the
model of Alley (1987) is used (Fig. 1). The geometrical ap-
proximation used to build the model represents snow as equal
size spheres with a number of contacts between neighbours
increasing with density. In the LGGE model, the Alley mech-
anism is implemented as Eq. (A1) in Goujon et al. (2003):

dDrel

dt
= γ

(
P

D2
rel

)(
1−

5
3
×Drel

)
. (4)

It directly relates to Eq. (5) in Alley (1987):

dDrel

dt
=

2
15
×
λ

ν
×
R

r2 ×

(
1−

5
3
·Drel

)
×

P

D2
rel
, (5)

where λ is the bond thickness, ν the bond viscosity, R the
grain radius, and r the bond radius. P is expressed as a func-
tion of accumulation and gravity (Eq. 2).

The important simplification in the LGGE model is the re-
placement of geometry-dependent parameters, not available
for past conditions, with a variable γ , adjusted in order to ob-
tain a continuous densification rate at the boundary between
the first and the second stages of densification.

A first modification in this module consists of extending
the Alley (1987) scheme to the upper 2 m of the firn rather
than using a constant density value. Indeed, since the model
is not able to represent the metamorphism of the first 2 m, we
impose a constant pressure of 0.1 bar (see Eq. 6), which is an
approximation of the pressure at 2–3 m depth. It results in a
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nearly constant densification rate in the top 2–3 m rather than
a constant density in the top 2 m.

The second modification concerns the transition between
the snow and firn densification stages at the relative density
of 0.6. In Eq. (4), the term

(
1− 5

3 ×Drel

)
implies that the

densification speed drops to zero at Drel =
3
5 (i.e. 0.6 the

maximal compaction density). The second stage of densi-
fication (firn densification) is driven by an important over-
burden pressure on the contact area hence associated with
a high densification speed. The transition between the sharp
decrease in the densification speed for Drel values close to
0.6 in the snow densification stage and the high densifica-
tion speed at the beginning of the firn densification (i.e. in
the same range of values for Drel) causes some model in-
stabilities, especially at sites with high temperature and ac-
cumulation rate. In order to improve the model stability, we
go back to the definition of the term

(
1− 5

3 ×Drel

)
in the

initial formulation of Alley (1987). This term relies on a cor-
relation between the coordination number (N ) and relative
density: Drel = 10N . We slightly modified this relationship
and imposeDrel = 10N−0.5, which better matches the data
in Fig. 1 of Alley (1987). This results in replacing the term(

1− 5
3 ×Drel

)
in Eq. (4) with

(
1+ 0.5

6 −
5
3 ×Drel

)
. This

modification shifts the density at which the densification rate
becomes zero from 0.6 to 0.65 and suppresses the model in-
stability.

We also examine the effect of temperature on the first-
stage densification mechanism and on the critical density.
Alley (1987) calculated an activation energy of 41 kJ mol−1

related to (ν), consistent with recommended values for grain-
boundary diffusion (42 kJ mol−1) or measured from grain
growth rate (Alley, 1987, and references therein). In Gou-
jon et al. (2003), no explicit temperature effect is used but
the parameter γ varies by several orders of magnitude from
site to site. The parameter γ is calculated to maintain a con-
tinuous densification rate between the first and second stages
at a chosen critical density. We translate the variations from
site to site of γ = (2λR)/(15νr2), where λ is the bond thick-
ness, R the grain radius, ν the bond viscosity, and r the bond
radius (as in Eq. 5), into γ = γ ′ exp(−Q/RT ) and calculate
the activation energy Q using a classical logarithmic plot as
a function of 1000/T (see e.g. Herron and Langway, 1980).
We obtain a value of 48 kJ mol−1. Using the revised temper-
ature dependency for the firn densification mechanism (see
next section), a slightly higher value ofQ= 49.5 kJ mol−1 is
calculated (Fig. S1 in the Supplement). This is fairly similar
to the values in Alley (1987) but much higher than the value
in the upper firn of the Herron and Langway (1980) model:
10.16 kJ mol−1. Incorporating this explicit temperature de-
pendency term, we obtain our new final expression for the

upper firn densification rate:

dDrel

dt
= γ ′

(
max(P,0.1 bar)

D2
rel

)(
1+

0.5
6
−

5
3
×Drel

)

× e

(
−

Q
RT

)

, (6)

where γ ′× e
(
−

Q
RT

)

is equivalent to γ in Eq. (4). However,
γ varies by 2 orders of magnitude as a function of temper-
ature, whereas γ ′ remains in the range from 0.5× 109 to
2× 109 bar−1.

Finally, the temperature dependency of the critical den-
sity, which defines the boundary between the first and sec-
ond stage densification mechanisms, is also re-evaluated. Ac-
cording to Benson (1960), Arnaud (1997), and Arnaud et
al. (2000), this critical density increases with temperature.
However, the slope change in density profiles associated with
the critical density may be difficult to locate and the Ben-
son (1960) and Arnaud (1997) parameterizations are based
on only a few observation sites. We evaluate the critical den-
sity values, which allow the best match of density data by our
model results at 22 sites and do not find any correlation be-
tween critical density and temperature or accumulation rate
(Fig. S2). We thus remove this dependency with tempera-
ture included in the old version of the LGGE model and use
a mean relative critical density of 0.56 at the boundary be-
tween the first and second stages of densification in the new
version of the model. The effect of surface density was also
tested and does not have a strong impact on the model results
(Fig. S3).

2.2 Densification of firn

At this stage, the observation of density profiles with depth
suggests that the densification rate is controlled by a clas-
sical power law creep as used for ice deformation (Arzt et
al., 1983; Maeno and Ebinuma, 1983; Wilkinson and Ashby,
1975). Arzt (1982) proposed a pressure sintering mechanism
for firn densification following a power law creep and tak-
ing into account the progressive increase in the coordination
number. He solved the geometrical problem of compressing a
random dense packing of monosized spheres with associated
deformation of each sphere into irregular polyhedra. Equa-
tion (23) of Arzt (1982) is directly used in the firn densifica-
tion model.

2.2.1 Revised temperature sensitivity of the firn
densification rate

A strong assumption in the firn densification module is the
constant activation energy corresponding to self-diffusion of
ice (60 kJ mol−1). This choice corresponds to a unique mech-
anism supposed to drive densification. Densification is thus
assumed to be driven by dislocation creep (Ebinuma and
Maeno, 1987) in which the associated mechanism is lattice
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Figure 2. Different sintering mechanisms of snow for different temperatures proposed by analogy with the hot ceramic sintering (inspired
by Fig. 1 in Ashby, 1974). Note that more sintering mechanisms can be found in the literature: in their initial figure, Ashby (1974) mentioned
six different mechanisms but only two permit densification (lattice diffusion and boundary diffusion from grain boundary). The attributions
of three different mechanisms for the firn densification model based on the powder aggregate study from Ashby (1974) is only a working
hypothesis here.

diffusion or self-diffusion. On the grain scale, we can de-
scribe the lattice diffusion processes associated with disloca-
tion as diffusion within the grain volume of a water molecule
from a dislocation site in the ice lattice to the grain neck in
order to decrease the energy associated with grain bound-
aries (Blackford, 2007). Typically, an activation energy of 60
to 75 kJ mol−1 is associated with this mechanism (Arthern
et al., 2010; Barnes et al., 1971; Pimienta and Duval, 1987;
Ramseier, 1967, and references therein).

However, multiple studies have already shown that sev-
eral (six or more) mechanisms can act together for firn or ce-
ramic sintering (Ashby, 1974; Blackford, 2007; Maeno and
Ebinuma, 1983; Wilkinson and Ashby, 1975): lattice diffu-
sion from dislocations, grain surfaces, or grain boundaries;
vapour transport; and surface and boundary diffusions. In
order to properly take these different mechanisms into ac-
count, different activation energies (one activation energy per
mechanism) should ideally be introduced in the firn densifi-
cation model. Actually, it has been observed that, at warm
temperature, an activation energy significantly higher than
60 kJ mol−1 could be favoured (up to 177 kJ mol−1 between
−1 and−5 ◦C; Jacka and Li, 1994) in order to best fit density
profiles with firn densification models (Arthern et al., 2010;
Barnes et al., 1971; Jacka and Li, 1994; Morgan, 1991). This
suggests that a mechanism different from lattice diffusion
is dominant for grain compaction at high temperature (i.e.
higher than −10 ◦C). At low temperature (−50 ◦C), by anal-
ogy with ceramic sintering, lattice diffusion from the surface
of the grains and/or boundary diffusion from grain bound-
aries should be favoured (Ashby, 1974). The activation en-
ergy for surface diffusion is estimated to be in the range of
14–38 kJ mol−1 (Jung et al., 2004; Nie et al., 2009).

Following these arguments and despite the lack of ex-
perimental constraints to test this assumption, we propose a
new heuristic parameterization of the activation energy in the
LGGE firn densification model that increases the firn densi-
fication rate at low temperatures. We have thus enabled the
introduction of three adjusted activation energies as proposed

in Table 1 and Fig. 2. We have replaced the creep parameter
in Eq. (3) with

A= A0×
(
a1× e

−Q1
RT + a2× e

−Q2
RT + a3× e

−Q3
RT

)
. (7)

We have chosen a minimal number of mechanisms (Eq. 3) for
simplicity in the following but the conclusions of our work
would not be affected by a choice of more mechanisms.

When building the new parameterization of the activation
energy (Eq. 7), the determination of Q1, Q2, and Q3 on the
one side and a1, a2, and a3 on the other side are not inde-
pendent of each other. We first determine three temperature
ranges corresponding to the dominant mechanisms. Then we
attribute values to the activation energies Q1, Q2, and Q3.
The coefficients a1, a2, and a3 are finally adjusted to pro-
duce the expected evolution of the creep parameter with tem-
perature, to best reproduce δ15N evolution over deglacia-
tions (Sect. 3.2) and respect the firn density profiles available
(Sect. 3.1).

Hundreds of sensitivity tests have been performed impos-
ing three activation energies at three different typical temper-
atures, Ti . The initial values for Qi are chosen as explained
above (high value forQ1, Jacka and Li, 1994; classical value
between 60 and 70 kJ mol−1 forQ2; and low value forQ3 to
increase the densification rate at low temperature). The ini-
tial values for ai are derived through ai · exp(−Qi/RTi)=
a0 · exp(−60 000/RTi) and variations around the initial val-
ues of Qi and ai are randomly generated. Only the values
leading to realistic densification speed are kept and we found
the optimal tuning through reduction of the mismatch be-
tween model and data, especially for the deglacial amplitude
of δ15N in Dome C and Vostok. The constraint of keeping a
correct agreement of model results with present-day density
profiles and for the last deglaciation at warm sites strongly
reduces the possible choices of ai and Qi (Sect. 3). The best
value obtained for Q3 is lower than published values for sur-
face or boundary diffusion but is necessary to reproduce the
deglaciation at cold East Antarctic sites. Sensitivity test C
will illustrate the effect of using a higher value.
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Table 1. Preferred set of values for the three activation energies and
associated pre-exponential constants.

Activation energy (J mol−1) Coefficient

Q1 = 110 000 a1 = 1.05× 109

Q2 = 75 000 a2 = 1400
Q3 = 1500 a3 = 6.0× 10−15

The resulting expression for the creep parameter A

(Eq. 7) does not strongly differ from using simply A= A0×

e

(
−

60 000
RT

)

, as used in the original model. To illustrate this
point, we calculated an equivalent activation energy, Qeq,

such that A= A0× e

(
−
Qeq(T )
RT

)

, and found that Qeq varies
between 54 and 61 kJ mol−1 (Fig. S4). Thus, only moderate
changes to the densification equation are needed to improve
the behaviour of the model at cold temperature. In addition,
only moderate changes in Qeq are allowed to preserve the
consistency between model results and present-day density
profiles.

2.2.2 Sensitivity of the firn densification rate to
impurities

Firn densification can be influenced by impurity content in
snow. Alley (1987) already suggested that grain growth is
influenced by impurities dissolved in ice and that impuri-
ties in the grain boundaries affect the relative movement of
snow grains. More recently, Hörhold et al. (2012) observed
a correlation between the small-scale variability in density
and calcium concentration in Greenland and Antarctic firn
cores. Based on this observation, Freitag et al. (2013) pro-
posed that the densification rate depends on the impurity
content. They implemented an impurity parameterization in
two widely used densification models (Herron and Lang-
way, 1980; Barnola et al., 1991) and were able to reproduce
the density variability in two firn cores from Greenland and
Antarctica.

We have implemented this parameterization in our model
with the simple assumption that the impurity effect is the
same for all mechanisms. It allows us to keep the number of
tunable parameters to a minimum, even though this assump-
tion is probably not correct for the vapour diffusion process.
Note however that this will not affect the applications dis-
cussed below since vapour diffusion is only important for
warm sites. Concretely, we start again from the evolution
of the creep parameter with respect to temperature given in
Eq. (7) and add a dependency to calcium concentration such

as

if [Ca2+
]> [Ca2+

]crit :

Q′ = f1 ×

[
1−β ln

( [
Ca2+]

[Ca2+
]crit

)]
×Q (8)

if [Ca2+
]< [Ca2+

]crit : Q
′
= f1 ×Q, (9)

with [Ca2+
]crit = 0.5 ng g−1 (the detection limit of contin-

uous flow analysis). Q′ represents the new activation en-
ergy calculated as a function of the calcium concentration
for each site. Our main simulations are performed with the
f1 and β calculated by Freitag et al. (2013) for application
within the Herron and Langway model: f1 = 1.025 and β =
0.01. Using the values for application within the Pimienta–
Barnola model (f1 = 1.015, β = 0.0105) leads to similar re-
sults (Sect. 3.2). For a first evaluation of the impurity effect
in our model, both the temperature and impurity effects are
combined through the application of Eqs. (8) and (9) to each
of the three different activation energies Q1, Q2, and Q3.
We use raw data of the calcium concentration for all the sites
when available even if questions may arise as to whether cal-
cium concentration is the best diagnostic for dust content.

The values of ai and Qi were not readjusted after the im-
plementation of impurity effects to avoid adding tuning pa-
rameters. Still, because the large range of calcium concen-
trations encountered in past climate conditions has a strong
impact on model results, this may be a solution to reduce the
model–data mismatch. This is explored in Sect. 3 through a
sensitivity test D. In the same section, we will also propose a
modification of the Freitag parameterization using thresholds
to reduce the model–data mismatch.

2.3 Densification of ice

As in Goujon et al. (2003), the final densification stage be-
gins at the close-off density derived from air content mea-
surements in mature ice. Further porosity reduction results
in an air pressure increase in the bubbles (Martinerie et
al., 1992, Appendix 1). This density is calculated using the
temperature-dependent close-off pore volume given by Mar-
tinerie et al. (1994). Further densification of this bubbly ice is
driven by the pressure difference between ice matrix and the
air in bubbles (Maeno and Ebinuma, 1983; Pimienta, 1987).
The densification rate strongly decreases with depth as these
two opposite pressures tend to balance each other out (Gou-
jon et al., 2003). This stage is not essential for this study since
δ15N entrapped in air bubbles does not evolve anymore.

2.4 Lock-in depth

In the previous version of the model, the LID was computed
as a fixed close-to-total porosity ratio. The ratio value used
has been adjusted for each drilling site. For example, it is
21 % for Vostok and 13 % at Summit in Goujon et al. (2003),
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Figure 3. Maps of Greenland and Antarctica showing field sites and mean annual temperature from ERA-Interim (Dee et al., 2011).

but it was time independent and thus insensitive to climate.
We revised the LID definition in order to relate its present-
day geographic variations to climatic parameters.

Ideally, δ15N profiles in the open porosity of the firn fol-
low the barometric slope in the diffusive zone and show
no variations in the lock-in zone. However, δ15N data can
deviate from this behaviour, especially at the very-low-
accumulation-rate sites such as Dome C, Vostok, or Dome
Fuji, where no δ15N plateau is observed in the lock-in zone
(Bender et al., 1994; Kawamura et al., 2006; Landais et al.,
2006). Moreover, as we aim at comparing our model results
with δ15N data in deep ice cores, the most consistent LID
definition should refer to δ15N data in mature ice but very
few measurements are available for recent ice. Systematic
δ15N measurements in the closed porosity of the deep firn or
recently formed mature ice would be very helpful to better
constrain the LID in the future. We take advantage of recent
advances in gas transport modelling (Witrant et al., 2012)
that allowed correct simulation of the δ15N behaviour in deep
firn. Observations of modern firn air profiles show that the
thickness of the lock-in zone (the zone in the deep firn with
constant δ15N) increases when the snow accumulation rate
increases (Witrant et al., 2012). We estimate δ15N in ice, i.e.
after complete bubble closure, at 12 firn air-pumping sites
with the Witrant et al. (2012) model. For each site, the lock-
in density (ρLI) is then defined as the density at which the
modelled δ15N value in the open porosity of the firn equals
the modelled δ15N in ice. The resulting lock-in density is
strongly related to the accumulation rate (Fig. S5). As a re-
sult, we parameterized the lock-in density (ρLI) as a function
of the accumulation rate, following

ρLI = 1.43× 10−2
× ln(1/Ac)+ 0.783. (10)

This parameterization leads to ρLI variations in the range
780–840 kg m−3 (Fig. S5) and a much better agreement be-
tween the modelled LID and δ15N measured in firn samples
at available sites than when using a fixed close-to-total poros-

ity ratio. However, when used for simulating the LID during
glacial periods with extremely low accumulation rate, it can
predict a lock-in density that is higher than the close-off den-
sity, which is unrealistic. We thus also added a threshold in
our new definition of the lock-in density: when ρLI exceeds
the close-off density (ρCO, Sect. 2.3), we impose ρLI to be
equal to ρCO.

3 Results

3.1 Firn density profiles

We assessed the behaviour of the model by comparing mea-
sured and modelled firn density profiles from 22 sites from
Greenland and Antarctica (Fig. 3). Figure 4 shows this com-
parison at Byrd, NEEM, Dome C, and Vostok, and other sites
are displayed in the Supplement (Fig. S6). A polynomial fit
was adjusted to the density data in order to facilitate the com-
parison with model results. The data dispersion around the fit
can be due to natural density variations and/or measurement
uncertainties.

A comparison of snow density measurement methodolo-
gies concluded that uncertainties are about 10 % (Proksch
et al., 2016). Moreover, although firn density profiles are
often used, the measurement technique is not always well
documented. Efforts were made in this study to mention the
methodology when available (Table S1 in the Supplement).
At high densities (below bubble closure depth), the hydro-
static weighing technique is expected to be about 10 times
more precise than simple volume and mass measurements
(Gow, 1968) but is rarely used, although it is important to cor-
rectly evaluate the fairly small density difference with pure
ice density. We should note that the agreement between our
model results and data is good at high densities for the three
sites where the hydrostatic weighing technique was used:
Site 2 and D-47 (Fig. S6) as well as Byrd (Fig. 4).
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High-resolution measurements on small samples often aim
at documenting the natural variability in density. Our model
only simulates bulk density, and to illustrate a meaningful
comparison, the highest-resolution data (at DE08, B29, B32,
and Dome C) were averaged over 0.25 m windows before
being plotted. At some sites, a similar averaging was al-
ready performed before data publication (e.g. 1 m averaging
at Byrd and Site 2, 0.5 m averaging at Mizuho). At a large
number of sites, especially deep ice core drilling sites, mea-
surements were performed on large volume samples. Still, it
should be noted that at North Greenland Eemian Ice Drilling
(NEEM), although large volume samples were used, the data
dispersion is higher than for Byrd (Fig. 4) and part of the
discrepancy between the model and data may be due to the
uncertainty in the data.

For our study we gathered density data covering the whole
firn depth range, for which we had confidence in the data
quality and the major site characteristics (temperature, accu-
mulation). Although the effects of uncertainties on the data
and natural density variability cannot be completely sepa-
rated, we evaluate the data dispersion around the polynomial
fit:

σfit-data =

√√√√
[
Nmax∑

i=1

(
ρifit− ρ

i
measured

)2

Nmax

]
, (11)

where Nmax is the number of steps of data points, ρfit rep-
resents the regression of the density profile, and ρmeasured is
the measured density averaged on a 0.25 m window. σfit-data
generally lies below 10.0 kg m−3 (Fig. 5).

In order to visualize the model–data comparison with the
different versions of the model at the 22 selected sites, we
calculate the following deviation in parallel to the σfit-data
above (Eq. 11):

σmodel-fit =

√√√√
[
Nmax∑

i=1

(
ρimodel− ρ

i
fit
)2

Nmax

]
. (12)

Note that here we compare the model to the fit of the data and
not directly to data because of the strong site to site differ-
ences in the data (e.g. data resolution, sample size). Figure 5
and Table S1 display the σmodel-fit for the 22 different sites
before and after modifications detailed in Sect. 2.

3.1.1 Data–model comparisons using the old model

Comparing our model results to density data is not trivial
due to the diversity in measurement techniques and sam-
plings discussed above, as well as the natural variability in
density that we do not capture with a simplified model aim-
ing at simulating very long timescales. A rough indication
is given by comparing σmodel-fit and σfit-data. They are of the
same order of magnitude although σfit-data is always lower
than σmodel-fit (Fig. 5), confirming that the old model is likely

not able to fully represent the diversity of the density profiles
at the 22 measurement sites.

The model–data agreement is variable among the differ-
ent sites even for those with similar surface climatic condi-
tions. The temperatures and accumulation rates at Dome C
and Vostok being similar, model results at these sites are sim-
ilar, but the density data have a clearly different shape. At
Vostok, a high densification rate is observed well above the
critical density of about 550 kg m−3. One possible reason is
the very different flow regimes of the two sites, one being
at a Dome summit, and the other on a flow line and subject
to a horizontal tension (Lipenkov et al., 1989). This is not
taken into account in our simplified 1-D model. Some den-
sity data at other sites also show no densification rate change
near the critical density, resulting in model–data mismatches
(see Siple Dome, km 105, km 200, Mizuho in Fig. S6).

The main disagreement between the old model and data
is observed at the transition between the first and the sec-
ond densification stages with too-high modelled densities
and an associated slope change in the density profile that is
too strongly imprinted. This effect is due to a densification
rate that is too high in the first stage.

3.1.2 Data–model comparisons using the new model
with only one activation energy

The modifications of the first densification stage described
in Sect. 2.1 mainly reduce the slope change at the transi-
tion between the Alley (1987) and Arzt (1982) mechanisms
(not shown). It also suppresses an instability of the previous
model version, which could fail to find a continuous densi-
fication rate at the boundary between the Alley (1987) and
Arzt (1982) mechanisms.

However, the new model still shows a tendency to overes-
timate the snow densification rate and then underestimate the
densification rate in the firn, as shown for NEEM and Vostok
in Fig. 4.

Still, looking at all different firn profiles, the general agree-
ment between modelled and measured firn density profiles is
preserved. The agreement between measured and modelled
firn density is increased for some sites at (1) low accumula-
tion rate and temperature in Antarctica (Dome A, Vostok, and
Dome C but not South Pole) and at (2) relatively high tem-
perature and accumulation rate (Dye 3, Siple Dome, NEEM).
In parallel, a larger disagreement between model and data is
observed for some other sites, particularly in coastal Antarc-
tica (DE08, km 200, WAIS Divide). When introducing these
modifications for simulating δ15N evolutions over the last
deglaciation, no significant changes are observed with re-
spect to simulations run with the old LGGE model. This is
not unexpected since most of the modifications concern the
first stage of densification (top 10–15 m of the firn). The other
modification concerns the LID definition. It only has a small
impact on the model results for the glacial–interglacial tran-
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Figure 4. Density profiles of Byrd (a), NEEM (b), Dome C (c), and Vostok (d). The grey triangles correspond to the data. The black line
corresponds to the polynomial fit, the red one to the old simulation, the green one to the new simulation, and the purple one to the new
simulation with impurity effect.

Figure 5. Representation of the σfit-data in black and the σmodel-fit (in red for the old model, in blue for the model with the new parameteri-
zation except the three activation energies, in green for the new model with three activation energy, and in purple for the new model with the
impurity effect) at 22 Greenland and Antarctic sites. The site characteristics are provided in Table S1.

sitions and slightly increases the model–data mismatch over
deglaciations (Fig. S7).

3.1.3 Data–model comparisons using the new model
with three activation energies and implementation
of impurity effect

The introduction of three different activation energies for dif-
ferent temperature ranges leads to changes in the modelled
density profiles at high densities (above about 800 kg m−3).
A clear improvement is obtained for example at South Pole
(Fig. S6), although the overall impact of using three activa-
tion energies remains small.

The incorporation of the impurity effect following the Fre-
itag et al. (2013) parameterization in our model slightly de-
teriorates the model–data agreement because no specific re-
adjustment of model parameters was performed. However,
the model prediction of the density profiles remains correct,
although the impurity effect parameterization was developed
for a different purpose, i.e. simulating density layering (Fre-
itag et al., 2013). This encouraged us to test this simple pa-
rameterization in glacial climate conditions.

Overall, σmodel-fit is only improved by 3 % when using
the modified model (three activation energies and implemen-
tation of impurity effect) instead of the former Goujon et
al. (2003) mechanical scheme. We thus conclude that the two
versions of the model perform equally well.
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Finally, it should be noted that our main purpose is to im-
prove the agreement between the modelled LID and the evo-
lution of δ15N over deglaciations in Antarctica. Thus, in ad-
dition to the comparison of density profiles above, we com-
pared the depths at which the LID density, as defined by
Eq. (10), is reached in the polynomial fit to the data and in
the new model results. In the old version of the model, the
LID differences between the model and data range between
−17.9 m (at South Pole) and+8.6 m (at km 200) with a small
mean value of−1.9 m and a standard deviation of 6 m. In the
new version, the LID differences between the model and data
are comparable, ranging between −14.1 m (at South Pole)
and +12.8 m (at Talos Dome) with a small mean value of
−0.7 m and a standard deviation of 6 m. Similar results are
obtained for 1age (see Table S2): the agreement with the
data is similar for all model versions, and most cold sites are
improved with the new model. However, the σmodel-fit values
remain high compared to the variability in the data (σfit-data,
black bars in Fig. 5). We thus conclude from this section that
the LGGE new firn densification model preserves the good
agreement between (1) modelled and measured firn density
profiles and (2) modelled and measured LID. We explore
in the next section the performances of the new model for
the coldest and driest conditions by looking at the modelled
LID and hence δ15N evolution over glacial–interglacial tran-
sitions.

3.2 δ15N glacial–interglacial profiles

In order to test the validity of the densification model in a
transient mode, we model the time evolution of δ15N over
the last deglaciation, and compare it to measurements at
four Antarctic and Greenland deep ice core sites: Dome C
(cold and low accumulation site in Antarctica with a strong
mismatch observed between data and the old model), EDML
(intermediate temperature and accumulation rate in Antarc-
tica with a significant mismatch between data and the old
model), WAIS Divide (high temperature and accumulation
rate site in Antarctica with a good model–data agreement)
and NGRIP (Greenland site with a good agreement between
model and data) (Fig. 3).

The computation of δ15N depends on the convective zone
thickness, the LID, and the firn temperature profile. The grav-
itational δ15N signal is indeed calculated from the LID and
mean firn temperature according to the barometric equation
(Eq. 1). The thermal δ15N depends on the temperature gradi-
ent between the surface and the LID. A small thermal signal
exists in Antarctica because of geothermal heat flux (with an
average change of about 0.02 ‰ during deglaciation) but no
millennial variations are expected because the temperature
variations are slow (< 2 ◦C/1000 years) compared to abrupt
climate changes observed in Greenland (e.g. NGRIP).

The model calculates the firn diffusive column height and
thermal fractionation at the bottom of the firn for each ice
core depth. To take into account the smoothing due to gas

diffusion in the open pores and progressive bubble close-off
(Schwander et al., 1993), we smooth the δ15N output with a
log-normal distribution, of width 1age/5 and σ = 1 (Köh-
ler et al., 2011; Orsi et al., 2014). This formulation of the
smoothing takes into account the variations in the gas–age
distribution with time. Note that it has been suggested that
the width in Köhler et al. (2011) is too wide. Still, using a
smaller width does not modify the modelled amplitude of the
δ15N signal over the deglaciation so that our conclusions are
not affected by such uncertainty.

3.2.1 Input scenarios

For the simulation of the δ15N evolution over the last
deglaciation, the firn densification model is forced by a sce-
nario of surface temperature and accumulation rate deduced
from ice core data (Table S3). In Greenland (NGRIP, GISP2),
the temperature is reconstructed using the δ18Oice profiles
together with indication from borehole temperature mea-
surements (Dahl-Jensen, 1998) and δ15N data for NGRIP
(Kindler et al., 2014) for the quantitative amplitude of abrupt
temperature changes. Greenland accumulation rate is de-
duced from layer counting over the last deglaciation (e.g.
Rasmussen et al., 2006). The uncertainty in the tempera-
ture reconstructions can be estimated to ±3 ◦C over the last
deglaciation in Greenland (Buizert et al., 2014). As for the
Greenland accumulation rate, an uncertainty of 20 % can
be associated with the Last Glacial Maximum (LGM) value
(Cuffey and Clow, 1997; Guillevic et al., 2013; Kapsner et
al., 1995). In Antarctica, both temperature and accumula-
tion rate are deduced from water isotopic records except for
WAIS Divide, where layer counting back to the last glacial
period is possible (Buizert et al., 2015). Temperature uncer-
tainty for the amplitude of the last deglaciation is estimated
to be from −10 to +30 % in Antarctica (Jouzel, 2003). The
reason for such asymmetry is mainly linked to outputs of at-
mospheric general circulation models equipped with water
isotopes. These models suggest that the present-day spatial
slope between δ18O and temperature most probably under-
estimates the amplitude of the temperature change between
glacial and interglacial periods. We have used this estimate
of asymmetric uncertainty on the amplitude of temperature
change during deglaciation in our study. Recent studies have
also suggested that the relationships between water isotopes
and temperature and between water isotopes and accumula-
tion rate can be applied with confidence in Antarctica for
glacial temperature reconstruction (Cauquoin et al., 2015),
while one should be cautious for interglacial temperature re-
construction with warmer conditions than today (Sime et al.,
2009). Finally, a recent estimate of the deglacial tempera-
ture increase based on δ15N measurements at WAIS (Cuffey
et al., 2016) led to a 11.3 ◦C temperature increase over the
last deglaciation (1 ◦C warming to be attributed to change
in elevation). This is larger than the temperature increase re-
constructed in East Antarctica from water isotopes by 2–4 ◦C
and again not in favour of a warm LGM.
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Figure 6. Comparison of the measured δ18O or δD (grey), the calcium concentration (gold), the measured δ15N (black), and the modelled
δ15N (old (red), new version (green), and new version with impurity (purple)) of the LGGE model for WAIS Divide, NGRIP, EDML, and
Dome C. Blue boxes for each site indicate the periods over which the δ15N average for the LGM and early Holocene (EH) have been
estimated for the calculation of the amplitude of the δ15N change over the deglaciation.

In the construction of the AICC2012 chronology (Bazin
et al., 2013; Veres et al., 2013), the first-order estimate of ac-
cumulation rate from water isotopes for EDML, Talos Dome,
Vostok, and Dome C has been modified by incorporating dat-
ing constraints or stratigraphic tie points between ice cores
(Bazin et al., 2013; Veres et al., 2013). The modification of
the accumulation rate profiles over the last deglaciation for
these four sites is less than 20 % and the uncertainty of accu-
mulation rate generated by the DATICE model used to build
AICC 2012 from background errors (thinning history, accu-
mulation rate, LID) and chronological constraints is 30 % for
the LGM (Bazin et al., 2013; Frieler et al., 2015; Veres et al.,
2013). Still, it should be noted that the uncertainty of 20 %
on LGM accumulation rate at central sites as given in the
AICC2012 construction is probably overestimated. Indeed,
deglaciation occurs around 500 m depth at Dome C, hence
with small uncertainty on the thinning function and on the
accumulation rate. These values are consistent with previ-

ous estimates of accumulation rate uncertainties over the last
deglaciation (±10 % for Dome C, Parrenin et al., 2007, and
±30 % in EDML, Loulergue et al., 2007).

We showed in Sect. 2.1 that surface density does not have a
strong impact on the LID determination (Fig. S3). We do not
have any indication of surface density in the past; thus, we
impose a constant surface density of 0.35 for all sites at all
times for transient runs. In order to convert the LID (deduced
from density) to the DCH measured by δ15N, we need an es-
timate of the convective zone in the past. We use a 2 m con-
vective zone for all sites, except Vostok, where we use 13 m,
in accordance with firn measurements (Bender et al., 2006).
We assume that the convective zone did not evolve during the
last deglaciation, consistent with dating constraints at Dome
C and at Vostok during Termination 2 (Parrenin et al., 2012;
Bazin et al., 2013; Veres et al., 2013; Landais et al., 2013).
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Figure 7. Difference between EH and LGM δ15N at four different polar sites (raw data are given in Table S4). The measured δ15N dif-
ference is shown by a black bar (data). The modelled δ15N difference is shown with colours: old version in red (orange with the impurity
influence), new version in blue with different parameterizations. “New” corresponds to the parameterization in Table 1. Parameterizations for
sensitivity tests A, B, C, and D are given in Table 3. When “+ dust” is mentioned, it corresponds to the addition of the impurity influence as
parameterized by Freitag et al. (2013) (Eqs. 8 and 9). Test Pimienta–Barnola (P–B) corresponds to a test with implementation of the impurity
effect in the “New” parameterization following the Freitag parameterization adapted to the Pimienta–Barnola model instead of the Herron
and Langway model used for the other sensitivity tests. We display the modelled error bars only on the old model outputs (red) but the same
uncertainty can be applied to all model outputs (New; Tests A, B, C, and D; and P–B) at each site.

3.2.2 Transient run with the old model

In this section, we focus on the δ15N evolution over the
deglaciation at different Greenland and Antarctic sites as ob-
tained from the data and as modelled with the old version
of the LGGE model. This comparison serves as a prereq-
uisite for the comparison with outputs of the revised model
over the same period for the same polar sites. The compar-
ison between the old LGGE model and δ15N data over the
last deglaciation shows the same patterns already discussed
in Capron et al. (2013). At Greenland sites, there is an ex-
cellent agreement between model and data showing both the
decrease in the mean δ15N level between the LGM and the
Holocene and the ∼ 0.1 ‰ peaks in δ15N associated with
the abrupt temperature changes (end of the Younger Dryas,
Bølling–Allerød, Dansgaard–Oeschger 2, 3, and 4; Figs. 6
and S8). Conversely, the modelled and measured δ15N val-
ues over the last deglaciation show significant dissimilari-
ties in Antarctic δ15N profiles displayed in Figs. 6 and S8,
except at the relatively high accumulation rate and temper-
ature site of WAIS Divide where the model properly simu-
lates the δ15N evolution in response to the change in accumu-
lation and mean firn temperature estimated from water iso-
topic records and borehole temperature constraints (Buizert
et al., 2015). Note that in Buizert et al. (2015), the modelled
δ15N was obtained from the Herron and Langway model. For
the other Antarctic sites (Fig. 6), we observe that model and
data disagree on the δ15N difference between the LGM and
Holocene levels. At EDML, Dome C, and Vostok, the model
predicts a larger LID during the LGM, while δ15N suggests
a smaller LID compared to the Holocene (with the assump-
tion of no change in the convective zone during the deglacia-
tion). In addition, the measured δ15N profiles at Berkner Is-

land, Dome C, EDML, and Talos Dome display an additional
short-term variability, i.e. δ15N variations of 0.05 ‰, in a few
centuries during stable climatic periods. These variations can
be explained by the ice quality (coexistence of bubbles and
clathrates) at Dome C and EDML. Indeed, for pure clathrate
ice from these two sites, such short-term variability is not ob-
served (e.g. Termination 2 at Dome C, Landais et al., 2013).
At Berkner Island and Talos Dome, these variations cannot
be explained by the quality of the measurements, by ther-
mal effects, or by dust influence. They are also not present
in the accumulation rate and temperature forcing scenarios
deduced from water isotopes (Capron et al., 2013). In the ab-
sence of alternative explanations, we can thus question the
existence of and variations in a convective zone and/or the
accuracy of the reconstruction of past accumulation rate and
temperature scenarios from water isotopes in Antarctica ex-
cept at WAIS Divide where layer counting is possible over
the last deglaciation. We thus further explore the influence of
accumulation rate and temperature uncertainties on the δ15N
modelling.

The uncertainties in the changes in temperature and accu-
mulation rates over the deglaciation significantly influence
the simulated δ15N, as already shown in previous studies.
This sensitivity of δ15N has even been used to adjust tem-
perature and/or accumulation rate scenarios (Buizert et al.,
2013; Guillevic et al., 2013; Kindler et al., 2014; Landais et
al., 2006). We tested the influence of the accumulation rate
and temperature scenarios on the simulated δ15N profiles for
the last deglaciation, but even with large uncertainties in the
input scenarios, it is not possible to reproduce the measured
Antarctic δ15N increase at Dome C and EDML with the old
version of the LGGE model.
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This result is illustrated in Fig. 7 in which we display
a comparison between the amplitude of the measured δ15N
change and the amplitude of the modelled δ15N change with
the Goujon version over the last deglaciation. For this com-
parison, we calculated the Last Glacial Maximum (LGM)
δ15N average between 18 and 23 kyr and the early Holocene
(EH) δ15N average between 6 and 10 kyr (or smaller, de-
pending on available data; see blue boxes in Fig. 6). We
estimated the uncertainty in the measured δ15N change by
calculating first the standard deviation of the δ15N data over
each of the two periods, LGM and EH, as σ15N_data_EH and
σ15N_data_LGM and then the resulting uncertainty in the δ15N

change as σ15N_EH-LGM =
√
σ 2

15N_data_EH+ σ
2
15N_data_LGM.

As for the modelled δ15N change, associated error bars are
deduced from the uncertainty in the temperature and accu-
mulation input scenarios (shown in Fig. S9 for the improved
model). The total error bar hence shows the difference be-
tween most extreme accumulation rate or temperature input
scenarios. In these sensitivity tests, we assumed that it is
not possible to have an underestimation of the temperature
change while at the same time having an overestimation of
the accumulation rate (or the opposite) because changes in
accumulation rate and temperature are linked, at least quali-
tatively when comparing LGM and Holocene mean values.

3.2.3 Results with updated temperature
parameterization

By construction, the new LGGE firn model with the temper-
ature dependency of the firn densification module described
in Sect. 2.2.1 is expected to improve the agreement between
model and data for cold sites in East Antarctica over the last
deglaciation by increasing densification rates at low temper-
ature. This new parameterization modifies the densification
rate through the creep parameter given in Eq. (7). Figure 8
shows the evolution of the creep parameter with temperature
for different choices of the three activation energies Q1, Q2,
and Q3. Compared to the old model, the densification rate
is higher at low temperature, below −55 ◦C (i.e. for LGM
at Dome C and Vostok, Table 1). At higher temperature (be-
tween −55 and −28 ◦C corresponding to present-day tem-
perature at most polar sites), the creep parameter is slightly
lower than in the old model. The difference between the
two curves is however not large so that densification rate is
not strongly modified over this range. This is in agreement
with comparable firn density profiles obtained for the differ-
ent polar sites using the old or the improved LGGE model
(Sect. 3.1, Fig. 4).

In the improved model, the simulated profiles of δ15N are
comparable to δ15N simulated with the old model at the sites
that already showed a good agreement between the old model
outputs and data, for example NGRIP, GISP-2, Talos Dome,
and WAIS Divide (Figs. 6 and S8). This is expected since
the corresponding densification rate is only slightly reduced

Table 2. Values used for the different sensitivity tests for three
activation energies. These values have been chosen to illustrate
the effects of varying activation energies for the different temper-
ature ranges on the densification rate for the different ice core deep
drilling sites (see Fig. 8) and to support the tuning presented in Ta-
ble 1.

Test Activation energy (J mol−1) Coefficient

Test A Q1 = 90 000 a1 = 5.5× 105

Q2 = 60 000 a2 = 1.0
Q3 = 30 000 a3 = 4.5× 10−8

Test B Q1 = 110 000 a1 = 5.5× 109

Q2 = 75 000 a2 = 1950.0
Q3 = 1500 a3 = 9.0× 10−16

Test C Q1 = 110 000 a1 = 1.05× 109

Q2 = 75 000 a2 = 1400
Q3 = 15 000 a3 = 8.7× 10−12

Test D Q1 = 110 000 a1 = 1.05× 109

Q2 = 75 000 a2 = 980
Q3 = 1230 a3 = 3.6× 10−15

in the temperature range from −55 ◦C to −28 ◦C, which
corresponds to the temperature range encompassed over the
last deglaciation at these sites. This results in a deeper LID
and hence higher δ15N level, which is in general compatible
with the data (except at Talos Dome). Some differences are
also observed for the timing of the δ15N peaks for Bølling–
Allerød and the end of the Younger Dryas at NGRIP when
using the different model versions, reflecting variations in
the simulated 1age (see Table S5); the general agreement
with the measured profile is preserved with even a slight im-
provement of the modelled 1age with δ15N constraints with
the modified model. At the coldest sites (Dome C, Vostok),
the agreement between data and modelled profiles is largely
improved with a modelled LGM δ15N smaller than the mod-
elled EH δ15N, but a perfect match cannot be found. At the
intermediate EDML site, it is not possible to reproduce the
sign of the slope during the deglaciation.

In order to more quantitatively assess the robustness of the
proposed parameterization in Table 1, we confront in Fig. 7
the measured and modelled δ15N differences between the
LGM and EH at the four Greenland and Antarctic sites se-
lected in Fig. 7 above. For this comparison, we use not only
the parameterization of Table 1 but also sensitivity tests per-
formed with different parameterizations of the temperature
dependency of activation energy and impurity effects (details
in Table 2).

When using the parameterization in Table 1 (new model),
Fig. 7 shows strong improvement of the simulation of
the δ15N difference between EH and LGM at Vostok and
Dome C. Indeed, the modelled EH–LGM difference now has
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Figure 8. Dependence of the creep parameter (Eq. 7) as a function of temperature for six different parameterizations. “Old” corresponds to
the Goujon et al. (2003) version of the model; “New” corresponds to the improved LGGE model with parameterization described in Table 1;
“New +80 ng g−1 of Ca2+” corresponds to the parameterization of Table 1 with the addition of the impurity effect following Eq. (8) and a
[Ca2+] value of 80 ng g−1; tests A, B, and C are sensitivity tests run with the values presented in Table 3. Panel (a) shows the creep parameter
evolution for the whole temperature range, (b) is a focus at very low temperature, and (c) is a focus at intermediate temperature. The grey
vertical lines indicate the temperature for the early Holocene (EH, solid line) and LGM (dotted line) at the four study sites presented in
Figs. 6 and 7.

the correct sign at very cold sites in East Antarctica (Fig. 7)
when compared with δ15N measurements.

We present some sensitivity tests to illustrate the choice
of our final parameterization (i.e. the new model) through
influences on the creep parameters and LGM vs. EH δ15N
changes. As displayed in Fig. 8, test A has a higher creep
parameter than the old model throughout the whole temper-
ature range. Compared to the output of the old model, the
LGM vs. EH δ15N change simulated with test A is slightly
higher but the sign of the δ15N change over the last deglacia-
tion is still wrong at Dome C and EDML. This test shows
that it is not the mean value of the creep parameter that needs
to be changed, but the dependency on temperature. Test B
has a higher creep parameter above −35 ◦C, but a lower
creep parameter than the old model below −35 ◦C, which
starts flattening and hence reaching values higher than the
old model creep parameter below −65 ◦C. The LGM vs. EH
δ15N change simulated with test B is still comparable with
data at WAIS Divide. However, the model–data comparison
deteriorates at NGRIP and EDML compared to the model–

data comparison with the old version of the model. Moreover,
it does not solve the model–data mismatch at Dome C. This
shows that the change in the creep parameter at intermedi-
ate temperature is too steep. Strong differences occur at high
temperature (above −30 ◦C) but it does not affect the mod-
elled δ15N change between LGM and EH for our four sites.
On the contrary, the slightly lower creep parameter at low
temperature leads to a worse agreement between model and
data for the Dome C deglaciation than when using the new
model. Test C has been designed so that the activation energy
at low temperature corresponds to estimates of activation en-
ergy for ice surface diffusion (Jung et al., 2004; Nie et al.,
2009), a mechanism that is expected to be important at low
temperature (Ashby, 1974). Using such a parameterization
leads to a fair agreement between the modelled and the mea-
sured δ15N change over the last deglaciation for the differ-
ent sites. At Dome C, the correct sign for the δ15N evolution
between LGM and the Holocene is predicted by the model.
However, the modelled δ15N increase is still too small com-
pared to the data and the δ15N calculated by the new model.
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This is probably due to a too-high creep parameter at low
temperature.

Summarizing, the best agreement between data and model
for Dome C is obtained for the parameters given in Table 1:
the creep parameter of the new model flattens below −50 ◦C
and is thus not very different for the LGM or the EH at Dome
C. As a result, the modelled LID and hence δ15N values are
less sensitive to temperature, and the sign of the EH–LGM
difference can be inverted and brought closer to the observa-
tions. It should be noted that despite many sensitivity tests
we could not find a parameterization able to reproduce the
EH–LGM δ15N changes for all four sites. In the new model
without impurity effect, it is not possible to reproduce the
measured EDML δ15N change over the last deglaciation even
when taking into account the uncertainty in the input param-
eters (temperature and accumulation rate, Fig. S9).

3.2.4 Impurity softening

The dust content in LGM ice is much larger than in Holocene
ice (Fig. 6), and impurity inclusions in ice have an impact on
the grain structure, allowing it to deform more easily (Alley,
1987; Fujita et al., 2014). We incorporated dust softening us-
ing the parameterization of Freitag et al. (2013) as detailed
in Sect. 2.2.2. We compared two expressions for the impu-
rity softening (tuned to be applied to the Herron and Lang-
way model, or Pimienta and Barnola model), but found that
the differences between the two parameterizations were mi-
nor (Fig. 7). We use the Herron and Langway parameters in
the following.

Figure 8 shows the effect of impurities on the creep pa-
rameter: densification is enhanced over the whole tempera-
ture range. At all sites, incorporating impurity softening re-
duces the firn thickness during periods characterized by high
impurity concentration in the ice (LGM). It thus leads to an
increase in the EH–LGM LID difference (Fig. 7).

This effect clearly helps to bring into agreement modelled
and measured δ15N at Dome C, Vostok, and EDML (Figs. 6,
7, and S8). The improvement through dust softening is partic-
ularly important at EDML where the change of activation en-
ergy had only a modest effect. For the three sites mentioned
above, the model incorporating the parameterization of acti-
vation energy depicted in Table 1 and the impurity effects are
able to reproduce the δ15N increase over the last deglaciation.
Note that short-lived peaks in impurities, likely triggered by
volcanic events, have no visible effect on bulk firn thickness
(Fig. 6). Contrary to the improved situation at cold Antarctic
sites, we observe that, at the warmer sites like NGRIP and
WAIS Divide, incorporating impurity softening deteriorates
the model data fit, which was already good in the older ver-
sion of the model and also good with other firn densification
models (Kindler et al., 2014; Buizert et al., 2015). Incorpo-
ration of impurity softening also produces almost no change
in firn thickness between the LGM and the EH at NGRIP,
which contradicts δ15N observations. The same mismatch is

observed at WAIS Divide using a different model, as already
noted by Buizert et al. (2015). We tested the sensitivity to the
dust parameterization by implementing the Freitag parame-
terization adapted to the Pimienta–Barnola model instead of
the parameters for the Herron and Langway model used with
our improved model (see Sect. 2.2.2). The two different pa-
rameterizations of the impurity effect lead to very compara-
ble LGM to EH δ15N changes over the last deglaciation at
the four sites discussed here.

The model–data mismatch observed when incorporating
the dust effect may be partially due to the fact that we did
not readjust ai and Qi after implementation of the impurity
effect. To explore this possibility, sensitivity test D has been
designed with a re-parameterization of the ai and Qi values
after implementation of the impurity effect. To do so, we cal-
culated the optimal creep parameter A for each mean EH and
LGM condition at each site and sequentially adjusted a3, a2,
a1, Q3, Q2, and Q1 to minimize the model–data mismatch.
Only a3, a2, andQ3 needed adjustments, and their values can
be found in Table 3. We did not perform the adjustment on
modern density profiles because these are only weakly sensi-
tive to the dust parameterization, Ca2+ concentrations being
low.

Impurity concentration is very high at NGRIP during the
glacial period. As a consequence, even if our new param-
eterization of ai and Qi (new model) properly reproduces
the Greenland δ15N level at the LGM, this glacial modelled
Greenland δ15N level is too low when including the impu-
rity effect. The re-parameterization of ai andQi , proposed as
sensitivity test D, enables an improvement of the agreement
between model and data for glacial δ15N at WAIS Divide,
maintaining the results at Dome-C and EDML, but can still
not produce reasonable results at NGRIP (Fig. 7).

The mismatch observed for the δ15N simulations at WAIS
Divide and NGRIP when incorporating the impurity effect
suggests that the parameterization presented in Eqs. (8) and
(9) is not appropriate to be used on bulk [Ca2+] concentra-
tion and/or for LGM simulation. Actually, the proposed pa-
rameterization by Freitag et al. (2013) was tuned to density
variability in present-day firn and may not be valid for LGM
when [Ca2+] concentrations were 10–100 times larger than
present day. It is also possible that the dust effect saturates
at high concentration and is no longer sensitive above a cer-
tain threshold. To further improve the model–data agreement
with the dust parameterization, a possibility is to add simple
thresholds on a minimum and maximum effect of calcium
as proposed in the Supplement (Text S2 and Fig. S10). Im-
plementing threshold values on calcium reduces the largest
inconsistencies between model results and δ15N data, in par-
ticular at NGRIP (through the threshold at high calcium con-
centration) and at WAIS (through the threshold at low cal-
cium concentration).

It is also possible that the impurity influence, like tem-
perature, acts differently depending on the dominant mecha-
nism for firn deformation, and that the impurity effect is more
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important at colder temperature. The mechanisms by which
impurities influence firn deformation are still poorly under-
stood. Dust particles do not always influence densification in
the same way: dissolved particles soften firn and ice while the
softening or hardening effect of non-dissolved impurities is
less clear (Fujita et al., 2016; Alley, 1987). More work is thus
needed before the correct impurity effect component and the
mechanisms by which it acts on densification are identified
(e.g. Fujita et al., 2014, 2016). Here, we have shown that a
simple parameterization as a function of [Ca2+] concentra-
tion does not provide uniformly good results and seems only
suitable for sites on the Antarctic Plateau.

To sum up, the new parameterization of the creep parame-
ter has been designed to preserve good agreement between
the old model outputs and data at sites that were already
well simulated (WAIS Divide, NGRIP, Talos Dome). In ad-
dition, this parameterization improves the simulation of the
deglaciation at cold Antarctic sites (Dome C, Vostok). How-
ever, the EH–LGM δ15N change at Dome C and EDML can-
not be reproduced using only the temperature dependency of
activation energy. The inclusion of impurity effect follow-
ing the Freitag parameterization improves the situation for
cold sites but leads to inconsistent δ15N evolutions over the
deglaciation at WAIS Divide and NGRIP unless threshold ef-
fects are implemented.

4 Conclusion and perspectives

In this study, we have presented a revision of the LGGE firn
densification model. We have summarized the parameteriza-
tion choices of this firn model that would explain a large part
of the disagreement between modelled and measured δ15N
evolution over the last deglaciation for extremely cold sites
in East Antarctica. Based on analogy with ceramic sintering
at hot temperature and recent observations of the impurity
effect on firn density, we have improved the LGGE densifi-
cation model by incorporating new parameterizations for the
evolution of the creep parameter with temperature and impu-
rity contents within the firn densification module. We follow
previous studies evidencing different dominant firn sintering
mechanisms for different temperature ranges that support a
temperature dependency of the creep activation energy. We
showed that these new parameterizations improve the agree-
ment between model and data at low temperature (below
−30 ◦C) and retain the good agreement at warmer temper-
ature. In particular, the improved LGGE firn density model
is now able to reproduce the δ15N increase over deglaciations
at cold sites such as Dome C and Vostok.

The new parameterization implies a more rapid firn densi-
fication at lower temperature and high impurity load than in
classical firnification models. This result obtained with our
associated appropriate parameterization is in agreement with
the study of Parrenin et al. (2012) showing that the classi-
cal firn densification model overestimates LID during the last

glacial period at EDC. With our revised model, the simulated
1age is also significantly decreased for the glacial periods at
low accumulation and temperature sites on the East Antarc-
tic plateau (Dome C, Vostok, and Dome Fuji). This has im-
portant consequences for building air vs. ice timescales in
Antarctica and hence for the studies of the relationships be-
tween temporal evolutions of atmospheric composition vs.
Antarctic temperature. At EDC 21 ka (ice age), the modelled
1age decreases from 4840 years (old model) to 4270 years
(new model) or 4200 years (new model including impurity
effect). At Vostok 21 ka (ice age), the modelled 1age de-
creases from 5630 years (old model) to 5030 years (new
model) or 4900 years (new model including impurity ef-
fect). The latest results are in good agreement with the re-
cent determination of 1age within the AICC2012 timescale:
3920 years for EDC 21 ka (ice age) and 5100 years for Vos-
tok 21 ka (ice age). This is not unexpected since the EDC
LID in the construction of the AICC2012 timescale is de-
duced from the EDC δ15N scenario, a hypothesis supported
by the available gas and ice stratigraphic markers over the
last deglaciation (Parrenin et al., 2012).

Our finding is, however, associated with several limita-
tions so that this new model does not propose a definite re-
evaluation of the formulation of the activation energy but
proposes some ways to be further tested and explored to im-
prove firn densification models, especially for applications in
paleoclimate reconstructions. Our approach remains empiri-
cal and we could not separately identify the different mech-
anisms involved. The problem of a δ15N data–model mis-
match at low temperature and accumulation rate sites in East
Antarctica is thus not definitively solved. Still, we showed
that revising the temperature and impurity dependence of firn
densification rate can potentially strongly reduce the δ15N
data–model mismatch and proposed preliminary parameteri-
zations are easy to implement in any firn densification model.

Finally, the new parameterization proposed here calls for
further studies. First, laboratory or field studies of firn den-
sification at very cold controlled conditions are needed to
check the predominance of one mechanism over another at
low temperature, such as the predominance of the boundary
diffusion over grain boundary mechanism around −60 ◦C;
this is a real challenge because of the slow speed of defor-
mation. Second, we have suggested that the current param-
eterization of impurity on firn softening should be revised,
especially for very high impurity load (Greenland), using for
example thresholds on impurity concentrations. Third, the
separate effects of impurities and temperature on firn den-
sification and hence δ15N evolution should be tested on pe-
riods other than the last deglaciation. Sequences of events
associated with non-synchronous changes in surface temper-
ature, accumulation rate, and impurity content would be par-
ticularly valuable for this objective. Finally, additional con-
straints on the firn modelling can also be obtained through
the use of cross-dating with high-resolution signals on new
ice cores as already used by Parrenin et al. (2012).
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Data availability. The data set for all the density profiles used in
this paper (presented in Fig. S6 and Table S1) can be found in the
Supplement.
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Supplementary material 
 

 
 

Supplementary Figure S1: Logarithmic representation of 𝛾 coefficient in Equation (4) as a function of the site 

temperature. The stars represent the 𝛾 coefficient calculated by the model for each site, the grey line 

represents a linear regression. Its slope allows evaluation of the activation energy relative to the snow 

densification mechanism in the model: 49.5 kJ/mol. 

 

 
 



Supplementary Figure S2: Variations of the surface (Ds) and critical (D0) relative densities with site 

temperature and accumulation. Ds is the value of the polynomial fit to density data represented on Figures 

S3 and S7 at the surface. D0 is adjusted to minimize the root mean square deviations between model results 

and the polynomial fit to density data between the surface and the depth at which a density of 840 kg/m3 is 

reached. No correlation between Ds or D0 with temperature or accumulation could be found. Although the 

variability of Ds and D0 are large, their impact on the LID is relatively small as illustrated on Figure S3. 

 

 
 

Supplementary Figure S3: Impact of the surface density value (Ds) on model results at Km 105 site. Grey stars 

represent measured densities, the black line represents a polynomial fit to density data. The two green curves 

represent model results obtained with two largely different values of the surface density. Lower values of Ds 

lead to faster modelled densification rates. While the difference between the two densification curves is 

important at the surface, the two curves are almost similar in the deep firn. The difference on Ds thus does 

not have much importance for the determination of the LID. 

 

 
 

 

60 kJ/mol Goujon value 



Supplementary Figure S4: Equivalent activation energies calculated for our model (without impurity effect, 

black line; with impurity effect for present day sites with available calcium concentrations, black stars).The 

blue line represents the value of 60kJ/mol used in Goujon et al. (2003). 

For our model, the equivalent activation energy Qeq is calculated by solving:  𝑒
−𝑄𝑒𝑞

𝑅𝑇  =  𝑎1 × 𝑒
−𝑄1
𝑅𝑇 +  𝑎2 ×

𝑒
−𝑄2
𝑅𝑇 + 𝑎3 × 𝑒

−𝑄3
𝑅𝑇  .  

 

 
 

Supplementary Figure S5: Calculated density at LID with the Witrant et al. (2012) model of gas transport in 

firn (see main text, Section 2.4) as a function of the logarithm of the inverse of the accumulation rate (in m w. 

eq./yr). The stars show the results at individual firn air pumping sites (12 sites, 15 boreholes), and the line 

shows the regression presented in Equation (10) of the main text. The correlation coefficient is 0.9. 

 

 



 

 

 



 

 

 

 



 

 
 

Supplementary Figures S6: Measured and modelled density profiles for 22 sites, the grey stars correspond to 

the data, the polynomial fit to the data is in black, the density profile simulated with the old version of the 

LGGE model is in red, the density profile simulated with the new version of the LGGE model is in green and 

the density profile simulated with the new version of the LGGE model with the dust effect in purple.  

 

 
 

Supplementary Figure S7: Comparison of the measured (in black) and the old modelled δ15N at Dome C. The 

simulated δ15N using the old gas trapping criterion is in red and the simulated δ15N using the new gas trapping 

criterion is in blue. 



 

 
 

Supplementary Figure S8: Comparison of the measured δ15N (black) and the modeled δ15N (old (red), new 

version (green) and new version with impurity (purple)) of the LGGE model for Berkner, GISP2, Talos Dome 

and Vostok. The water δ18O or δD profiles are displayed in grey and the calcium concentration profile in gold. 



 

Supplementary Figure S9: Comparison of the measured (black) and modelled δ15N at Dome C, EDML, NGRIP 

and WAIS-Divide over the last deglaciation with our new model without impurity effect, using five different 

temperature and accumulation rate scenarios. The standard scenarios (Table S2) and corresponding δ15N 

model outputs are in green. For building the Accu minus/plus and Temp minus/plus scenarios displayed on 

the two upper panels for each sites, we took the uncertainties mentioned in the main text: Accu minus 



correspond to a LGM accumulation rate of -30% (-20%) in Antarctica (Greenland) compared to the standard 

run; Accu plus corresponds to a LGM accumulation rate of +30% (+20%) in Antarctica (Greenland) compared 

to the standard run. In Antarctica, Temp plus corresponds to a decrease by 10% of the temperature increase 

over the last deglaciation (i.e. warmer LGM temperature); Temp minus corresponds to an increase by 30% of 

the temperature increase over the last deglaciation (i.e. lower LGM temperature).  In Greenland, Temp minus 

and Temp plus are scenarios were the temperature of the LGM is changed by +3 and -3°C.  

Within the uncertainty range of the model inputs, it is possible to match the measured δ15N with the model 

except for EDML where the modelled δ15N LGM to EH change is always too small even with the scenario Accu 

plus. Note that the same figures can be obtained with the old version of the LGGE model with similar 

amplitude for the differences in simulated LGM 15N level between the different scenarios. 

 



 

 

Supplementary Figure S10: Comparison of the measured δ18O or δD (grey), the calcium concentration (gold), the 

measured δ15N (black) and the modelled δ15N (old (red), new version (green), new version with impurity following Freitag 

parameterization (purple) and new version with impurity (blue) using a parameterization with threshold for high and 

low values of the calcium concentration) of the LGGE model for WAIS-Divide, NGRIP, EDML and Dome C. Blue boxes for 

each sites indicate the periods over which the d15N average for the LGM and EH have been estimated for the calculation 

of the amplitude of the d15N change over the deglaciation 



Sites Location (Latitude ; Longitude) 
Temperature 

(°C) 
Accumulation  
(cm.w.eq.yr) 

[Ca2+] (ng/g) 
Surface density 

(kg/m3) 
σfit-data          

(kg/m3) 
σold model-fit        

(kg/m3) 
σnew model-fit        

(kg/m3) 
σnew model with dust-fit        

(kg/m3) 

Dye 3 [1] 65°11’N ; 43°50’W -18.0 50.0 X 357 13.8 32.7 30.8 X 

DE08 [2] 66°43’19”S ; 113°11’58”E -19.0 120.0 X 384.2 10.3 20.9 29.8 X 

Km105 [4] 67°58’S ; 93°70’E -24.5 34.1 X 460.5 14.0 10.7 21.1 X 

Site 2 [5] 76°59’N ; 56°04’W -25.0 36.0 X 350.1 5.8 18.3 19.2 X 

Siple Dome [3] 81°39’3”S ; 148°47’66”W -25.4 10.0 8.0 382.7 8.9 29.4 13.2 19.5 

D-47 [6] 67°23’S ; 138°43’E -25.4 25.0 X 377.4 12.5 15.9 21.8 X 

Byrd [7] 80°S ; 120°W -28.0 15.6 X 347.1 3.8 15.9 18.6 X 

NEEM [8] 77.45°N ; 51.06°W -28.9 20.0 7.4 307.2 8.0 27.2 13.5 15.8 

Crête (site A) [9] 70°38’5.68”N ; 324°10’48”E -29.0 28.2 X 321.7 7.0 18.7 14.0 X 

Km200 [10] 68°15’S ; 94°05’E -30.5 28.7 X 454.4 10.5 21.8 37.7 X 

WAIS divide [11] 79°28’S ; 112°05’W -31.0 20.2 1.58 393.7 8.7 18.2 21.3 35.1 

Ngrip [12] 75°10’N ; 42°32’W -31.2 17.5 10.0 299.9 6.9 22.2 9.9 13.4 

Grip [13] 72°34’N ; 37°37’W -31.7 21.0 7.8 367.0 6.7 18.9 10.3 8.8 

B29 [14] 76°00’N ; 43°29’E -31.6 15.3 9.2 325 10.1 22.7 7.2 10.2 

Mizuho [15] 70°41’53”S ; 44°19’54”E -34.5 7.0 X 421 9.8 50.0 66.5 X 

Talos Dome [16] 72°49’S ; 159°11’E -41.0 8.0 4.0 315.3 12.1 29.6 46.0 51.9 

B32 [17] 75°00’S ; 0°00’E -44.1 6.1 1.7 334.5 6.2 15.6 13.3 28.7 

EDML [18] 75°S ; 0’04°E -44.1 6.4 3.0 305.9 5.3 19.4 16.9 23.6 

South Pole [19] 90°S -49.0 6.37 2.0 394.4 6.4 35.5 26.7 15.2 

Dôme C [20] 75°06’S ; 123°21’E -55.0 2.5 1.8 309.2 6.2 15.3 11.0 11.0 

Vostok [21] 78°28’S ; 106°48’E -57.0 2.2 1.6 326.5 8.0 28.0 23.5 23.0 

Dome A [22] 80°22'01.6"S ; 77°22'22.3E -58.3 2.3 X 374 9.8 32 13.4 X 

 

References below were used for the following data: a location, b density, c temperature, d accumulation, e calcium concentration 
Best efforts were made to find information about the methodologies used for density measurements. The following Greek letters are used to indicate the method 
used, the use of several letters for the same site implies that several data series were used. 



α: volume and weight measurements on whole cores or bags. The precision of such measurements is dependent on the regularity of the core shape. 
β: volume and weight measurements in firn, and high precision hydrostatic weighing measurements in ice 
γ: volume and weight measurements on machined samples (regular volume, samples are often small) 
δ: gamma ray beam attenuation through the ice core (very high resolution) 
ε: camera assisted volume measurements, and weight measurements (high resolution) 
 
[1] a, c, d Robin, 1983; b http://gcmd.nasa.gov/r/d/LSSU_and PSU_Firn_data Spencer et al., 2001 
[2] a, b, c, d Etheridge and Wookey, 1989; b Arnaud et al., 1998, 2000, γ density measurement method 
[3] a, b https: //nsidc.org/data/waiscores/corec.html, c Butler et al., 1999; Jones et al., 2014; Kreutz et al., 1999, 2000, α density measurement method 
[4] a, b, c, d  Salamatin et al., 2009, γ density measurement method 
[5] a, c, Robin, 1983; b http://gcmd.nasa.gov/r/d/LSSU_PSU_Firn_data Spencer et al., 2001 originally from Langway, 1967 with β density measurement method 
[6] a, b, c, d Arnaud et al., 1998 with β density measurement method 
[7] a, b, c, d http://gcmd.nasa.gov/r/d/LSSU_PSU_Firn_data Spencer et al., 2001, originally from Gow, 1968 with β density measurement method 
[8] a, b, c Buizert et al., 2012; b Steen-Larsen et al., 2011 ; e Gfeller et al., 2014, α density measurement method 
[9] a, b, c, d http://gcmd.nasa.gov/r/d/LSSU_PSU_Firn_data and Spencer et al., 2001 ; boriginally from Clausen et al., 1988 
[10] a, b, c, d Salamatin et al., 2009; bArnaud et al., 1998, γ density measurement method 
[11] a, b, c, d Fitzpatrick et al., 2014 ; e Cole-Dai et al., 2013 
[12] a, c, d Ngrip community members, 2004, b H.C. Steen-Larsen Pers. Comm., e Svensson pers. Comm., 2016, α density measurement method 
[13] a, b, c, d http://gcmd.nasa.gov/r/d/LSSU_PSU_Firn_data and Schwander et al., 1997; e Iizuka et al., 2008, α and γ density measurement methods 
[14]  Freitag et al., 2013; Hörhold et al., 2011, δ density measurement method 
[15] a, c, d (Nishio et al., 1979) ; b (Narita and Maeno, 1978), γ density measurement method 
[16] a, c www.taldice.org/project/site ; b www.taldice.org/data (data from F. Parrenin) ; d Stenni et al., 2002 e Schüpbach et al., 2013 
[17] Freitag et al., 2013; Hörhold et al., 2011, δ density measurement method 
[18] a, b Kipfstuhl et al., 2009 ; c Freitag et al., 2013; d Oerter et al., 2004; e Fischer et al., 2007, α density measurement method 
[19] a, b, c http://gcmd.nasa.gov/r/d/LSSU_PSU_Firn_data and Spencer et al., 2001 ; d Mosley-Thompson et al., 1995; e Ferris et al., 2011 
[20] a, d Gautier et al., 2016, b R. Mulvaney pers. com. and Leduc-Leballeur et al., 2015; c Arnaud et al., 2000 ; e Lambert et al., 2012, α and ε density measurement methods 
[21] a, c, d Arnaud et al., 2000 ; bhttp://gcmd.nasa.gov/r/d/LSSU_PSU_Firn_data and Spencer et al., 2001 and J.-M. Barnola, unpublished (using γ density measurement method); e De 

Angelis et al., 1997 
[22]a, b, c Cunde et al., 2008 ; Cunde pers. com. 2016 ; d: Hou et al., 2007 and Ding et al., 2016, α density measurement method 

Supplementary Table S1: Standard deviation between modeled and measured density profiles for 22 polar sites, for the old LGGE model and the new LGGE model 

(with three different activation energies in the firn densification module noted “new model” and with three different activation energies depending on Ca2+ 

concentration in the firn densification module noted “new model with dust”). The values in bold indicate the lowest standard deviation between modeled and fitted 

density profiles for each site.  



 

Δage Data Old New New + dust 

Dye 3 78 68.4 61.8 - 

DE08 35.5 36.8 31.3 - 

km105 104.4 111.7 106.4 - 

Site2 112.2 109.2 103.3 - 

Siple Dome 329 287.9 296.9 284.9 

D-47 152 145.3 141.7 - 

Byrd 238.9 225 226.9 - 

NEEM 209.4 187.4 191.9 187.4 

Crete 156.1 150 145.7 - 

km200 137.9 156.7 152.6 - 

WAIS divide 225 206.5 206.5 233.3 

North GRIP 248.4 226.2 236.5 224.5 

GRIP 209.9 205.7 205.7 200 

B29 270.3 251 264.7 252.9 

Mizuho 483.7 518.4 557 - 

Talos 554.1 592.6 637.7 656.4 

B32 896.8 816.1 889.9 978.4 

EDML 874.5 787.3 852.9 899.7 

SP 1160.9 965.2 1002.8 1068.7 

DC 2639.1 2473 2461 2557 

Vostok 2814.3 2960.4 2810.4 2919.5 

Dome A 2812.7 3024.8 2764 - 

 

Supplementary Table S2: Comparison of age at the bottom of the firn for the different sites studied here. 

The main features already observed for the comparison of the standard deviation between modeled and 

measured density profiles (Table S1) are also observed here. This is the case for the worsened agreement 

between model and data at Talos and Mizuho when using the new parameterization or the improved model 

vs data agreement at low temperature and low accumulation sites of the bottom of the table (B32, EDML, 

South Pole, Dome C, Vostok, Dome A).  



Sites Temperature scenario Accumulation rate scenario Calcium scenario 

NGRIP 
Dahl-Jensen et al., 1998 ; 

Kindler et al., 2014 
Bazin et al., 2013 

Svensson (comm. pers.) and 

Seierstad et al., 2014 

Dome C Stenni et al., 2010 Bazin et al., 2013 
Fischer et al., 2007 and 

Lambert et al., 2012 

EDML Stenni et al., 2010 Bazin et al., 2013 Fischer et al., 2007 

WAIS-Divide 
Buizert et al., 2015 and WAIS 

Divide Project Members, 2013 
Fudge et al., 2016 Buizert et al., 2015 

Berkner Island Capron et al., 2013 Capron et al., 2013 Capron et al., 2013 

GISP2 Cuffey and Clow, 1997 Cuffey and Clow 1997 X 

Talos Dome Buiron et al., 2011 Bazin et al., 2013 Schüpbach et al., 2013 

Vostok Cuffey and Vimeux, 2001 Bazin et al., 2013 Legrand et al., 1988 

  

Supplementary Table S3: References of the temperature, accumulation rate and calcium scenarios over the 

last deglaciation for NGRIP, Dome C, EDML, WAIS-Divide, Berkner Island, GISP2, Talos Dome and Vostok. The 

temperature (T) scenario for NGRIP has been built so that its temporal evolution reflects the 18O temporal 

evolution (T=a18O+b) with an adjustment of a and b to reflect the ~ 20°C temperature change between LGM 

and Holocene (Dahl-Jensen et al., 1998) as well as abrupt change of temperature of ~12.5°C and ~10.5°C at 

the onset of the Bølling-Allerød and end of Younger Dryas as given by Kindler et al. (2014)  

 

EH – LGM (‰) Dome C EDML NGRIP WAIS-D 

Measured 0.1051 0.0538 -0.0986 -0.0780 

Old -0.0404 -0.0446 -0.1080 -0.0639 

Old + dust 0.0904 0.0545 -0.0088 -0.0078 

New parameterization (Table 1) 0.0519 -0.0313 -0.112 -0.0909 

New parameterization + dust 0.0930 0.0651 -0.00937 -0.0129 

Test A -0.0183 -0.0331 -0.0842 -0.0648 

Test A + dust 0.0714 0.0474 -0.00282 -0.00658 

Test B -0.0336 -0.0644 -0.147 -0.10 

Test B + dust 0.106 0.0604 -0.0272 -0.0225 

New parameterization + dust 

following Freitag parameterization 

for the Pimienta – Barnola model 

0.0915 0.0646 -0.00717 -0.0092 

 



Supplementary Table S4: Results of the difference between the average of the Early Holocene (EH) and the 

average of the Last Glacial Maximum (LGM) for the sensitivity tests displayed on Figure 7 for the 4 sites 

described in the main text. 

 

 
Supplementary Table S5: Comparison of measured and modelled Δage with different parameterizations of 

the model at two different points of the last deglaciation at NGRIP. The only way to compare Δage model 

output with data is actually on the abrupt warming recorded very clearly both in the δ18O in the ice phase and 

δ 15N in the gas phase on the NGRIP ice core because we have an accurate associated timescale (GICC05). The 

“data” values for the age have been deduced from the identification of the peak of the 15N and mid-slopes 

of 18Oice increases recording the most abrupt warming phases of the last deglaciation associated with the 

Bølling-Allerød and the end of the Younger Dryas. The 15N record is given in Kindler et al. (2014) and the 

18Oice record is given in NGRIP comm members (2004). The respective depths for 15N peaks are 1629.4 and 

1515.3 m. The respective depths for the 18Oice mid-slopes are 1604.2 and 1491.5 m. We obtained the age 

indicated in the Table S2 when translating these depth differences in age through the use of the GICC05 age 

scale.  The agreement between data and model is slightly better when using the new version but the addition 

of dust leads to a strong deterioration as observed on the δ 15N profiles. 

NB: the uncertainty on the Δage from the data is mainly linked to the resolution of the δ 15N signal.

 
Supplementary Text S1: Model input files and running conditions  

 

For paleoclimate applications, we have one input file for each site. The file has 5 columns: depth, 

age, difference of temperature with respect to present-day surface temperature, accumulation rate 

and calcium concentration. Except for WAIS-D, the spatial resolution is constant from the top to the 

bottom of each ice core and varies between sites between 1 and 2 m. Such resolution is largely 

sufficient to depict the temporal variability of temperature and accumulation over the last 

deglaciation (the lowest temporal resolution is 200 years at Vostok for the LGM; at NGRIP, the 

temporal resolution corresponding to 1 m spatial resolution in the input file is about 50 years at 

LGM). For WAIS-D, the input files were designed so that the temporal resolution is constant to 10 

years all along the ice core.  

NGRIP 
Δage (old 

version) 

Δage (new 

version) 

Δage (new version + 

dust) 
DATA 

Bølling /Allerød 870 years 920 years 740 years 1058±100 years 

End of Younger 

Dryas 
760 years 820 years 640 years 819±100 years 
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The model running conditions are very similar to those described in Goujon et al. (2003). For density 

calculation, the depth step is 0.25 m down to 150 m depth, 2.5 m depth down to 550 m depth and 

25 m depth below. We only simplified the boundary between the 2.5 m and 25 m grids to guarantee 

that the change occurs at a grid node (Goujon et al. (2003) used a criterion based on the difference 

between pure ice density and the modelled density). Relative coordinates z/H (H being the ice 

thickness) are used for solving the ice sheet vertical velocity equation as in Goujon et al. (2003). 

In this study, we modified the time step: Goujon et al. (2003) used a one year time step for all sites, 

whereas we adjusted the time step in link with the maximum accumulation rate in the input file. 

Indeed the accumulation rate defines the firn sinking speed. Stable results are obtained with a time 

step of 0.3/max(Ac) where Ac is the accumulation rate in m w.eq.yr-1. Thus our time step is shorter 

than one year only at very high accumulation rate sites (Ac > 0.3m w.eq./yr). Numerical tests showed 

that with the above depth and time grid, Eulerian and Lagrangian calculations of the density profiles 

lead to consistent results. However, for gas age calculations, a lagrangian tracking of firn layers is 

necessary to simulate the detailed shape of 15N anomalies during Dansgaard-Oeschger events in 

Greenland. 

As in Goujon et al. (2003), a limitation of our model is that the ice sheet thickness and lower 

boundary condition do not vary with time. Two parameters are imposed at the boundary between 

the ice and bedrock: the temperature and vertical speed. Basal temperature is inferred from 

borehole measurements. If it is colder than the melting temperature estimated as a function of 

hydrostatic pressure (equation 8 in Goujon et al., 2008), the basal vertical speed is nul. Otherwise, 

the melting temperature is used and the basal vertical speed (melting rate) needs to be specified in 

input. 

 

Supplementary Text S2: 

 

The major discrepancies between our model results with dust and δ15N data with dust occur outside 

the range of calcium concentrations at modern sites. We hence illustrate here how the addition of 

simple thresholds on a minimum and maximum effect of calcium can strongly reduce the main 

discrepancies between our model results with dust and δ15N data. We have thus adjusted the dust 

parameterization proposed by Freitag with two threshold (Camin and Camax) such as: 

- If Ca<Camin : use the Freitag parameterization with Ca=Camin 

- If Ca>Camax: use the Freitag parameterization with Ca=Camax 

- If Camin<Ca<Camax, use the original Freitag parameterization  
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In this study, we have chosen values of 2ng/g and 50ng/g for respectively Camin and Camax.  

Implementing threshold values on calcium (blue lines on the Figure S10) reduces the largest 

inconsistencies between model results and δ15N data, in particular at NGRIP (through the threshold 

at high calcium concentration) and at WAIS (through the threshold at low calcium concentration).  
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Chapitre 3

Relevés atmosphériques sur la côté Est

Antarctique, base de Dumont d’Urville

Pour mieux comprendre le lien entre isotopes de l’eau, aérosols et conditions climatiques qui

jouent un rôle important sur la densification du névé lors des déglaciations, je me suis intéressée

à leurs variations temporelles actuelles. J’aurai pu étudier des précipitations récentes, e.g. puits

creusés dans la neige (Curran et al. [2003]; Sinclair et al. [2014]) cependant nous savons que les

isotopes peuvent être affectés par la diffusion dans le névé. Par conséquent, nous avons besoin

de mesures en continu dans l’atmosphère des aérosols et des isotopes de l’eau en même temps,

or de telles mesures n’ont jamais été réalisées.

Dans le cadre de mon doctorat j’ai eu la chance d’effectuer une mission de terrain en Antarc-

tique, en Terre Adélie sur la base française de Dumont d’Urville (DDU). Nous avons choisi le

site de DDU car l’influence de l’océan y est très forte (source des aérosols marins). La cam-

pagne de mesures a été réalisée pendant l’été austral 2016-2017, de Décembre à Février, et a

permis d’effectuer des relevés atmosphériques continus, aérosols et isotopes de l’eau, pendant

40 jours. Le but de cette mission était de rechercher des corrélations entre les isotopes de l’eau et

les aérosols afin d’étudier les liens entre ces deux paramètres (qui peuvent être liés par exemple

aux arrivées d’air marin). En effet, isotopes de l’eau d’une part et aérosols d’autre part sont gé-

néralement analysés indépendamment les uns des autres (Preunkert et al. [2007]; Legrand et al.

[2016]; Casado et al. [2016]). Nous avons donc mesuré en même temps et au même endroit sur

la base les isotopes de l’eau (δ 18O et δD) et les aérosols (Cl− et Na+) afin de comparer leurs

profils.
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De plus, si les aérosols sont mesurés depuis 15 ans (depuis 1991, Preunkert et al. [2007]) en

continu, aucune mesure d’isotopes de l’eau dans la vapeur d’eau n’a jamais été effectuée à

DDU. Ces mesures sont essentielles pour : (1) caractériser le site et (2) initier la compréhen-

sion des variations spatiales des isotopes de la vapeur d’eau par comparaison avec les données

récemment acquises à Dôme C. De plus, les masses d’air marin arrivant à Dôme C passent

d’abord à DDU, il est donc intéressant de comparer le comportement des isotopes de l’eau pour

ces deux sites.

Dans un premier temps nous présenterons la base de Dumont d’Urville et les programmes

scientifiques qui s’y déroulent. Nous présenterons également les deux protocoles de mesures

réalisés pendant la mission, ainsi que les traitements effectués sur les données. Dans un second

temps, nous présenterons les mesures calibrées en isotopes de l’eau, ainsi que les mesures d’aé-

rosols que nous comparerons. Nous comparerons également les données mesurées pendant la

campagne aux données météorologiques (température et intensité des vents) relevées par la sta-

tion météorologique de la base. Pour finir nous confronterons les données en isotopes de l’eau

de notre mission à d’autres données obtenues lors de missions similaires au Groenland et en

Antarctique, notamment à Dôme C.

3.1 Campagne de mesures pendant l’été austral 2016-2017 à

la base française de Dumont d’Urville, Antarctique

La campagne de mesures a été réalisée du 25 décembre 2016 au 4 février 2017 pour les isotopes

de l’eau et du 2 janvier 2017 au 31 janvier 2017 pour les aérosols.

3.1.1 Présentation de la base

La base française de Dumont d’Urville (DDU) est situé sur l’île des Pétrels dans l’archipel de

Pointe Géologie, à 5km du continent (Figure 3.1). Ses coordonnées GPS sont 66°39’47"S et

140°00’07"E, et son altitude est de 20 m.

Il s’agit d’un véritable observatoire scientifique comprenant une cinquantaine d’installations.

Tous ces bâtiments sont adaptés aux conditions météorologiques locales : températures variant
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FIGURE 3.1 – Carte de l’Antarctique marquant la position de la base française de Dumont d’Urville
(DDU).

de 0◦C à −35◦C, longues nuit polaires, vents pouvant dépasser 300 km/h, blizzard.

Parmi les bâtiments de "vie" (séjour, dortoir, cuisine, etc.) et ceux nécessaires au maintient de la

base (centrale électrique, menuiserie, Siporex [bâtiment regroupant les ateliers de l’électricien,

du plombier et du mécanicien de précision], etc.) se trouvent les bâtiments scientifiques. Les

deux principaux sont : (1) le laboratoire "biomar" où de nombreux biologistes et ornithologues

étudient et surveillent la faune et la flore présentes sur et autour de l’île, (2) le laboratoire "gla-

cio" où les chimistes et les glaciologues mesurent et analysent les différentes espèces chimiques

présentes dans l’atmosphère (Figure 3.2).

C’est dans le cadre du programme scientifique ASUMA (Accuracy of the SUrface Masse ba-

lance of Antarctica) et de l’ERC Combiniso, dont l’objectif principal est la reconstruction cli-

matique et d’origine de l’eau qui précipite en Antarctique de l’Est sur les derniers 100 ans en

combinant tous les isotopes de l’eau, que je suis venue faire des mesures à DDU.

J’ai mis en place deux protocoles de mesures différents : le premier a permis d’analyser en
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FIGURE 3.2 – Photo aérienne de la base de Dumont d’Urville avec les différents bâtiments indiqués. Le
cadre vert indique la laboratoire de glaciologie où les mesures ont été effectuées, l’étoile verte indique la
zone où les prélèvements d’air étaient réalisés.

continu les isotopes de l’eau présents dans l’atmosphère, tandis que le second a permis de récu-

pérer les particules présentes dans l’air pour la même période de temps.

3.1.2 Matériels et méthodes

Afin de ne pas perturber les mesures effectuées, filtres de prélèvements d’aérosols à haute fré-

quence et spectromètre pour la mesure en continu des isotopes de la vapeur d’eau, les prises

d’air de nos deux expériences ont été positionnées à l’extrême nord du bâtiment de glaciologie,

vers le continent Antarctique. Le but étant d’éviter de fausser les résultats par des contamina-

tions liées aux transports essentiellement, tracteurs, voitures et hélicoptères, et de celles liées à

la présence humaine et animale (manchots Adélie principalement).

3.1.2.1 Mesure des isotopes de l’eau par spectroscopie

Les isotopes de l’eau, δ 18O et δD, ainsi que l’humidité ont été mesurés à l’aide d’un analyseur

de spectroscopie de marque PICARRO (L2130-i). Il m’a permis de mesurer en continu la va-
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peur atmosphérique injectée dans une cavité optique à l’aide d’une pompe et d’un tube chauffé

déroulé à l’extérieur sur environ 4 m (Figure 3.3). Le δ 18O mesuré change avec l’humidité de

l’air injecté dans la cavité et l’instrument peut dériver dans la mesure des rapports isotopiques :

il y a donc des variations au cours du temps qui nécessitent des calibrations fréquentes de l’ins-

trument. Par conséquent, je réalisais deux calibrations chaque jour, parfois plus quand elles

n’étaient pas exploitables, sur des standards de concentrations en δ 18O et δD connues, ce qui

arrêtait les mesures isotopiques de la vapeur d’eau pendant au minimum 1h30. Les calibrations

ont été réalisées à l’aide d’un SDM (Standards Delivery Module) qui me permettait d’envoyer

dans le vaporiseur la quantité de standard souhaitée en la prescrivant sur l’ordinateur du PI-

CARRO. J’ai ajusté ces quantités pour travailler aux humidités mesurées sur le site, ici celles

de DDU (entre 2000 et 6000 ppmv). A l’aide d’une pompe, le SDM récupérait la quantité de

standard voulu dans les flacons des standards liquides pour l’envoyer dans le vaporiseur (par

des aiguilles). Le vaporiseur transformait ensuite le liquide en vapeur dans un flux d’air sec afin

que le PICARRO puisse l’analyser. Avant et entre chaque calibration, de l’air sec était envoyé

dans le PICARRO afin d’enlever l’humidité restante. Il provenait d’une bouteille d’air sec dont

la pression en sortie était contrôlée par deux manomètres (Figure 3.3).

L’ajustement du niveau d’humidité pour les calibrations a été difficile à trouver, en effet c’était

la première fois qu’un PICARRO était amené sur la base de Dumont d’Urville, nous ne savions

donc pas exactement à quoi nous attendre avant le départ pour les teneurs en humidité et les

concentrations en δ 18O et δD, les calibrations devaient donc impérativement être réalisées sur

place. Il a fallu faire de nombreux réglages afin de trouver le débit nécessaire d’air sec envoyé

pendant les calibrations et les concentrations en standard nécessaires pour obtenir le niveau

d’humidité atmosphérique. Ces calibrations journalières étaient extrêmement importantes pour

nos mesures, elles nous permettaient de prendre en compte les dérives du spectroscope au fil

des jours pour pouvoir ensuite les corriger. Elles seront présentées dans la section 3.1.3.1.

3.1.2.2 Filtres à haute fréquence des aérosols

En parallèle des mesures en continu des isotopes de l’eau, j’ai collecté des aérosols sur filtre

total (Gelman Zéfluor 0.5µm, 47 mm de diamètre) cinq fois par jour, parfois avec l’aide d’autres

chercheurs du laboratoire de glaciologie (Benjamin Golly, Kevin Berland et Solène Coppens).

Ils ont été relevés toutes les 4h, de 8h à minuit, pendant 1 mois. Cette cadence nous a permis
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FIGURE 3.3 – Photo et schéma du montage nécessaire pour l’analyse des isotopes de l’eau par le PI-
CARRO installé dans le laboratoire de glaciologie à DDU. Le caisson en bois nous protégeait d’un
problème électrique sur le vaporiseur.
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d’avoir des filtres à haute fréquence et donc de pouvoir suivre les fluctuations des embruns ma-

rins quotidiennement. Dans le cadre de notre étude de nombreuses espèces ont été mesurées :

sodium (Na+), ammonium (NH+
4 ), potassium (K+), magnésium (Mg2+), calcium (Ca2+), fluor

(F−), acétone, formate, acide méthanesulfonique (MSA), chlore (Cl−), nitrate (NO−3 ), sulfate

(SO2−
4 ) et oxalate. Ici nous présentons uniquement les résultats pour le sodium et le chlore car

ce sont les éléments de référence pour le sel de mer. Nous n’avons pas regardé les données en

calcium car elles n’avaient pas encore été traitées au moment de la rédaction de ce manuscrit.

Ces mesures s’inscrivent dans la continuité des mesures réalisées à la base de DDU depuis de

nombreuses années. En effet, depuis 1991 les aérosols sont mesurés par filtre total au moins

une fois par jour. Jusqu’en 1999 seules les espèces anioniques étaient mesurées dont les es-

pèces soufrées présentes sous forme d’aérosols MSA et SO2−
4 . A partir de 1999 les espèces

cationiques ont commencé à être mesurées. Par conséquent, jusqu’en 1999 le Cl− était utilisé

comme élément de référence du sel de mer. A partir de 1999, le Na+ à remplacé le Cl− comme

élément de référence car le chlore peut se volatiliser sous forme d’acide chlorhydrique (HCl,

Jourdain and Legrand [2002]). En parallèle de ces mesures, et depuis 1998, le diméthylsulfure

(DMS) et le diméthylsulfoxyde (DMSO) sont mesurés quotidiennement. L’analyse des varia-

tions interannuelles de ces différentes espèces chimiques permet d’étudier le biote marin et son

possible lien avec la glace de mer (Preunkert et al. [2007]).

La préparation du filtre se faisait dans la salle blanche du laboratoire de glaciologie de DDU.

La pose du filtre sur le support en polycarbonate (porte filtre à face ouverte), préalablement

lavé et séché, s’effectuait après le lavage des filtres au méthanol. En effet, certains lots de filtres

Gelman sont contaminés en nitrate d’ammonium (Jourdain [2001]), par conséquent les filtres

doivent être lavés avant utilisation par trois bains successifs de méthanol.

Une fois le filtre posé sur le porte filtre nous placions l’ensemble dans une gaine polyéthylène

fermée par une pince pendant le transport jusqu’au lieu de prélèvement (au nord du bâtiment

"glacio"). Lors du pompage, le filtre était protégé de l’impaction directe de la neige et des

embruns par un cylindre en acier inoxydable (Jourdain [2001]). Une fois le prélèvement ter-

miné (toutes les 4h la journée et 8h la nuit), le porte filtre était ramené de la même façon en

salle blanche du laboratoire. Le filtre était alors retiré, plié en deux sur lui-même (face conte-

nant les aérosols à l’intérieur) puis stocké dans du papier aluminium. L’ensemble était ensuite
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conditionné sous gaine thermosoudée avant d’être stocké au congélateur. Les composés ont été

analysés ultérieurement par chromatographie ionique (cf section 3.1.3.2), leur extraction ne se

faisant que le jour de l’analyse. Un "blanc" de prélèvement a été effectué à chaque nouvelle

boîte de filtre (tous les 50 filtres, tous les 10 jours environ) en procédant de la même manière

mais en ne pompant qu’une minute.

3.1.3 Traitements des données

3.1.3.1 Les isotopes de l’eau

Les données brutes ont été récupérées quotidiennement sur le PICARRO. En tout j’ai réalisé 40

jours de mesure en continu, excepté de brèves interruptions dues aux calibrations et à des cou-

pures de courant. Une fois rapportées en France, les données ont dû être corrigées en utilisant

les calibrations effectuées chaque jour pendant les mesures. Avant de commencer les calibra-

tions, toutes les données brutes ont été moyennées sur 1 minute pour faciliter leur traitement

(le PICARRO réalise des mesures toutes les 5 secondes, ce qui équivaut à 120 mesures/min).

En effet, comme nous l’avons précisé précédemment, les mesures par spectroscopie infrarouge

(laser) peuvent être biaisées en raison de différents artefacts expérimentaux.

Trois types de calibrations sont réalisées pour la spectrométrie infrarouge (Casado et al. [2016]) :

- Le premier type de calibration estime la dérive de l’instrument. Il consiste à mesurer un même

standard à un niveau d’humidité deux fois par jour pendant 30 min pour évaluer la dérive

moyenne du spectroscope. Les valeurs typiques de la dérive du spectroscope n’excèdent pas

0.3 ‰ pour le δ 18O et 2 ‰ pour le δD par jour.

- Le deuxième type de calibration est l’estimation de la pente isotope/isotope. Elle consiste en

la mesure de deux standards entourant la valeur moyenne du site pour évaluer la réponse du

spectroscope infrarouge comparée à l’échelle du SMOW-SLAP, pour Standard Mean Ocean

Water-Standard light Antarctic Precipitation. Pour le SMOW, les valeurs de δ 18O et δD sont

égales à 0‰ tandis que pour le SLAP les valeurs sont de -55.5‰ pour le δ 18O et de -428‰

pour le δD. La pente typique isotope/isotope est comprise entre 0.95 et 1.05 pour le δ 18O et

pour le δD.

- Le troisième type de calibration est l’estimation de la correction isotope/humidité. Elle corres-

114



pond à la mesure d’un seul standard à différentes humidités pour pouvoir évaluer la réponse du

spectroscope aux variations d’humidité (Figure 3.4).

Le troisième type de calibration peut être réalisé une seule fois par semaine si les valeurs de la

dérive de l’instrument fournies par le premier type de calibration sont acceptables (inférieures

à 0.3 ‰ pour le δ 18O et 2 ‰ pour le δD). Pour des gammes de température où l’humidité est

importante (supérieure à 5000 ppmv) il est possible de considérer une relation linéaire (δ 18O

= a× h + b, où h est l’humidité spécifique) pour la réponse isotope/humidité. En revanche,

pour des conditions plus sèches rencontrées très souvent à DDU (inférieures à 5000 ppmv,

Figure 3.4) la réponse isotope/humidité requiert au moins une relation quadratique (δ 18O =

a2×h+b×h+ c).

Les valeurs mesurées à DDU sont comprises entre -23 et -35 ‰ pour le δ 18O. Par conséquent

pour les différents types de calibrations nous avons utilisé les deux standards présentés dans

la Table 3.1 car cela nous permettait d’encadrer les valeurs mesurées (un standard haut et un

standard bas). Sur la Figure 3.4 les étoiles représentent les mesures effectuées pour un seul

standard à différentes humidités. La courbe est une extrapolation des données (étoiles) nous

permettant de calibrer les mesures par rapport à l’humidité. A partir de 5000 ppmv la pente

de la calibration est stable car de nombreuses études ont montré que le biais de l’instrument

était négligeable pour de telles valeurs (Steen-Larsen et al. [2013, 2014]). Le rectangle rouge

représente la gamme d’humidités des données mesurées à DDU.

Sites δ 18O (‰) δD (‰)
D47 -27.23 -212.3

Dôme C -52.6 -409.1

TABLE 3.1 – Standards utilisés pour les calibrations des mesures effectuées avec le PICARRO à DDU.

La Figure 3.5 représente les corrections effectuées sur le δ 18O et le δD grâce aux calibrations

réalisées pendant la campagne de mesure à DDU. Nous pouvons voir que les corrections pour le

δ 18O sont faibles, environ 2 ‰ (< à l’amplitude moyenne des cycles diurnes qui est d’environ

10‰), ce qui est également le cas pour le δD où elles ne dépassent pas les 4 ‰ (< à l’amplitude

moyenne des cycles diurnes qui est d’environ 50‰). Par conséquent les corrections sur les

mesures effectuées avec le PICARRO ne modifient pas l’allure du signal enregistré sur les

données brutes.
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FIGURE 3.4 – Calibrations isotopes/humidité pour le δ 18O et le δD utilisées pour la campagne estivale
2016-2017 à DDU.

3.1.3.2 Les aérosols

Toutes les analyses des filtres pour l’extraction des concentrations en aérosols ont été réalisées à

l’IGE (Institut des Géosciences de l’Environnement, nouveau laboratoire comprenant l’ancien

LGGE) par Sentia Goursaud dans le cadre de son travail de doctorat et Benjamin Golly dans le

cadre de son hivernage à Dumont d’Urville (TA66).

Les filtres Téflon ont été stockés juste après le prélèvement à −18◦C dans de l’aluminium

et isolés dans des gaines thermosoudées. Le jour de l’analyse, les filtres sont sortis du congéla-

teur et les composés ioniques sont extraits sous hotte à flux laminaire dans un mélange à 10%

méthanol/eau (1mL/9mL), le méthanol servant à mouiller le filtre hydrophobe. Après quelques

minutes (temps nécessaires à préparer l’étape suivante), l’aliquote est filtré à travers une mem-

brane en polycarbonate (Poretics 0.4µm, 13 mm de diamètre) avant l’injection dans le chroma-

tographe. L’étalonnage s’effectue dans un mélange méthanol/eau à 10% (Jourdain [2001]).

Ensuite la mesure par chromatographie ionique est réalisée. Pour permettre une calibration, des

solutions mères de chaque composé de concentration 1000 ppm sont utilisées. Elles sont prépa-

rées en laboratoire à partir de sels des différents ions. Une fois les données acquises et calibrées,

elles sont converties de ppb à ng/m3 puisque pour chaque prélèvement le volume et la durée de

l’échantillonnage sont connus.
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FIGURE 3.5 – Corrections du δ 18O, du δD et du d-excess grâce aux calibrations effectuées sur l’instru-
ment pendant la campagne 2016-2017 à DDU.

3.2 Découplage isotopes de l’eau et chimie atmosphérique en

Antarctique

Dans cette section nous allons présenter les résultats en isotopes de l’eau et aérosols obtenus

au cours de la campagne d’été 2016-2017 à la base de Dumont d’Urville. Tous les résultats ont

été préalablement traités et calibrés. Une autre étudiante en thèse, Sentia Goursaud (LSCE et

IGE), travaille également sur ces données, un article est en phase de rédaction sur l’étude du

découplage chimie atmosphérique et isotopes de l’eau (Goursaud et al., in prep).

3.2.1 Les résultats de la campagne de mesures

Nous présentons tout d’abord uniquement les données d’isotopes de l’eau mesurées à l’aide du

PICARRO. La Figure 3.7 présente la température, l’humidité, le δ 18O, ainsi que le d-excess

calculé à partir du δ 18O et du δD d’après l’équation présentée dans le Chapitre 1, pour la pé-

riode allant du 25 décembre 2016 au 4 février 2017.

117



La première chose que nous avons remarqué est que les cycles diurnes sont visibles sur les

différents profils. En effet l’humidité, le δ 18O et le d-excess varient au cours d’une journée.

Au premier ordre l’humidité et le δ 18O sont corrélées tandis que le δ 18O et le d-excess sont

anti-corrélés, ce qui est similaire à d’autres résultats en Antarctique (Figure 3.8 ; Casado et al.

[2016]). En plus des cycles diurnes, nous observons deux régimes distincts pendant la période

de campagne, le premier du 25 décembre 2016 au 7 janvier 2017 et le deuxième du 8 janvier

2017 au 4 février 2017. Le premier régime correspond à une variabilité importante des isotopes

de l’eau, avec une humidité qui varie d’environ 3000 ppmv dans une journée. Tandis que le

deuxième régime correspond à une plus faible variabilité des isotopes de l’eau, l’humidité ne

varie plus que d’environ 1500 ppmv dans une journée. Cette différence de régime est égale-

ment visible sur l’amplitude de variation de la température. Pendant le régime 1, l’amplitude de

température sur une journée est d’environ 6◦C, alors que pendant le régime 2 cette amplitude

est d’environ 4◦C. L’intensité des vents est également différentes entre les deux régimes. Elle

est globalement plus faible pendant le régime 1 que pendant le régime 2 où les 15 m/s sont

régulièrement dépassés. Par conséquent l’atmosphère est certainement plus mélangée pendant

le régime 2, ce qui expliquerait les amplitudes plus grandes du régime 1 qui serait quant à lui

plus stratifié. Nous avons représenté les deux types de régimes dans la Figure 3.6, quand l’air

est stratifié, on a une influence plus importante des échanges neige/atmosphère que dans une

atmosphère mélangée où le signal atmosphérique régional domine. Deux régimes similaires ont

également été identifiés dans les mesures en isotopes de l’air réalisées à Dôme C (Casado et al.

[2016] ; Figure 3.11).

Nous nous sommes ensuite intéressés à la réponse du δ 18O et du d-excess pendant les pé-

riodes neigeuses. En effet, au cours de la campagne nous avons eu plusieurs journées avec de la

neige, principalement trois jours successifs de neige (du 25 janvier au 28 janvier 2017). Pendant

cette période, la température est restée relativement stable (seulement 2−3◦C d’amplitude par

jour) et l’humidité était particulièrement élevée, autour de 6000 ppmv. Le δ 18O et le d-excess

semblent perturbés par ce changement de régime, on ne voit plus clairement les cycles diurnes

et les variations du δ 18O sont plus grandes (environ 11 ‰). En revanche, malgré une augmen-

tation importante de la valeur moyenne de l’humidité, les cycles diurnes sur le profil d’humidité

sont toujours visibles avec des amplitudes plus grandes. J’avais préalablement protégé l’em-

bout du système de prélèvement de vapeur avec un filtre pour éviter que l’entrée de flocons
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FIGURE 3.6 – Schéma des deux régimes atmosphériques présents dans les mesures des isotopes de l’eau
à DDU.

de neige ne perturbe les résultats pendant les périodes de neige. Par conséquent, le surprenant

signal relevé pour le δ 18O ne peut être dû à un mélange de δ 18O de la vapeur avec du δ 18O des

précipitations.

Pendant les périodes sans précipitations, le profil de δ 18O est en phase avec l’humidité, si l’un

augmente, l’autre également. Or, pendant la période neigeuse ce n’est plus le cas. Le phénomène

est bien visible entre le 24-01-17 à midi et le 26-01-17, le δ 18O reste extrêmement bas (environ

-33‰) alors que l’humidité montre un cycle diurne avec augmentation puis diminution. Le fait

que le δ 18O reste à des niveaux anormalement bas pourrait être du à la distillation de Rayleigh

lors des précipitations neigeuses. En effet, lors de la formation de la neige, les isotopes lourds

ont tendance à aller dans la phase condensée, ce qui engendre un appauvrissement de la vapeur

en isotopes lourds, donc le δ 18O de la vapeur diminue. Pour étayer notre hypothèse il faudrait

analyser le δ 18O de la neige en parallèle du δ 18O de la vapeur. Par conséquent les isotopes
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de l’eau nous donnent une information supplémentaire sur les conditions atmosphériques au

moment des mesures. Ici, le changement de régime, amplitudes plus grandes et dé-corrélation

entre humidité et δ 18O sont reliés au fait que nous sommes en période neigeuse.

Il est important de souligner que pendant l’été 2016-2017 la banquise autour de la base de Du-

mont d’Urville n’a pas débâclé, ce qui veut dire qu’elle est restée tout l’été autour de la base

sans se disloquer et partir au large. Nous pensons que cette particularité a pu jouer un rôle non

négligeable sur la dynamique des cycles diurnes dans les isotopes de l’eau, en particulier via la

stratification de l’atmosphère (épaisseur couche de surface). Pour vérifier cette hypothèse dans

la section 3.3 nous allons comparer l’allure de nos résultats à d’autres campagnes similaires en

Antarctique et au Groenland, en région côtière (comme DDU) et en région plus continentale.

Cette comparaison ne se fera que pour les isotopes de l’eau.
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FIGURE 3.8 – Zoom sur un cycle diurne visible sur les mesures en isotopes de l’eau effectuées à DDU
pendant la campagne estivale 2016-2017. Les paramètres avec une étoile ont été mesurés à l’aide du
PICARRO pendant la campagne estivale de 2016-2017 à DDU. Comparaison de l’intensité des vents, de
la température, de l’humidité*, du δ 18O* et du d-excess*.

3.2.2 Lien entre les aérosols et les isotopes de l’eau?

Nous allons maintenant comparer le comportement des isotopes de l’eau et des aérosols au

cours du mois de janvier 2017, pendant la campagne de mesure. Nous souhaitons savoir s’il

existe un lien entre variations en isotopes de l’eau et entrées maritimes. En effet, nous nous

attendons à observer un lien entre les concentrations en chlore et en sodium et le d-excess car

ces trois paramètres sont liés aux sources d’humidité et une corrélation a été observé sur des ca-

rottes courtes (Sinclair et al. [2014]). Pour cela nous comparons les profils d’humidité, de δ 18O

et de d-excess aux concentrations en chlore et sodium (Figure 3.9). Le chlore et le sodium sont

des traceurs marins, qui vont nous indiquer les périodes de fortes entrées maritimes, le sodium

est un marqueur particulièrement utilisé et robuste pour traduire les changements en sel de mer
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(Curran et al. [2003]; Abram et al. [2013]).

Les profils des concentrations en chlore et sodium montrent globalement la même variabilité,

même si parfois des augmentations rapides des concentrations en chlore sont visibles. Nous

avons donc séparé les pics de concentration en deux catégories (cadres de couleurs différentes) :

(1) en bleu, augmentation simultanée du chlore et du sodium et (2) en vert, augmentation en

chlore uniquement. Puis nous avons identifié les périodes où les concentrations en chlore et en

sodium sont faibles et varient peu, ce sont les cadres roses.

Pendant ces périodes de faibles concentrations le d-excess varie beaucoup et n’est pas parti-

culièrement bas. De façon similaire, si quelques pics de chlore et sodium sont à peu près syn-

chrones avec le d-excess (cadres bleus 2, 3 et 5), ce n’est pas du tout systématique (cadres bleus

1, 4 et 6). Nous pensions observer un lien plus marqué entre le d-excess et les concentration en

sodium, comme Sinclair et al. [2014] qui les utilisent comme indicateur de la glace de mer. Ici

nous n’observons pas ce lien, premièrement la banquise n’a pas débâclé pendant la campagne

de mesures et deuxièmement les signaux de sodium et chlore sont complexes. En effet, plu-

sieurs études mettent en garde quant à la complexité des traceurs qui peuvent ne pas traduire

uniquement les arrivées marines (Preunkert et al. [2007]; Legrand et al. [2016]).
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3.3 Comparaison de la variabilité isotopique diurne de la va-

peur avec d’autre campagnes similaires en Antarctique

et au Groenland

D’autres campagnes similaires à celle que nous avons réalisée pendant l’été austral 2016-2017

pour la mesure des isotopes de l’eau ont été réalisées au cours des dernières années, en An-

tarctique mais également au Groenland. Dans cette section nous allons présenter les résultats

obtenus pendant ces campagnes afin de les comparer aux nôtres. Le but est de comparer les

cycles diurnes isotopiques en été sur différents sites pour se renseigner sur la dynamique de la

couche limite atmosphérique.

3.3.1 Les sites des différentes campagnes

Les cinq sites sélectionnés, ceux pour lesquels des mesures existent et sont publiées, sont iden-

tifiés par une étoile violette sur la Figure 3.10. Nous en avons trois en Antarctique et deux au

Groenland. En Antarctique nous avons deux sites continentaux, Kohnen (Ritter et al. [2016]) et

Dôme C (Casado et al. [2016]), et deux sites côtiers, Syowa (Kurita et al. [2016]) et DDU (cette

étude, étoile rouge). Pour le Groenland nous avons un site continental, Neem (Steen-Larsen

et al. [2013]), et un site côtier, Ivittuut (Bonne et al. [2015]). Nous avons choisi de comparer

des sites continentaux et des sites côtiers pour voir si la dynamique diurne de la composition

isotopique de la vapeur d’eau varie.

3.3.2 Quels sites présentent des cycles diurnes?

D’après les résultats publiés dans les différents articles que nous avons étudiés, tous les sites

côtiers et continentaux présentent des cycles diurnes clairs en humidité et en température (Fi-

gures 3.7, 3.11, 3.12, 3.13, 3.14 et 3.15). Afin de visualiser plus rapidement les différences de

comportements entre sites côtiers et sites continentaux, la Table 3.2 présente un récapitulatif

des valeurs moyennes et des amplitudes pendant les campagnes de mesures de la température,

de l’humidité, du δD et du d-excess de tous les sites étudiés dans cette section.

Nous remarquons que les gammes d’humidité des six sites sont assez différentes, Dôme C et
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FIGURE 3.10 – Carte de l’Antarctique et du Groenland marquant la position des sites (étoiles) où des
campagnes similaires à celle de DDU ont été réalisées, mesures en isotopes de l’eau uniquement.

Kohnen présentent des humidités très basses, Neem, Syowa et DDU ont des valeurs basses au-

tour de 4000 ppm tandis que Ivittuut a des valeurs plus élevées (autour de 13000 ppmv). Le site

de DDU a des caractéristiques proches de Syowa pour l’humidité, la température et la valeur

moyenne de δD. Concernant les amplitudes des cycles diurnes sur les profils de température,

nous notons que le site côtier au Groenland, Ivittuut (9◦C) et le site côtier en Antarctique, Syowa

(6◦C) indiquent des valeurs plus grandes que le site de DDU (4◦C, Table 3.2).

Contrairement aux cycles diurnes d’humidité et de température enregistrés sur tous les sites,

les cycles diurnes en δD en sont pas visibles sur tous les sites. En effet, certains sites montrent

des cycles diurnes très faibles en isotopes de l’eau, à la fois en δD et en d-excess, c’est le cas

notamment des sites côtiers (signal < 12 ‰ en δD), excepté pour le site de DDU.

Pour expliquer cette différence de comportement entre sites côtiers et sites continentaux, nous

reprenons l’explication donnée plus haut pour les deux régimes identifiés (stratifié et turbulent,

Figure 3.6) présentés précédemment. Nous proposons que les sites côtiers, à cause de la forte in-

fluence marine, soient majoritairement dans un régime turbulent. Par conséquent, les échanges
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Dôme C Kohnen Neem Ivittuut Syowa DDU

Température (°C) Valeurs
moyennes

-32 -24 -12 12 -1 -0.5

Amplitudes
cycle diurne

12 10 14 9 6 4

Humidité (ppmv) Valeurs
moyennes

600 1200 4000 13000 4700 3600

Amplitudes
cycle diurne

400 900 3000 5800 2300 1400

δD (‰) Valeurs
moyennes

-500 -415 -300 -160 -230 -245

Amplitudes
cycle diurne

40 50 70 12 3 38

d-excess (‰) Valeurs
moyennes

55 33 35 10 10 -10

Amplitudes
cycle diurne

10 25 15 3 3 12

TABLE 3.2 – Tableau récapitulatif des valeurs moyennes et des amplitudes de la température, de l’humi-
dité, du δ 18O et du d-excess pour les différentes campagnes de mesures.

avec l’océan proche ne permettraient pas la formation d’une couche de surface suffisamment

épaisse pour enregistrer les cycles diurnes dans les isotopes de l’eau. A l’inverse, les sites conti-

nentaux correspondraient au régime stratifié et la présence d’une couche de surface de plusieurs

dizaines de mètres leur permettraient d’enregistrer des cycles diurnes clairs dans les isotopes de

l’eau.

Cependant, le site de DDU ne suit pas le schéma des sites côtiers et enregistre des cycles diurnes

clairs dans les isotopes de l’eau. Ce comportement se rapprocherait donc d’un régime stratifié

comme les sites continentaux. Afin d’expliquer cette particularité, nous avançons deux hypo-

thèses : (1) la présence de la glace de mer autour de l’île réduirait l’influence de l’atmosphère

marine, affaiblirait les échanges avec l’océan et modifierait la teneur en isotopes de l’eau de

la vapeur d’eau et (2) les forts vents catabatiques (vents gravitationnels produits par le poids

d’une masse d’air froid dévalant un relief géographique, ici le glacier de l’Astrolabe) provenant

du continent perturberaient les isotopes de l’eau en apportant de la vapeur d’eau du continent et
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réduiraient l’influence océanique.

L’influence de la glace de mer sur les résultats isotopiques est une hypothèse qui permet éga-

lement d’expliquer que nous n’observons pas de lien entre d-excess et sodium, comme c’est le

cas pour Sinclair et al. [2014].

Afin de vérifier les hypothèses avancées dans cette section nous proposons plusieurs perspec-

tives :

(i) effectuer les mêmes mesures que lors de cette campagne mais à plusieurs hauteurs pour pou-

voir étudier la dynamique des basses couches de l’atmosphère.

(ii) les données isotopiques à DDU pourraient être comparées aux données météo et radar/lidar

de surface pour étudier la dynamique des couches atmosphériques de surface.

(iii) réaliser des mesures toute l’année pour visualiser le comportement des isotopes de l’eau

pendant l’hiver, mais également pendant des années de débâcles pour vérifier l’hypothèse avan-

cée sur l’effet de la glace de mer sur la chimie et les cycles diurnes.

(iv) nos mesures pourraient être comparées aux données de précipitations pour ainsi vérifier

les teneurs basses en δ 18O pendant les périodes neigeuses.

(v) nos résultats pourraient être comparées à ceux du programme scientifique ACE (Antarc-

tic Circumnavigation Expedition) qui a réalisé des mesures depuis un bateau juste en face de la

base de DDU au cours du mois de janvier 2017, c’est-à-dire quand je mesurais les isotopes de

l’eau dans la vapeur à DDU. Ceci nous permettrait de vérifier l’hypothèse de l’influence de la

banquise sur les cycles diurnes (pas de banquise autour du bateau) et celle sur le d-excess bas

dans la vapeur d’eau.
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FIGURE 3.11 – Résultats des mesures météorologiques effectuées à Dôme C. De haut en bas, les profils
suivant sont présentés : δD (bleu foncé), δ 18O (vert), d-excess (bleu clair), vitesse des vents (noir),
direction des vents (points gris), température à 3m (violet), différence de température entre 0 et 3 m
(ombre violette) et humidité spécifique (rouge). Le régime 1 correspond à une période de faible amplitude
des cycles diurnes pour les isotopes de l’eau et la température, tandis que le régime 2 correspond à une
période de forte amplitude des cycles diurnes pour les isotopes de l’eau et la température. Le graphique
est issu de Casado et al. [2016].
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FIGURE 3.12 – Résultats de la campagne de mesures météorologiques à Kohnen. Pour tous les profils,
les mesures sont en noir et/ou vert, les simulations avec le modèle ECHAM5-wiso en rouge, et les
simulations avec le modèle LMDZ-iso en bleu, les profils sont les suivants (de haut en bas) : humidité,
δD, température à 2m et d-excess. Les cadres bleus foncés et bleus clairs représentent les périodes de
neige et de faible neige. Le graphique est issu de Ritter et al. [2016].

FIGURE 3.13 – Mesures météorologiques à Neem, profils présentés de haut en bas : direction des vents,
vitesse des vents, humidité relative, température, humidité, d-excess, δ 18O et δD. Les mesures ont été
réalisées avec deux instruments de spectroscopie différents, le PICARRO (rouge) et le LGR (bleu). Le
graphique est issu de Steen-Larsen et al. [2013].
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FIGURE 3.14 – Mesures météorologiques à Ivittuut (rouge), profils présentés de haut en bas : température
(a), humidité spécifique (b), δD (c) et d-excess (d). Le graphique est issu de Bonne et al. [2015].
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FIGURE 3.15 – Deux périodes de mesures météorologiques à Syowa (JARE 55 et 56). Les barres bleues
représentent les jours de neige pendant les mesures. Les profils présentés sont (de haut en bas) : anoma-
lie du δD, anomalie du d-excess, température et humidité relative. Les courbes noires représentent les
moyennes glissantes sur deux jours pour tous les profils. Le graphique est issu de Kurita et al. [2016].
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Chapitre 4

Étude de la variabilité orbitale et

millénaire des isotopes de l’air de

l’Antarctique de l’Est

L’alternance de périodes glaciaires et interglaciaires caractérise la variabilité climatique du Qua-

ternaire (Imbrie and Imbrie [1980]). Les transitions glaciaires-interglaciaires, ou déglaciations,

et interglaciaires-glaciaires, ou entrées en glaciation, sont déclenchées par des changements

dans les distributions saisonnières et en latitude de l’énergie solaire reçue par la Terre. Ces

changements sont dus aux variations de l’orbite de la Terre et de son axe de rotation (e.g. Mi-

lankovitch [1941] ; Raymo et al., 2006 ; Huybers [2006] ; Schulz and Zeebe [2006] ; Chapitre

Introduction).

Dans le Chapitre 2 nous avons étudié le comportement des isotopes de l’air à l’échelle orbitale,

au cours de la dernière déglaciation, qui correspond à la Terminaison 1 (T1), pour différents sites

du Groenland et de l’Antarctique. Malgré des limites mises en évidence dans le Chapitre 2 sur

l’interprétation du signal des isotopes de l’air en Antarctique, ces isotopes vont nous permettre

d’en apprendre plus sur l’évolution de la température et de l’accumulation lors des déglaciations

en les couplant avec les modèles de densification et les isotopes de l’eau. De plus, si le rôle de la

température et de l’accumulation sur les isotopes de l’air a été étudié au Chapitre 2, l’étude de

la T1 ne nous a pas permis de séparer l’influence de chaque paramètre sur la densification. Pour

ce faire, il est intéressant d’étudier d’autres terminaisons, afin de tester notre compréhension

des processus déduite de notre étude de la T1, notamment les Terminaisons 2 et 3 (T2 et T3)
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pour lesquelles le réchauffement est plus abrupt que pendant la T1. Pour cette étude nous avons

choisi deux sites de l’Antarctique de l’Est, Dôme C et Vostok.

Après une présentation des variabilités orbitales et millénaires, nous présenterons les données

d’isotopes de l’air sur les déglaciations. Nous comparerons les sites entre eux et également leur

comportement au cours des deux Terminaisons. Puis, dans un second temps, nous les compare-

rons aux isotopes de l’eau mesurés dans ces mêmes carottes de glace. Nous essayerons d’éva-

luer et de quantifier séparément l’impact des deux principaux paramètres climatiques pouvant

influencer la densification de la neige et donc les isotopes de l’air : la température et le taux

d’accumulation. Nous avons également vu au Chapitre 2 que la poussière avait un rôle à jouer

dans la densification mais que ce rôle est difficile à séparer de ceux de la température et de

l’accumulation pour la dernière déglaciation. L’étude de la T3, pendant laquelle les variations

de la température et des poussières ne sont pas synchrones, permettra de mieux séparer l’effet

des poussières de celui des autres paramètres climatiques afin d’identifier plus précisément son

impact sur la densification du névé. L’utilisation du modèle de densification du LGGE (Goujon

et al. [2003] ; Bréant et al. [2017]) permettra de quantifier l’effet des différents paramètres sur la

densification. Dans un troisième temps, nous comparerons le duo isotopes de l’air/isotopes de

l’eau à d’autres archives paléoclimatiques, comme les carottes sédimentaires, pour faire le lien

avec le climat et proposerons un mécanisme permettant d’expliquer les évolutions différentes

des isotopes de l’eau et de l’air lors de la T3. Pour finir nous étudierons le comportement du

δ 15N pendant les AIM à Talos Dôme, qui correspondent à des réchauffements d’environ 2◦C

en 1000 ans. Le site de Talos Dôme est un bon site pour étudier le δ 15N en Antarctique. En

effet, les simulations du modèle de densification du LGGE (ancienne et nouvelle version) sont

en accord avec les données mesurées pour la T1 (Chapitre 2). Nous pouvons donc utiliser les

mesures de δ 15N sur le site de Talos Dôme pour étudier son comportement sur des variations

plus rapides du climat.
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4.1 Changements climatiques majeurs en Antarctique de l’Est

4.1.1 Les déglaciations

Les études paléoclimatiques menées au cours des dernières décennies sur des archives marines,

continentales et glaciaires ont montré que les grandes transitions climatiques sont fortement

influencées par les caractéristiques de l’orbite terrestre autour du soleil qui modifient la distri-

bution de l’ensoleillement à la surface du globe. Ces caractéristiques se nomment paramètres

orbitaux et sont au nombre de trois (Figure 4.1) : (1) l’excentricité (périodicité de 100 ka à 400

ka) donne la forme allongée ou arrondie de l’ellipse de l’orbite de la Terre, elle est nulle quand

l’ellipse est complètement ronde, (2) l’obliquité (périodicité de 41 ka) représente l’angle entre

l’axe de rotation de la Terre et la normale au plan de son orbite autour du soleil, (3) la précession

(périodicité de 19 ka à 23 ka) correspond à l’angle entre la périhélie, point le plus proche du

soleil, et l’équinoxe vernal.

FIGURE 4.1 – Représentation et périodicité des paramètres astronomiques

Selon la théorie astronomique des climats (Milankovitch [1941]), les entrées en glaciation sont

gouvernées par les variations d’ensoleillement en été aux hautes latitudes de l’hémisphère Nord.
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Ainsi, l’amorce d’une glaciation est favorisée par le contexte orbital induisant, dans ces ré-

gions, un hiver court et peu rigoureux associé à un été long et frais. Cette combinaison permet

à la neige tombée pendant la saison "froide" de ne pas fondre entièrement pendant la saison

"chaude", et ainsi, de s’accumuler année après année pour former progressivement un inlandsis.

A ceci s’ajoute le fait que l’extension des surfaces englacées augmente leur pouvoir réfléchis-

sant (effet d’albédo) et accélère ainsi le refroidissement par rétroaction positive. A l’inverse, les

déglaciations sont dues à une augmentation progressive de l’insolation aux hautes latitudes de

l’hémisphère Nord qui va engendrer une augmentation des températures, qui à son tour provo-

quera la fonte des glaces et l’élévation du niveau des mers. Ce processus étant lent le maximum

de niveau marin est retardé par rapport au maximum en température des terminaisons, bien que

les déglaciations soient rapides.

Sur la Figure 4.2, les neuf dernières terminaisons sont représentées et marquées par des barres

oranges. Une terminaison correspond au moment où l’augmentation rapide des températures

fait basculer le climat terrestre d’une période glaciaire à une période interglaciaire en quelques

milliers d’années. Nous pouvons voir qu’au cours des derniers 800 ka les caractéristiques des

terminaisons sont assez différentes. Des différences d’amplitude, de vitesse ou encore de du-

rée de ces neufs terminaisons ont été mises en avant par Rothlisberger et al. [2008]. Certaines

terminaisons sont plus rapides que d’autres, la T3 par exemple (8 ka contre 9 ka pour la T2).

D’autres ont une amplitude plus importante, comme la T2. Les terminaisons 5, 6, 7, 8 et 9 ont

des amplitudes plus faibles que les 4 plus récentes. La terminaison 5 est accompagnée de la

plus grosse variation du niveau marin pour les 800000 dernières années. Toutes ces déglacia-

tions ont également des contextes orbitaux différents, relativement dominés par les variations

d’insolation et de précession (Cheng et al. [2016]). Dans ce Chapitre, nous allons analyser les

terminaisons 2 (T2) couvrant la période de 129 à 138 ka sur la datation AICC2012 et 3 (T3)

couvrant la période de 243 à 251 ka sur la datation AICC 2012, d’après les isotopes de l’eau

mesurés dans la carotte de Dôme C. Dans le Chapitre 2 nous avons étudié la Terminaison 1

(Bréant et al. [2017]). Dans le cadre de cette étude nous ne pouvions la comparer en détail aux

autres terminaisons par manque de résolution et de qualité des mesures effectuées pour cette

dernière. En effet, les échantillons de glace nécessaires à l’analyse de la T1 se trouvent dans la

"Brittle Ice Zone" (BIZ) des carottes du plateau centre Antarctique, elle correspond à une zone
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très fracturée où la glace est souvent contaminée et la haute résolution impossible à obtenir

pour les isotopes de l’air. Ceci nous empêche de réaliser des comparaisons significatives avec

les autres terminaisons.

Les deux terminaisons étudiées (T2 et T3) sont initialisées lors d’un minimum de niveau marin,

bien que pour la T3 le maximum glaciaire précédant le réchauffement corresponde à un niveau

beaucoup plus bas (environ 30 m plus bas) que celui de la T2. Enfin, les concentrations en IRD

(Ice Rafted Debris) sont légèrement différentes puisqu’il n’y a qu’un seul évènement de Hein-

rich au cours de la T2 tandis que pour la T3 il y en a un juste avant et un pendant la terminaison

si on se base sur les isotopes de l’eau (McManus [1999] ; lien IRD/évènement de Heinrich expli-

qué à la Section 4.1.2). D’importantes débâcles d’icebergs se produisent généralement pendant

les déglaciations. Le mécanisme proposé est le suivant (Cheng et al. [2016]) : l’augmentation

de l’insolation aux hautes latitudes de l’hémisphère Nord souvent couplée à la diminution de la

précession fragilise la calotte polaire (surtout celle de la Laurentide) déclenchant une débâcle

d’icebergs dans l’Atlantique Nord apportant avec eux des sédiments grossiers (Ice Rafted De-

bris) qui vous se déposer sur le fond. Cette débâcle peut ralentir la circulation thermohaline et

provoquer un réchauffement climatique dans l’hémisphère Nord ainsi qu’un mouvement vers le

Sud de la zone de convergence intertropicale (ZCIT ; Chiang [2003]). Les différences observées

entre les deux terminaisons sont principalement traduites par des changements de température

et d’accumulation pouvant jouer un rôle important sur les profils des isotopes de l’eau et de l’air.

Dans la section suivante nous allons donc étudier en détail les profils des isotopes de l’air et des

isotopes de l’eau. Puis, dans la Section 4.3 nous analyserons les trois paramètres climatiques

principaux pouvant influencer les profils des isotopes : la température, le taux d’accumulation

et les concentrations en poussières.
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4.1.2 La variabilité millénaire de la dernière période glaciaire

En plus des longues périodicités orbitales (>10 ka) fréquemment observées dans les différentes

archives marines et terrestres au cours du Quaternaire, une variabilité climatique à plus haute

fréquence, millénaire, a été mise en évidence plus récemment. Dans les années 1980, lors d’ana-

lyses de carottes sédimentaires marines en Atlantique Nord, le géologue allemand Hartmut

Heinrich découvre des roches érodées conservées dans les sédiments marins qui semblent avoir

été apportées par des icebergs provenant de la Laurentide et de la Scandinavie (Heinrich H.,

1988 ; Bond et al., 1992). En effet les calottes en raclant la surface des continents ont emporté

avec elles des sédiments grossiers de taille supérieure à 250 µm. Les icebergs en suivant les

courants, sont arrivés dans des eaux plus chaudes et ont fondu, déposant ainsi leurs sédiments

grossiers sur les sédiments de fond, ces éléments sont appelés Ice Rafted Debris (IRD, Figure

4.3). Ils sont accompagnés d’une forte concentration en foraminifères planctoniques de type

Neogloboquadrina pachyderma senestre indiquant des périodes froides. Ces évènements appe-

lés évènements de Heinrich se reproduisent de façon irrégulière sans que nous puissions pour

le moment expliquer leurs déclenchements.

FIGURE 4.3 – Représentation schématique de la débâcle d’icebergs dans l’Atlantique Nord accompagnée
des IRD (E. Denoux pour l’Institut français de l’éducation). Photographies Neogloboquadrina pachy-
derma (sénestre) et IRD présentés par l’Institut français de l’éducation.

Dans le même temps, les climatologues Willy Dansgaard et Hans Oeschger travaillant sur les

carottes de glace du Groenland ont mis en évidence des changements climatiques très abrupts

d’environ 50 ans en analysant la composition isotopique de l’oxygène de l’eau (Dansgaard et
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al., 1984). Il s’agit soit d’un réchauffement d’environ 10◦C pour arriver à un "interstade" du

Groenland, soit d’un refroidissement d’environ 10◦C pour arriver à un "stade" du Groenland.

La transition entre un stade et un interstade est appelée évènement de Dansgaard-Oeschger (D-

O). Certains stades du Groenland se produisent en même temps que les évènements de Heinrich.

Il s’agira de "stade Heinrich" (Heinrich stadial) dans le cas où les IRD tomberont dans la bande

de Ruddiman (entre 40°N et 55°N) et de stade du Groenland (Greenland Stadial) quand les IRD

se trouveront en dehors de la bande de Ruddiman.

Dans l’hémisphère Sud, l’Antarctique enregistre des variations climatiques millénaires avec

des amplitudes plus faibles que l’on appelle Antarctic Isotopic Maximum (AIM). La phase de

réchauffement de ces AIM correspond à la phase froide des évènements rapides du Groenland

tandis que la phase de refroidissement des AIM commence au moment du réchauffement abrupt

dans le Nord (Blunier and Brook [2001]; Blunier et al. [1998]; community members [2006] ;

Figure 4.4). Ces observations ont permis de mettre en lumière l’existence d’une bascule bipo-

laire (Bipolar See Saw) entre les deux hémisphères, liée à l’intensité de la circulation océanique

Nord-Atlantique (AMOC pour Atlantic Meridional Overturning Circulation ; Broecker [1998]).

Dans le cas d’une AMOC intense, la chaleur provenant du Sud est transportée vers l’Atlantique

Nord induisant un réchauffement des hautes latitudes nord et un refroidissement des hautes la-

titudes sud (Crowley [1992]). Dans le cas d’une AMOC ralentie, la chaleur de l’océan Austral

n’est plus transportée vers le Nord, l’hémisphère Nord se refroidit tandis que l’hémisphère Sud

se réchauffe.

4.1.3 Les sites étudiés

Dans ce chapitre nous allons présenter les variations du signal de δ 15N sur trois sites. Deux

sites seront analysés pour l’étude de la variabilité orbitale du climat et un site sera étudié pour

observer le comportement du δ 15N pendant les variations abruptes du climat.

Les deux sites sélectionnés pour l’étude de la variabilité orbitale sont Dôme C (base franco-

italienne) et Vostok (base russe). Il s’agit de deux sites assez similaires de part leurs positions

géographiques, leurs altitudes et leurs climats (Table 4.1). Ils sont appelés sites extrêmes, car

leurs températures sont très basses, parmi les plus froides du monde, et leurs taux d’accumu-
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FIGURE 4.4 – Représentation schématique de la bascule bipolaire observée entre l’hémisphère Nord et
l’hémisphère Sud en suivant le modèle simple de Stocker and Johnsen [2003] pour lier la température
au Nord à la température au Sud (Landais et al. [2015]). Néanmoins les comportements sont différents
d’une carotte à une autre.

lation sont très faibles, autour de 2 cm en équivalent eau par an. De ce fait, il n’existe aucun

analogue actuel représentant les périodes glaciaires pour ces sites. La carotte forée sur le site de

Vostok permet de reconstruire le climat des 400000 dernières années tandis que la carotte forée

sur le site de Dôme C couvre les 800000 dernières années.

Le site sélectionné pour l’étude de la variabilité millénaire du climat avec le δ 15N est Talos

Dôme. Nous avons sélectionné ce site car nous avons un bon accord entre le modèle et les don-

nées, et cela avant les modifications apportées au modèle du LGGE pendant ma thèse. Comme

il s’agit d’un site à forte accumulation, c’est plus facile de réaliser de la haute résolution. Il se

situe au Sud-Est de l’Antarctique, dans le secteur d’influence de la mer de Ross (Stenni et al.

[2011]). Nous nous intéresserons à l’enregistrement des variations abruptes du climat par les

isotopes de l’air. Pour ce faire nous allons analyser le comportement du δ 15N pendant les AIM

8 et 12 (couvrant la période de 65 ka à 35 ka). Nous comparerons également ces résultats à ceux

de Berkner Island (AIM 8 et 12) et de Dôme C (AIM 19 et 20).

Sites Coordonnées Altitude Température actuelle Taux d’accumulation actuel

Dôme C 75°06’S,123°21’S 3233 m −55◦C 2.5 cm.w.e.yr−1

Vostok 78°28’S,106°48’S 3488 m −57◦C 2.2 cm.w.e.yr−1

Talos Dôme 72°47’S,159°04’E 2318 m −41◦C 8.0 cm.w.e.yr−1

TABLE 4.1 – Tableau récapitulatif des caractéristiques de Dôme C et Vostok (Bréant et al. [2017] et
références inclues)
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FIGURE 4.5 – Carte de l’Antarctique marquant les positions des sites étudiés dans ce chapitre : Dôme C,
Vostok et Talos Dôme.

4.1.4 Datation des carottes de glace

Pour interpréter les enregistrements climatiques et environnementaux obtenus à partir des ca-

rottes de glace profondes, nous avons besoin d’une datation de la phase glace et d’une datation

de la phase gaz. Pour notre étude nous avions besoin d’un cadre chronologique précis et cohé-

rent pour les sites de Dôme C et Vostok, et plus particulièrement pour les Terminaisons 2 et 3.

Pour cela nous avons décidé d’utiliser la datation AICC 2012 (Bazin et al. [2013] ; Veres et al.

[2013]).

En 2010, Lemieux-Dudon et al. ont publié une échelle d’âge commune pour 4 carottes de glace

basée sur une méthode de datation inverse (Datice). Elle utilise plusieurs paramètres pour cal-

culer les âges glace et gaz des carottes considérées : (1) trois paramètres glaciologiques sont

donnés : le taux d’accumulation, la fonction d’amincissement et la LIDIE (Lock-In-Depth in

Ice Equivalent), ainsi que les variances associées, (2) les contraintes d’âge, soit des marqueurs

dits absolus pour une carotte, soit des liens stratigraphiques entre les carottes, ou encore des

marqueurs de ∆depth, avec leurs erreurs. Les trois paramètres glaciologiques sont ensuite ré-
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évalués par le modèle pour optimiser la cohérence avec les contraintes d’âge et les incertitudes.

En 2013, deux articles complémentaires (Veres et al. [2013] et Bazin et al. [2013]) publient une

extension de ce travail couvrant jusqu’à 800ka avant aujourd’hui pour les carottes de NGRIP

(120ka), Talos Dome (150ka), EDML (150ka), Dôme C (800ka) et Vostok (400ka). Ils uti-

lisent une version améliorée de l’outil Datice pour créer l’Antarctic Ice Core Chronology 2012

(AICC2012). Cette chronologie comprend bon nombre de nouveaux liens stratigraphiques gaz

et glace, ainsi qu’une meilleure évaluation des scénarios initiaux et des variances associées. En

effet, dans le cadre d’AICC 2012 un gros travail de ré-évaluation de la LIDIE et des variances

d’entrée a été réalisé par rapport à Lemieux-Dudon et al. [2010].

Pour les sites à très faibles température et taux d’accumulation, le ∆âge peut atteindre 7000

ans (en période glaciaire). Par conséquent les incertitudes sur l’âge de la glace et donc le ∆âge

sont beaucoup plus élevées que pour des sites groenlandais où le ∆âge est d’environ 500 ans.

De plus, sur des sites comme Vostok et Dôme C, l’incertitude est aussi plus grande en période

glaciaire car il n’y a pas d’équivalent actuel. Ceci est pris en compte dans AICC 2012 par une

variance plus grande sur le scénario d’entrée de la LIDIE en période glaciaire. L’incertitude sur

le ∆âge peut être cependant réduite quand il y a à la fois des marqueurs stratigraphiques glace et

gaz pour une même date (cf évènement de Laschamps à 41 ka à Dôme C en période glaciaire,

Loulergue et al. [2007]).

L’utilisation du méthane (CH4) permet de déduire des liens stratigraphiques gaz entre diffé-

rentes carottes de glace. Le méthane étant un traceur global, les variations de sa concentration

sont enregistrées au même moment à différents endroits du globe. La mise en commun des ré-

sultats obtenus par plusieurs travaux sur les données de CH4 à Dôme C et Vostok (Loulergue

[2007] ; Lemieux-Dudon et al. [2010] ; Bazin et al. [2013]) permet d’obtenir 4 points de calage

stratigraphiques gaz pour la synchronisation de la T2 entre Dôme C et Vostok, et 6 points de

calage stratigraphiques gaz pour la synchronisation de la T3 entre Dôme C et Vostok (Table 4.2

et Figure 4.6), avec des incertitudes allant de 100 à 500 ans pour la synchronisation.
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Profondeur
Dôme C (m)

Profondeur
Vostok (m)

Gaz Age Dôme C
AICC 2012

Age Vostok
AICC 2012

Ecart synchronisation
EDC-VK (années)

1718.3 1868.4 CH4 128469 128267 202

1721.5 1881.05 CH4 128706 129188 -482

1726.3 1887.3 CH4 129024 129321 -297

1816.1 2017.9 CH4 141341 141488 -147

2309.1 2780.6 CH4 243587 243780 -193

2315.6 2783.5 CH4 244581 244264 317

2326.7 2799.6 CH4 247280 247402 -122

2336 2809.7 CH4 250207 2449850 357

2338.3 2815.2 CH4 251096 251305 -209

2361.5 2844.9 CH4 259827 259268 559

TABLE 4.2 – Tableau récapitulatif des points de calage stratigraphiques gaz (méthane) disponibles pour
les T2 et T3 entre les carottes de Dôme C et Vostok, avec les âges AICC 2012 correspondants et les
écarts de synchronisation entre Dôme C et Vostok (EDC = Dôme C; VK = Vostok) d’après Bazin et al.
[2013].

4.2 Mesures des isotopes de l’air dans les carottes de Dôme

C et Vostok

Dans cette section nous présentons le détail des données publiées et non publiées en isotopes

de l’air, δ 15N et δ 40Ar, pour les carottes de Dôme C et Vostok, couvrant les T2 et T3. Nous

détaillons également les incertitudes liées à la datation des gaz piégés dans les carottes de glace.

Pour finir nous comparons les profils des isotopes de l’air disponibles pour les deux sites et les

deux terminaisons étudiées.

4.2.1 Motivations et études précédentes

Différence entre Vostok et Dôme C : Nous avons vu au Chapitre 2 que malgré des caracté-

ristiques proches en terme d’accumulation et de température (cf Table 4.1), Dôme C et Vostok

ont des profils de densité d’allures sensiblement différentes, ce que n’arrive pas à reproduire le

modèle de densification du LGGE (Bréant et al. [2017]). De plus, une différence importante a

été relevée entre les deux sites ; il s’agit de la taille de la zone convective. En effet, le site de
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FIGURE 4.6 – Présentation des points de calage stratigraphique gaz existants entre les carottes de Dôme
C et Vostok pour les Terminaisons 2 et 3. Les tirets verticaux verts représentent les points de calage
stratigraphiques gaz de Dôme C, tandis que les violets représentent ceux de Vostok. Sur cette figure, les
enregistrements de Dôme C et Vostok ne sont pas synchronisés précisément car la correspondance entre
échelles de profondeurs et d’âges n’est pas linéaire.

Vostok présente actuellement une zone convective d’environ 13 m (Bender et al. [2006]), tandis

que le site de Dôme C ne montre pas de zone convective significative (Landais et al. [2006]).

Actuellement nous ne pouvons pas expliquer cette différence entre les deux sites ni l’impact

qu’elle peut avoir sur l’enregistrement des isotopes de l’air. Nous devons également préciser

que le site de Dôme C se trouve sur un dôme tandis que le site de Vostok se situe sur le flanc de

la calotte de glace, c’est-à-dire le long de la ligne d’écoulement.

Différences entre T2 et T3 : Nous avons décidé d’étudier la T2 et la T3 car leurs comporte-

ments sont différents. En effet la T2 est la terminaison montrant la plus forte augmentation de la

température sur les 800000 dernières années. De plus, les terminaisons sont toujours précédées

d’un pic de poussières conséquent, difficile à découpler de l’effet de la température. Cependant

pour la T3, ce pic de poussières intervient 15 ka avant l’augmentation des températures. Par

conséquent l’étude couplée de ces deux terminaisons pourrait nous permettre de mieux com-
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prendre le rôle des paramètres climatiques sur l’amplitude des terminaisons mais également le

rôle des poussières sur la densification de la neige. Des données étaient déjà disponibles avant

ma thèse pour ces terminaisons dans les carottes de Dôme C et Vostok, elles seront présentées

au paragraphe suivant.

Mesures des isotopes de l’air sur les terminaisons 2 et 3 : En 2003, Caillon et al. ont étudié

la T3 en détail en analysant les profils de δ 40Ar et de CO2 sur la carotte de Vostok. Ils ont tout

particulièrement étudié la synchronisation des changements de température et de concentration

globale en CO2. Pour la T3, l’augmentation des températures (d’après le δD) et des isotopes

de l’air (δ 40Ar) se fait en deux temps. En effet sur le profil présenté sur la Figure 4.7 nous

observons une première augmentation d’environ 2000 ans (243.5-241.5ka), puis une diminu-

tion pendant environ 1500 ans (241.5-240ka), et enfin une augmentation continue jusqu’à la fin

de la terminaison. En se basant sur la dynamique lente du changement de température à cette

époque, les auteurs concluent que la majeure partie du signal en δ 40Ar enregistré provient du

fractionnement gravitationnel, comme attendu dans le modèle de densification, sans fractionne-

ment thermique. Cependant, le modèle de densification présente la même incohérence entre les

données mesurées de δ 40Ar et les simulations de profondeur de fermeture des pores que celles

que nous avons présentées pour la T1 dans le Chapitre 2 : le modèle simule une diminution de la

profondeur de fermeture des pores au cours de la T3 alors que le δ 40Ar augmente. Après avoir

noté cette incohérence entre modèle et données, les auteurs expliquent que même s’il est dans

le sens opposé à celui prédit par le modèle, le changement de δ 40Ar ne peut avoir eu lieu avant

le changement de température. Par conséquent, les auteurs utilisent le δ 40Ar comme indicateur

des changements de température dans la phase gaz. Cette hypothèse permet de s’affranchir des

erreurs chronologiques pour la comparaisons avec les autres proxies. Dans un second temps, le

fait que le δ 40Ar augmente 800 ans avant le CO2 sur la même échelle de temps "gaz" est inter-

prété comme une avance de l’augmentation de la température Antarctique sur l’augmentation

du CO2 atmosphérique lors de la T3.

En 2013, Landais et al. ont publié les nouvelles mesures de δ 15N réalisées sur la carotte de

Dôme C et couvrant la T2. Ils ont comparé le profil de δ 15N avec celui du δD et des recons-

tructions des températures site (Tsite), tous commencent en même temps pour la T2, indiquant

que le δ 15N peut être utilisé comme traceur de température dans la phase gaz. Ils comparent
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FIGURE 4.7 – Figure 4 de l’article de Caillon et al. [2003] présentant les profils du CO2 et du δ 40Ar pour
la T3 d’après l’échelle d’âge GT4.

ensuite ces nouvelles données au profil du CO2 comme l’ont fait Caillon et al. [2003] pour la T3

de Vostok. Ils ont alors remarqué que comme pour la T3 à Vostok, les diminutions de δ 15N et

de CO2 ne sont pas synchrones lors de la T2 à Dôme C : la température est en avance d’environ

900 ans à la moitié de la T2. Cependant cet écart entre les deux profils augmente entre le début

de la T2 (pas de décalage) et la fin de la T2 (décalage supérieur à 1000 ans).

En ce qui concerne le possible effet des poussières sur la densification pour les deux terminai-

sons, Caillon et al. [2003] et Landais et al. [2013] ne l’ont pas abordé dans leurs études.

4.2.2 Les données mesurées disponibles

Les données disponibles pour la carotte de Dôme C sont uniquement des données de δ 15N

(Figure 4.8 et Table 4.3). Les mesures de la T2 ont été réalisées au LSCE par Amaëlle Landais

(Landais et al. [2013]). Les mesures de la T3 ont également été effectuées au LSCE, dans

un premier temps par Amaëlle Landais et Frédéric Prié, puis par moi-même au cours de mon

doctorat (environ 200 échantillons).

Pour la carotte de Vostok, la plupart des données présentées ici ne sont pas publiées (Figure 4.8

et Table 4.3). En effet, Nicolas Caillon et Kenji Kawamura ont eu l’extrême amabilité de nous

laisser utiliser leurs données sur la T2 pour notre étude comparative. Toutes les mesures ont été

effectuées au Scripps Institution of Oceanography (SIO) de San Diego (USA).
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L’échelle verticale pour le δ 40Ar visible sur la Figure 4.8 (c), a été calculée de façon à ce qu’elle

représente 4 fois celle du δ 15N, car le fractionnement gravitationnel du δ 40Ar est 4 fois plus

important que celui du δ 15N (cf. Chapitre 1). L’échelle pour le δ 15N est fixée entre 0.40 ‰ et

0.57 ‰ tandis que pour le δ 40Ar elle est fixée entre 1.6 ‰ et 2.28 ‰. Les barres verticales bleues

claires représentent les incertitudes sur les mesures (4.3) qui sont vraiment faibles comparées

aux amplitudes des changements de δ 15N des terminaisons étudiées. Pour des variations plus

faibles et plus rapides du δ 15N comme entre 2350 m et 2500 m à Dôme C (figure b), le bruit

visible sur les données ne nous empêche pas de distinguer l’allure globale des données de δ 15N.

Les incertitudes sur les mesures sont également plus faible que l’amplitude du signal. Pour les

mesures effectuées au SIO, les incertitudes sur les mesures sont encore plus faibles, elles ne

biaisent donc pas les interprétations sur les changements de δ 15N pour la T2 et la T3 pour le

site de Vostok.

Les résolutions présentées dans la Table 4.3 ont été relevées uniquement pour les terminaisons,

c’est-à-dire du début à la fin de la terminaison. J’ai déterminé les débuts des terminaisons en

identifiant les passages de δ 15N d’une valeur stable ou basse à des valeurs durablement plus

élevées, et les fins des terminaisons quand le δ 15N passe de valeurs croissantes à une valeur

stable ou plus basse. Cette technique est appliquée pour les deux terminaisons de chaque site.

Si nous comparons les résolutions entre les sites et les terminaisons nous pouvons remarquer

qu’elles sont différentes, les mesures de la carotte de Dôme C sont à plus haute résolution que

les mesures réalisées sur la carotte de Vostok. Pour les deux sites, la T3 a été mesurée à plus

haute résolution que la T2 (Table 4.3).

4.2.3 Comparaison des profils des isotopes de l’air

Sur la Figure 4.9 nous avons représenté les données d’azote (δ 15N) et d’argon (δ 40Ar) pour

les sites de Dôme C et Vostok couvrant les T2 et T3. L’étude détaillée des différents profils

montre un signal très différent entre les deux sites mais également entre les deux terminaisons.

La différence la plus flagrante est celle des amplitudes. En effet, pour la T2, l’amplitude de

variation du δ 15N à Dôme C (0.14 ‰) est plus grande que pour le site de Vostok (0.086 ‰,

Table 4.4). Pour la T3, l’écart entre les deux sites est encore plus important, puisque l’amplitude

à Dôme C est de 0.16 ‰ tandis que l’amplitude pour le site de Vostok est de 0.07 ‰. Pour la

149



FIGURE 4.8 – Récapitulatif des données mesurées en δ 15N et δ 40Ar pour les carottes de Dôme C et
Vostok. Les graphiques a et b représentent respectivement les T2 et T3 pour Dôme C, tandis que les
graphiques c et d représentent les T2 et T3 pour Vostok (les données de Kawamura sont celles de δ 15N
et celles de Caillon de δ 40Ar). Les barres verticales vertes (Dôme C) et violettes (Vostok) marquent les
débuts et fins des Terminaisons. Les bandes bleue et orange représentent les deux phases présentées par
Caillon et al. (2003) précédant la dernière phase d’augmentation continue de la T3. L’échelle pour le
δ 15N est fixée de la façon suivante pour tous les graphiques, 0.40 ‰ au minimum et 0.57 ‰ pour le
maximum. L’échelle pour le δ 40Ar doit représenter 4 fois celle du δ 15N, elle est donc fixée à 1.6 ‰ au
minimum et à 2.28 ‰ pour le maximum pour tous les graphiques. Les barres verticales bleues claires
représentent les incertitudes sur les mesures (Table 4.3).

T2 l’amplitude est 1.6 fois plus grande à Dôme C qu’à Vostok, tandis que pour la T3

l’amplitude à Dôme C est 2.3 fois plus grande qu’à Vostok.

En plus de cette différence d’amplitude nous remarquons que les terminaisons ne commencent

pas exactement en même temps pour les deux sites (barres verticales en pointillés sur la Figure
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Sites Début T2 Fin T2 Amplitude T2 Début T3 Fin T3 Amplitude T3

Dôme C 0.42 ‰ 0.56 ‰ 0.14 ‰ 0.41 ‰ 0.57 ‰ 0.16 ‰

Vostok 0.44 ‰ 0.525 ‰ 0.086 ‰ 0.49 ‰
(1.96 ‰)

0.56 ‰
(2.24 ‰)

0.07 ‰ (0.28
‰)

TABLE 4.4 – Tableau récapitulatif des amplitudes en δ 15N calculées pour les Terminaisons 2 et 3 des
carottes de Dôme C et Vostok. Pour Vostok les valeurs indiquées entre parenthèses correspondent à celles
de δ 40Ar que j’ai ensuite divisé par 4 pour comparer avec les valeurs d’azote.

4.9). Nous avons de légères différences pour la T2 : quelques centaines d’années. Elles ne sont

pas significatives, car elles peuvent être dues aux incertitudes de la datation. En revanche pour

la T3, le signal de δ 15N de la carotte de Dôme C augmente bien plus tôt que le signal de δ 40Ar

sur la carotte de Vostok (environ 2000 ans). Cette différence de comportement entre les deux

carottes peut encore une fois être due au moins partiellement aux erreurs de datation. La fin

de la terminaison est quant à elle relativement synchrone pour les deux sites. Nous relevons

également une différence importante de comportement entre les isotopes de l’eau et les isotopes

de l’air pour la T3, plus particulièrement à Dôme C où l’écart entre l’augmentation des

isotopes de l’air et celle des isotopes de l’eau est d’environ 5000 ans. Cette différence sera

étudiée plus en détail dans la Section 4.4. Le bruit visible sur les mesures de δ 15N pour la T3

à Dôme C (entre 260 et 270 ka) ne peut être entièrement du à l’incertitude sur les mesures car

leur signal est beaucoup plus faible (0.01 ‰) que celui des variations enregistrées pour cette

période (environ 0.05‰).

Bien que nous regardions uniquement les comportements des terminaisons, il est important de

souligner que les variations des isotopes de l’air ne sont pas toujours corrélées pour les deux

carottes étudiées. Sur la Figure 4.9 nous avons également représenté les périodes pendant les-

quelles les deux profils en isotopes de l’air des deux sites sont anti-corrélés (cadres roses). Si

l’on regarde juste avant le début de la T3, entre 254 ka et 260 ka, le δ 15N et/ou δ 40Ar augmente

pour Vostok mais diminue pour la carotte de Dôme C. Et inversement si on observe le compor-

tement des deux sites pendant l’entrée en glaciation, cette fois-ci le δ 15N et/ou δ 40Ar diminue

pour Vostok mais augmente pour Dôme C. Le fait que les isotopes de l’air en deux sites assez si-

milaires n’enregistrent pas les mêmes variations au cours du temps est surprenant. Cependant il

est important de souligner le manque de résolution pendant ces périodes, particulièrement pour

les signaux de δ 15N et/ou δ 40Ar de la carotte de Vostok. Il serait donc judicieux d’effectuer
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FIGURE 4.9 – Comparaison des isotopes de l’air et des isotopes de l’eau pour les Terminaisons 2 et 3
entre les sites de Dôme C et Vostok. Les mesures de δ 40Ar pour Vostok sont indiquées en violet pointillé.
Les barres verticales en pointillés indiquent les débuts et fins des Terminaisons 2 et 3 pour les isotopes
de l’air. Les barres violettes correspondent à la carotte de Vostok et les barres vertes à la carotte de
Dôme C. Les cadres roses représentent les périodes d’anti-corrélation entre les isotopes de l’air pour les
Terminaisons 2 et 3 entre les sites de Dôme C et Vostok.

de nouvelles mesures pour ces périodes afin de vérifier que ces anti-corrélations sont toujours

présentes.

Nous avons donc relevé deux différences essentielles entre les sites de Dôme C et Vostok qui

seront analysées par la suite :

- les amplitudes de δ 15N pendant les déglaciations sont beaucoup plus grandes à Dôme C qu’à

Vostok (Section 4.3).

- le début de l’augmentation de δ 15N est nettement en avance sur le δD (Figure 4.9) pour le

signal à très haute résolution de la T3 à Dôme C (Section 4.4).
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4.3 Les enseignements du δ 15N et δ 40Ar dans les régions froides

du plateau Est Antarctique

Comme nous l’avons vu précédemment les profils en δ 15N et δ 40Ar pour les carottes de Dôme

C et Vostok sont sensiblement différents. Le premier objectif de cette section est de comprendre

d’où viennent ces différences en utilisant le modèle de densification présenté au Chapitre 2 et

d’autres proxies dans les carottes de glace comme les poussières et le δ 18O ou δD de l’eau,

proxy que l’on utilise depuis de nombreuses années comme traceur des variations passées de la

températures et du taux d’accumulation. Par cette démarche, nous espérons mieux comprendre

à quels paramètres physiques ou climatiques les variations de δ 15N et δ 40Ar en Antarctique

de l’Est répondent pendant les déglaciations et ainsi utiliser les isotopes des gaz inertes pour

mieux comprendre les mécanismes des transitions climatiques. Cette partie est fortement reliée

au Chapitre 2 de cette thèse.

4.3.1 Contexte climatique

Dans cette section nous présentons les profils en deutérium (δD) mesurés sur les carottes de

Dôme C et Vostok. Pour la carotte de Dôme C nous utilisons les données publiées par Jouzel

[2007] qui couvrent les 800000 dernières années. Les mesures ont été effectuées au LSCE, la

résolution est de 55 cm et l’incertitude de 0.5 ‰. Les données utilisées pour la carotte de Vostok

proviennent des mesures réalisées sur trois carottes différentes au LSCE (3G, 4G, 5G; Figure

1 dans Jouzel et al. [1996]). La résolution varie entre 0.5 et 2 m et les données ont ensuite été

interpolées sur 1 m. L’incertitude sur le δD est de 0.5 ‰ comme pour la carotte de Dôme C.

La Figure 4.10 représente les profils de deutérium utilisés pour notre comparaison avec les

isotopes de l’air. Les barres verticales vertes et violettes représentent respectivement les débuts

et fins des Terminaisons 2 et 3 pour le site de Dôme C et le site de Vostok. Les augmentations

en δD associées aux terminaisons sont synchrones à quelques centaines d’années près, les plus

fortes différences sont visibles pour la T2. En effet, la T2 commence et finit plus tôt pour le site

de Vostok (136.1 ka et 129.6 ka) que pour le site de Dôme C (134.8 ka et 128.3 ka). Pour la T3

les écarts entre les deux sites sont faibles. Les valeurs moyennes de deutérium sont plus basses
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pour la carotte de Vostok (entre -410 et -490 ‰) que pour la carotte de Dôme C (entre -360 et

-450 ‰), ce qui est en accord avec la différence de température actuelle entre les deux sites. Les

isotopes de l’eau (δ 18O, δD) dépendent de paramètres climatiques locaux c’est pourquoi les si-

gnaux de δD à Dôme C et Vostok peuvent être différents. En résumé, les profils des isotopes de

l’eau pour les deux sites étudiés ont de légères différences sur les âges des terminaisons (dans

la barre d’erreur de la datation) mais pas de différence d’amplitude comme pour les isotopes de

l’air lors des terminaisons.

FIGURE 4.10 – Données d’isotopes de l’eau des carottes de Dôme C et Vostok avec les datations AICC
2012 (Bazin et al. [2013]) et zoom sur les T2 et T3. Les barres verticales représentent les débuts et fins
des Terminaisons pour deux sites, en vert pour la carotte de Dôme C et en violet pour la carotte de Vostok.

Nous comparons maintenant la synchronisation des variations des isotopes de l’eau avec celles
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des isotopes de l’air. Pour la Terminaison 2 représentée sur la Figure 4.11, nous pouvons voir

qu’il y a de légères différences de timing entre les isotopes de l’eau et les isotopes de l’air pour

les deux sites, cependant toutes ces différences sont dans les erreurs de résolution et de datation

des carottes de glace, et nous ne les discuterons pas par la suite.

En ce qui concerne la T3, elle débute autour de 251.5 ka sur le profils de δD pour les deux

sites (avec 500 ans d’écart) ; en revanche, l’augmentation du δ 15N associé à la T3 commence à

environ 257 ka à Dôme C sur le profil de δ 15N et à environ 254 ka sur le profil de δ 40Ar pour

la carotte de Vostok. Il y a donc une avancée marquée du signal δ 15N à Dôme C sur le signal de

δD sur la T3 qui n’est pas visible ni sur la T2, ni sur la T3 à Vostok (mais les données de δ 15N

et δ 40Ar sont trop peu nombreuses pour conclure sur cette comparaison à Vostok). Les fins de

terminaisons sont quant à elles synchrones aux incertitudes près entre les sites et les isotopes

étudiés. La Table 4.5 propose un récapitulatif des débuts et fins des terminaisons pour les deux

sites étudiés d’après les isotopes de l’eau et les isotopes de l’air.

FIGURE 4.11 – Comparaison des débuts et fins des Terminaisons 2 et 3 pour les isotopes de l’air et de
l’eau des carottes de Dôme C et Vostok. Les traits pleins marquent les débuts et fins des terminaisons pour
les isotopes de l’eau, tandis que les traits en pointillés marquent ceux des isotopes de l’air. La couleur
verte représente Dôme C alors que la couleur violette représente Vostok.

L’écart d’environ 5000 ans observé entre l’augmentation du signal de δD et l’augmentation du
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Début T2 (en ka) Fin T2 (en ka) Début T3 (en ka) Fin T3 (en ka)

δD δ 15N δD δ 15N δD δ 15N/δ 40Ar δD δ 15N/δ 40Ar

Dôme C 134.8 136.5 128.3 128.3 251.5 257.2 243.4 243.5

Vostok 136.1 137.5 129.6 129 251.4 254.3 243.1 243.1

TABLE 4.5 – Tableau récapitulatif des débuts et fins des T2 et T3 pour les isotopes de l’eau et de l’air des
carottes de Dôme C et Vostok.

signal de δ 15N pour la T3 de la carotte de Dôme C semble trop important pour être dû à des

erreurs de datation : nous possédons des points de calage stratigraphiques sur cette période ce

qui exclut une erreur de datation. La Figure 4.11 met donc en lumière un évènement, enregistré

par les isotopes de l’air, qui indique un démarrage de la déglaciation plus tôt que celui enre-

gistré dans les isotopes de l’eau. Dans la suite, nous essaierons d’expliquer pourquoi le δ 15N

augmente avant le δD lors de la T3 à Dôme C.

Les principaux paramètres climatiques identifiés pouvant avoir un impact significatif sur le

δ 15N et le δ 40Ar sont la température, le taux d’accumulation et les concentrations en pous-

sières. Nous allons donc tester plusieurs hypothèses pour essayer de comprendre d’où viennent

ces différences de timing et d’amplitude entre les deux sites et les deux terminaisons : (1)

nous étudierons l’influence de la température à la fois sur le fractionnement thermique et sur le

fractionnement gravitationnel, (2) nous regarderons l’effet de l’accumulation et (3) nous ana-

lyserons l’impact possible des poussières sur la densification et donc les isotopes de l’air. Pour

chaque hypothèse nous utiliserons également les simulations réalisées avec la nouvelle version

du modèle de densification du LGGE (Bréant et al. [2017]) pour valider nos interprétations.

4.3.2 Effets de la température sur le δ 15N et le δ 40Ar piégés dans la glace

La température peut jouer de deux façons sur le δ 15N et le δ 40Ar : (1) via le fractionnement ther-

mique dans le névé, (2) via l’accélération de la densification à haute température, qui diminue

la profondeur de névé et donc le δ 15N gravitationnel. Nous allons donc quantifier séparément

ces deux effets de la température sur la densification de la neige dans les deux paragraphes qui

suivent.
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Dans le cadre de cette étude, nous avons reconstruit les températures passées pour la carotte

de Dôme C. Pour ce faire nous avons suivi la démarche présentée dans la Section 1.2.3 du Cha-

pitre 1. En utilisant les équations (1.17) et (1.18) nous avons pu résoudre l’équation suivante

(Stenni et al. [2010]) :

∆Tsite = 0.16×∆δDcorr +0.44×d− excesscorr (4.1)

avec ∆Tsite qui correspond à la différence de température par rapport au présent (données non

publiées). Ainsi nous avons pu calculer les températures passées pour les 800000 dernières

années avec une résolution de 1.65 m. Pour la carotte de Vostok, les calculs avaient déjà été

réalisés par Vimeux et al. [2002], la résolution est de 5 m, nous avons juste changé l’échelle

d’âge utilisée, en passant de GT4 à AICC 2012 (Bazin et al. [2013] ; Veres et al. [2013]).

4.3.2.1 Effet du gradient thermique

Dans un premier temps, nous nous intéressons au fractionnement thermique qui peut avoir lieu

dans les premiers 100 mètres de la colonne de neige (tout le névé). En effet, si un gradient de

température est présent au sein du névé, il pourrait expliquer un changement δ 15N qui n’est pas

relié à un changement de profondeur du névé. En période glaciaire, à cause d’une advection très

faible, un gradient de température est attendu dans le névé à Vostok avec des températures plus

faibles en surface (Goujon et al., 2003). Pendant la déglaciation, l’augmentation de l’accumula-

tion (augmente l’advection de température) diminue le gradient thermique dans le névé. Ainsi

on s’attend à une diminution du gradient thermique dans le névé et à une diminution en valeur

absolue du δ 15Nexcess. Comme pour nous le δ 15Nexcess est négatif, il augmente en tendant vers

0. D’autre part, la diminution du gradient thermique pendant la déglaciation doit entrainer une

augmentation du δ 15N par effet de fractionnement thermique. Ce signal pourrait correspondre à

une partie de l’augmentation de δ 15N enregistrée lors des déglaciations, l’autre partie provenant

du fractionnement gravitationnel. Pour quantifier l’effet du fractionnement thermique d’une ca-

rotte de glace, ici le δ 15Nexcess il faut que l’azote et l’argon aient été mesurés sur cette même

carotte. Dans notre cas cette combinaison a uniquement été réalisé pour la T2 de la carotte de

Vostok (Figure 4.12, données de N. Caillon et K. Kawamura). Nous avons donc pu calculer le
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δ 15Nexcess à l’aide de l’équation suivante (cf Chapitre 1) :

δ
15Nexcess = δ

15N− δ 40Ar
4

(4.2)

Il est important de rappeler que le δ 15Nexcess est proportionnel au gradient de température dans le

névé. Les résultats sont représentés dans la Figure 4.12, la courbe rose en pointillée représente

le δ 15Nexcess. L’incertitude sur le δ 15Nexcess dépend des incertitudes sur les mesures de δ 15N

(0.005‰) et δ 40Ar (0.014‰), elle est ici de 0.006 ‰. Nous remarquons une légère diminution

du δ 15Nexcess pendant la T2, au moment où le δ 15N augmente, précédée d’une augmentation

vers 140 ka d’environ 0.015 ‰ ce qui correspond à une partie non négligeable de l’incertitude

sur le δ 15Nexcess. Sur la Figure 4.12 sont également présentées les simulations du δ 15Nexcess

effectuées avec la nouvelle version du modèle de densification du LGGE pour les sites de Dôme

C et Vostok, également pour la T2. Nous remarquons que pour Vostok le δ 15Nexcess simulé n’est

pas en accord avec les données. La simulation du δ 15Nexcess de Vostok augmente pendant la

T2, tandis que le δ 15Nexcess mesuré augmente au début de la T2 pour ensuite diminuer. Cela

veut dire que le modèle simule un effet thermique de 0.018 ‰ pendant la T2 qui explique

l’augmentation du δ 15N et le signal de δ 15Nexcess, mais que celui-ci n’est pas visible sur les

mesures de δ 15Nexcess. Le δ 15Nexcess simulé pour le site de Dôme C montre également un effet

thermique pendant la T2, malheureusement nous ne pouvons pas le comparer aux mesures. Les

deux profils de δ 15Nexcess simulé pour les deux sites sont relativement similaires, par conséquent

cet effet de fractionnement thermique n’explique pas le fait que l’amplitude du signal de δ 15N

soit plus grande à Dôme C qu’à Vostok pendant la T2 (différence de 0.054 ‰).

Pour conclure, l’effet du fractionnement thermique n’est pas observé dans les mesures réalisées

sur la T2 de la carotte de Vostok, bien qu’il soit modélisé sur le δ 15Nexcess simulé par le modèle

pour Vostok pendant la T2. L’amplitude de variation de δ 15Nexcess dans le modèle comme dans

les données est très faible (environ 0.015 ‰) par rapport à l’amplitude des variations de δ 15N

à Vostok pour la T2 (environ 0.08 ‰), c’est pourquoi le fractionnement thermique ne peut ex-

pliquer au plus qu’une faible part de l’augmentation de δ 15N pendant les déglaciations. L’effet

du fractionnement thermique ne peut donc pas être utilisé pour expliquer les variations de δ 15N

observées lors des déglaciations.
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FIGURE 4.12 – "Etude du δ 15Nexcess de la Terminaison 2 de la carotte de Vostok", sont représentés les
profils de δ 15N, δ 40Ar et δ 15Nexcess pour Vostok, ainsi que les profils de δ 15Nexcess simulé avec la nouvelle
version du modèle du LGGE pour le site de Vostok et Dôme C. La barre noire verticale correspond à
l’incertitude sur le calcul du δ 15Nexcess d’après les mesures de δ 15N et de δ 40Ar.

4.3.2.2 Effet de la température sur le fractionnement gravitationnel

Dans un deuxième temps, nous allons analyser l’effet des changements de température sur la

profondeur du névé. Pour étudier cet effet, nous allons comparer les deux sites, Dôme C et

Vostok, qui ont des températures moyennes différentes au cours des terminaisons 2 et 3. Comme

nous l’avons expliqué précédemment (Equation 4.1) les températures passées sont reconstruites

à partir des isotopes de l’eau de chaque carotte. Ici nous allons d’abord présenter les données

de température utilisées pour notre comparaison, puis nous comparerons les isotopes de l’air

à ces profils. Nous comparerons les amplitudes des températures au cours des terminaisons à

celles du δ 15N pour tester de façon quantitative si les différences relevées sur les isotopes de

159



l’air peuvent être expliquées par des différences de températures. Nous regarderons également

l’impact que peut avoir la température moyenne d’un site sur la densification du névé et donc

sur les isotopes de l’air. Pour finir, et pour une approche plus quantitative, nous comparerons les

différents profils mesurés et calculés, aux profils de δ 15N simulés en transitoire par la nouvelle

version du modèle de densification du LGGE.

a - Les différentes amplitudes de δ 15N lors des déglaciations peuvent-elles être liées à dif-

férentes amplitudes de températures?

La Figure 4.13 représente les reconstructions des températures pour les sites de Dôme C

(données non publiées) et Vostok, avec un zoom sur les Terminaisons 2 et 3. La Table 4.6

indique les amplitudes en température des terminaisons pour les deux sites, ainsi que les va-

leurs maximales et minimales. Le site de Dôme C enregistre des valeurs plus chaudes pour les

deux terminaisons. Les amplitudes sont différentes entre les deux terminaisons pour Dôme C

(presque 4◦C d’écart), elles sont en revanche similaires pour le site de Vostok.

Vostok Dôme C

Amplitude T2 (◦C) 9.8 (-54.4/-64.2) 12.6 (-49.2/-61.8)

Amplitude T3 (◦C) 9.4 (-54.6/-64) 9.0 (-51.8/-60.8)

TABLE 4.6 – Tableau récapitulatif des amplitudes en températures des Terminaisons 2 et 3 pour les sites
de Dôme C et Vostok

La Figure 4.14 nous montre comment le δ 15N réagit lors d’une déglaciation pour les sites froids,

quand l’accumulation et la température augmentent.

En effet, ces deux paramètres ont des effets opposés : pendant une déglaciation, l’accumula-

tion augmente entrainant une augmentation du δ 15N tandis qu’à l’inverse les teneurs en δ 15N

diminuent avec l’augmentation des températures. La combinaison de ces deux effets entraîne

une augmentation ou une diminution du δ 15N au cours d’une terminaison (cela dépend si la

température ou l’accumulation est dominante). Dans le cas des sites froids, comme Dôme C

et Vostok, les teneurs en δ 15N augmentent et montrent que c’est l’effet de l’accumulation qui

domine. Cependant si l’effet de l’un ou l’autre paramètre est accentué, l’amplitude du change-

ment de δ 15N varie. A Dôme C, le fait que l’amplitude du réchauffement de la T2 soit plus fort
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FIGURE 4.13 – Profils des reconstructions des températures pour les carottes de Dôme C et Vostok, avec
un zoom pour les Terminaisons 2 et 3. Les cadres oranges correspondent aux durées des terminaisons.
Les traits en pointillés gris indiquent les point d’inflexion des températures pendant les Terminaisons 2
et 3.

que pour la T3 doit entrainer une augmentation de δ 15N plus faible sur la T2 par rapport à la

T3. C’est ce qui est observé. En revanche, nous avons les mêmes amplitudes de changements

de température pour la T3 à Vostok et à Dôme C alors que le changement de δ 15N est signi-

ficativement plus faible à Vostok (Figure 4.11). Par conséquent, les différentes amplitudes de

changement de température sur les déglaciations n’expliquent pas les variations d’amplitudes

de δ 15N entre Vostok et Dôme C.
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FIGURE 4.14 – Schéma des effets opposés de la température et de l’accumulation pendant une déglacia-
tion sur le δ 15N total pour les sites très froids (a) pendant une déglaciation (b) comparé à l’effet d’un
changement de température seul (équivalent à celui entre la T2 et la T3 à Dôme C) sur le δ 15N.

b - Influence de la température moyenne sur l’amplitude du changement de δ 15N lors

d’une déglaciation

Nous cherchons maintenant à savoir si les températures moyennes d’un site peuvent avoir

une incidence sur la densification lors d’une déglaciation. En d’autres termes, avec une aug-

mentation de 9◦C (représentant la différence de température entre une période glaciaire et inter-

glaciaire) est ce que l’effet sur le signal de δ 15N sera le même à −64◦C (température glaciaire

à Dôme C) qu’à −66◦C (température glaciaire à Vostok)?

Pour répondre à cette question nous avons utilisé le modèle de densification du LGGE. Nous

avons d’abord voulu vérifier l’hypothèse selon laquelle le même changement de température

avait un effet plus important sur l’augmentation du δ 15N à plus basse température. Pour cela
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nous avons calculé l’épaisseur du névé et le fractionnement gravitationnel à l’équilibre en fonc-

tion de la température, pour un taux d’accumulation constant, égal à 2.5 cm.w.eq.yr−1 pour

Dôme C et à 2.2 cm.w.eq.yr−1 pour Vostok (Figure 4.15). Le modèle est donc ici utilisé en

statique et le δ 15N tracé correspond uniquement au fractionnement gravitationnel. Nous avons

calculé l’écart en δ 15N entre une période interglaciaire et une période glaciaire pour les deux

sites (environ 9◦C). Les valeurs simulées en δ 15N sont plus faibles pour le site de Vostok (0.066

‰) que pour le site de Dôme C (0.082 ‰), ceci démontre que l’hypothèse proposée est fausse.

FIGURE 4.15 – Comparaison des teneurs simulées en δ 15N en fonction de la température obtenues avec la
nouvelle version du modèle du LGGE (en statique) pour le site de Vostok et Dôme C en mode température
uniquement (l’accumulation reste stable).

c - Effets combinés en régime transitoire

Ensuite, afin d’étudier de façon plus quantitative le rôle de la température sur la densification

de la neige polaire, nous avons utilisé les simulations en transitoire effectuées avec la nouvelle

version du modèle de densification du LGGE. Nous regardons le comportement du δ 15N simulé

en comparant les simulations classiques (mode 3 énergies et poussières, "nouvelle version") aux

simulations en mode température (mode 3 énergies également mais uniquement avec l’effet
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des variations des températures) avec uniquement le fractionnement gravitationnel ("unique-

ment temp (grav)", le "grav" signifie qu’on ne trace que le δ 15N gravitationnel de la simulation

ce qui est valable pour tous les graphiques de ce chapitre, Figure 4.16). Nous remarquons que

les profils des simulations "uniquement temp grav" indiquent une plus forte amplitude de δ 15N

pour la T2 que pour la T3, pour les deux sites étudiés. Ceci pourrait expliquer l’augmentation

plus forte de δ 15N sur la T3 à Dôme C par rapport à la T2. En revanche la différence d’ampli-

tude du signal de δ 15N simulé relevée pour la T2 et la T3 de Vostok ne s’explique pas par les

amplitudes des ∆T site entre les deux terminaisons puisqu’elles sont proches (9.8◦C et 9.4◦C).

Cette différence d’amplitude du signal de δ 15N simulé en réponse aux changements de tempé-

rature, pourrait être due aux durées des maximums de température de chaque terminaison. En

effet, le pic de maximum de température de la T2 à Vostok dure plus longtemps que le pic de

maximum de température de la T3.

Pour conclure, grâce à la comparaison des reconstructions des températures avec les mesures

en δ 15N et les simulations de δ 15N avec le modèle de densification, nous pouvons dire que la

température joue un rôle mineur sur les différences d’amplitudes en δ 15N observées entre les

deux sites étudiés.

Premièrement, le fractionnement thermique joue un rôle mineur, de l’ordre de 0.018 ‰

dans le modèle, mais les données existante (T2 à Vostok) n’indiquent qu’un faible changement

de δ 15Nexcess avant la T3, de l’ordre de 0.015 ‰ qui correspond à l’incertitude sur nos mesures.

Deuxièmement, les différences d’amplitudes de δ 15N entre la T2 et la T3 à Dôme C contri-

buent à un signal de 0.044 ‰ , qui contribue à la différence de 0.02 ‰ observée dans les

données.

Troisièmement, la température moyenne joue très peu sur l’amplitude du changement de

δ 15N et ne peut être invoquée pour expliquer les changements observés entre Dôme C et Vos-

tok pour la T3.

Nous avons besoin d’étudier d’autres paramètres pouvant expliquer les différences observées

entre les deux sites pour les deux terminaisons, nous allons donc maintenant nous pencher sur

l’impact du taux d’accumulation.
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FIGURE 4.16 – Comparaison des reconstructions des températures, des isotopes de l’air et des simula-
tions des isotopes de l’air réalisées par le modèle du LGGE pour les Terminaisons 2 et 3 entre les sites
de Dôme C et Vostok. Les cadres verts correspondent aux durées des Terminaisons 2 et 3 pour Dôme C,
les cadres violets correspondent aux durées des Terminaisons 2 et 3 pour Vostok.

4.3.3 Les variations du taux d’accumulation peuvent-ils expliquer la dif-

férence d’amplitude entre les sites de Dôme C et Vostok?

L’autre paramètre climatique important à prendre en compte, pour comprendre et étudier la

transformation de la neige en glace, est le taux d’accumulation. En effet, si l’accumulation est

importante les couches de névé s’enfoncent plus rapidement et ont donc moins de temps pour

se densifier dans chaque gamme de profondeurs, par conséquent le névé a une épaisseur plus

grande. Nous cherchons donc à savoir si les niveaux des taux d’accumulation passés montrent

des différences entre les sites et les terminaisons étudiés qui pourraient expliquer les différences

observées sur les isotopes de l’air pour ces mêmes sites et périodes de temps. Nous utiliserons

plusieurs jeux de données pour la reconstruction des taux d’accumulation passés mais également
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deux simulations de profils en δ 15N effectuées avec le modèle de densification du LGGE afin

d’étayer notre étude.

4.3.3.1 Reconstruction du taux d’accumulation

Nous avons comparé les reconstructions des taux d’accumulation passés provenant d’AICC

2012 (noté Vk ou EDC AICC 2012 par la suite) aux reconstruction EDC3 pour Dôme C (noté

EDC Isotopes par la suite ; Parrenin et al. [2007a]) et GT4 pour Vostok (noté Vk Isotopes par

la suite ; Petit et al. [1999]). Les reconstructions EDC3 et GT4 ont été réalisées à partir des

isotopes de l’eau uniquement, comme nous l’avions expliqué dans le Chapitre 1. L’équation

utilise la relation accumulation/isotopes suivante :

A = A0× e(β∆δD) (4.3)

où A0 est une estimation du taux d’accumulation actuel et β un paramètre ajustable qui est

optimisé pendant la construction de la chronologie avec un modèle d’écoulement de la glace

utilisant des contraintes stratigraphiques (Parrenin et al. [2007a]). Nous avons converti les pro-

fondeurs en âges à l’aide de la chronologie AICC 2012 pour pouvoir plus facilement comparer

les reconstructions.

La Figure 4.17 représente les profils de δ 15N et de δ 40Ar ainsi que les deux types de reconstruc-

tions d’accumulation pour les Terminaisons 2 et 3 de chaque site. En analysant les deux types

de reconstructions, nous remarquons qu’elles ne sont pas tout à fait similaires, surtout pendant

les terminaisons (Table 4.7).

Premièrement, les reconstructions des taux d’accumulation AICC 2012 montrent le même écart

d’amplitude entre Dôme C et Vostok entre T2 et T3, avec respectivement 0.8 cm.i.e.yr−1 pour

la T2 et 0.85 cm.i.e.yr−1 pour la T3. En revanche, les reconstructions des taux d’accumulation

effectuées uniquement à partir des isotopes de l’eau montrent des résultats plus hétérogènes :

on relève un écart d’amplitude entre les deux sites pour la T2 de 1.15 cm.i.e.yr−1, tandis que

pour la T3 l’écart d’amplitude entre les deux sites est de 0.45 cm.i.e.yr−1 seulement.
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Vostok Dôme C Ecart d’amplitude
EDC-VK

Isotopes 1.95 (1.35 à 3.3) 3.1 (1.35 à 4.45) 1.15

Amplitude T2
(cm.i.e.yr−1)

AICC 2012 2.4 (1.35 à 3.75) 3.2 (1.15 à 4.35) 0.8

Ecart amplitude
Isotopes/AICC 2012

0.45 0.1 0.35

Isotopes 1.75 (1.55 à 3.3) 2.2 (1.55 à 3.75) 0.45

Amplitude T3
(cm.i.e.yr−1)

AICC 2012 1.5 (1.55 à 3.05) 2.35 (1.4 à 3.75) 0.85

Ecart amplitude
Isotopes/AICC 2012

0.25 0.15 0.40

TABLE 4.7 – Tableau récapitulatif des amplitudes et écarts d’amplitudes des reconstructions d’accu-
mulation des Terminaisons 2 et 3 pour les sites de Dôme C et Vostok avec les reconstructions à partir
des isotopes uniquement et celles d’AICC 2012. L’accumulation est exprimée en centimètres équivalent
glace (i.e = ice equivalent) par an.

FIGURE 4.17 – Comparaison des différentes reconstructions des taux d’accumulation (en cm équivalent
glace par an) et des profils des isotopes de l’air pour les Terminaisons 2 et 3 à Dôme C et Vostok

4.3.3.2 Influence du changement du taux d’accumulation sur le δ 15N

Afin de quantifier l’effet de ces différences d’amplitude entre les sites et entre les terminaisons

sur le signal de δ 15N nous avons utilisé le modèle de densification du LGGE (Chapitre 2). Nous

avons simulé le δ 15N pour ces périodes uniquement en mode accumulation (c’est à dire que la
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température est stable au cours du temps, −60◦C pour Dôme C et −62.6◦C pour Vostok) com-

paré aux simulations "nouvelle version" pour visualiser le signal de la différence d’amplitude

du signal de δ 15N simulé lié aux changements d’accumulation. Nous présentons sur la Figure

4.18 le δ 15N pour différentes valeurs d’accumulation en régime stationnaire. Cette figure nous

permet de calculer l’impact de la différence d’accumulation sur le signal de δ 15N simulé, par

exemple entre la T2 et la T3 à Vostok il correspond à 0.043 ‰ tandis qu’à Dôme C il est de

0.042 ‰. Nous pouvons également calculer l’influence des différences de taux d’accumulation

pour chaque terminaison entre les deux sites. Pour la T2 nous avons calculé que la différence

d’accumulation entre Dôme C et Vostok représente 0.038 ‰ sur le signal de δ 15N simulé, pour

la T3 l’impact sur le signal de δ 15N simulé est de 0.03 ‰. Les variations de l’amplitude de

δ 15N dues au changement d’accumulation sont synthétisées dans le Table 4.8.

FIGURE 4.18 – Comparaison des teneurs simulées en δ 15N en fonction de l’accumulation obtenues à
partir de simulation de la nouvelle version du modèle du LGGE en mode accumulation uniquement pour
les sites de Vostok (violet) et Dôme C (vert). Les flèches vertes représentent les amplitudes de la T2 et la
T3 à Dôme C en δ 15N simulé, les valeurs de ces amplitudes sont indiquées en vert. Les flèches violettes
représentent les amplitudes de la T2 et la T3 à Vostok en δ 15N simulé, les valeurs de ces amplitudes sont
indiquées en violet.

Par conséquent, la différence d’amplitude sur le changement de δ 15N lors de la T3 entre Vostok

et Dôme C peut s’expliquer par les différents forçages en taux d’accumulation quand on prend

l’accumulation tirée d’AICC 2012. Nous avons également simulé les profils complets de δ 15N
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∆δ 15Ngrav signal Dôme C Vostok Dôme C - Vostok

T2 0.161 ‰ 0.124 ‰ 0.037 ‰ (0.054 ‰)

T3 0.119 ‰ 0.080 ‰ 0.029 ‰ (0.09 ‰)

T2-T3 0.042‰ (0.02 ‰) 0.044‰ (0.016 ‰)

TABLE 4.8 – Tableau récapitulatif des variations de l’amplitude de δ 15N dues au changement d’accu-
mulation pour les T2 et T3 entre Dôme C et Vostok. Les valeurs entre parenthèses correspondent aux
différences d’amplitudes relevées pour les données de δ 15N.

(gravitationnel) uniquement en fonction de l’accumulation mais cette fois-ci en régime transi-

toire (Figure 4.19).

Nous remarquons que pour les deux sites et les deux terminaisons étudiées, les simulations en

mode "uniquement accu" sont proches des simulations nouvelle version. Ceci est dû au fait que

dans la nouvelle version du modèle nous avons fortement réduit la dépendance de la densifica-

tion à la température induisant un effet de l’accumulation plus important sur les simulations en

δ 15N. Par ailleurs, les amplitudes des simulations "uniquement accu" sont plus faibles pour le

site de Vostok que pour le site de Dôme C pour les deux terminaisons, ce qui est en accord avec

ce que nous observons pour les mesures en δ 15N et/ou δ 40Ar. Par conséquent le modèle semble

bien reproduire l’influence des différences d’amplitude des taux d’accumulation entre les deux

sites et les deux terminaisons sur le signal de δ 15N simulé.

En conclusion, les variations du taux d’accumulation au cours du temps pour les deux sites étu-

diés (reconstructions AICC 2012, car EDC3 et GT4 ne marchent pas et semblent moins fiables)

peuvent expliquer la majeure partie des différences observées sur l’amplitude du changement

de δ 15N lors des terminaisons :

- le taux d’accumulation est plus élevé pendant la T2 d’environ 0.9 cm.i.e.yr pour les deux sites

ce qui se traduit par une amplitude plus grande de l’augmentation en δ 15N via l’influence de

l’accumulation sur la densification, ce qui est observé dans les données mesurées.

- le changement d’accumulation est plus fort à Dôme C pour les deux terminaisons, ce qui en-

traîne une augmentation de δ 15N plus grande à Dôme C à la fois dans le modèle avec effet

d’accumulation seul et dans les données.

- l’influence de l’accumulation semble bien avoir un effet dominant sur l’amplitude du change-

ment de δ 15N lors des déglaciations à Dôme C et Vostok.
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FIGURE 4.19 – Comparaison des reconstructions des taux d’accumulation, des isotopes de l’air et des
simulations des isotopes de l’air réalisées par le modèle du LGGE pour les Terminaisons 2 et 3 entre
les sites de Dôme C et Vostok. Les cadres verts correspondent aux durées des Terminaisons 2 et 3 pour
Dôme C, les cadres violets correspondent aux durées des Terminaisons 2 et 3 pour Vostok d’après les
isotopes de l’eau.

4.3.4 Les impuretés ont-elles un impact sur le fractionnement gravitation-

nel pendant la densification du névé?

Depuis quelques années les impuretés piégées dans les glaces sont au cœur des discussions sur

la mécanique de la densification du névé. La principale question étant : quel est l’impact des

impuretés sur la densification du névé?

Plusieurs chercheurs ont mis en avant l’effet des impuretés sur la structure des grains, notam-

ment le fait qu’elles permettent aux grains de se déformer plus vite et ainsi d’accélérer la densi-

fication de la neige (Alley [1987] ; Fujita et al. [2014]). Néanmoins les mécanismes par lesquels

les impuretés influent sur la déformation sont encore mal contraints. En effet, les poussières
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n’ont pas toujours le même impact sur la densification selon que les particules soient dissoutes

ou non (Alley [1987] ; Fujita et al. [2016]). Dans le Chapitre 2, nous avons montré que l’in-

fluence des impuretés, comme paramétrée par Freitag et al. [2013], permettait de réconcilier

partiellement les δ 15N modélisés et mesurés en Antarctique de l’Est lors de la T1. Cependant

le fait que l’accumulation, la température et les poussières changent en même temps à cette

période nous empêche de séparer les différents effets. Nous allons ici essayer de comprendre

l’incidence qu’elles ont sur les isotopes de l’air, en comparant leurs variations au cours de la T2

et T3 pour les sites de Dôme C et Vostok.

Pour cela, nous utilisons les concentrations en calcium issues des analyses chimiques des ca-

rottes de glace comme marqueur des variations passées des quantités d’impuretés dans la glace

comme suggéré par Freitag et al. [2013]. Les concentrations en calcium utilisées pour le site de

Dôme C ont été publiées par Lambert et al. [2012]. Elles couvrent 800 ka et ont une résolution

de 1 cm. Cette très haute résolution a été possible grâce à l’analyse en flux continu des carottes

de glace (CFA). Elles ont été réalisées à l’institut de Physique du Climat et de l’Environne-

ment de l’Université de Berne (Suisse). Pour la carotte de Vostok les données utilisées couvrent

400 ka avec une résolution de 2 à 20 m. Actuellement, il n’existe pas de mesures continues

à haute résolution en calcium pour la carotte de Vostok. Nous avons donc utilisé les mesures

de poussières publiées par Petit et al. [1999], réalisées au LGGE (actuellement IGE), que nous

avons converties en calcium en utilisant une règle de trois car les concentrations en calcium sont

proportionnelles aux concentrations en poussières (Lambert et al. [2012]). Ensuite, nous avons

interpolé les données pour avoir une résolution de 2 m. Les deux jeux de données (Dôme C et

Vostok) ont été datés à partir de l’échelle d’âge AICC 2012 (Bazin et al. [2013]).

La Figure 4.20 montre les deux profils de concentration en calcium pour les deux sites étu-

diés avec un zoom sur les T2 et T3. Nous observons deux différences majeures entre les deux

terminaisons. La première est que le pic de calcium pour la T2 est enregistré juste avant le début

de la T2 (synchrone avec le maximum glaciaire du MIS 6), tandis que pour la T3 le pic majeur

de calcium se produit 15 ka avant le début de la terminaison. La deuxième différence correspond

à la durée du pic de calcium pour chaque terminaison. Pour la T2, la période associée à de fortes

concentrations en calcium s’étend de 190 ka à 135 ka couvrant une période de 45 ka. Pour la
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T3, l’épisode de fortes concentrations ne dure que 15 ka (de 280 à 265 ka). En revanche, il n’y

a pas de grosses différences entre les profils des concentrations en calcium pour les deux sites

étudiés. La seule différence notable concerne la valeur moyenne maximale enregistrée pour la

T3, elle est d’environ 70 ng/g pour Dôme C et d’environ 45 ng/g pour Vostok.

FIGURE 4.20 – Profils des concentrations en calcium pour les sites de Dôme C et Vostok avec un zoom
sur les T2 et T3. Les cadres oranges représentent les périodes couvrant les T2 et T3 d’après les isotopes
de l’eau. Les flèches indiquent les pics importants de concentration en calcium pour les deux sites.

La Figure 4.21 représente les données en deutérium, en δ 15N et/ou δ 40Ar et les concentrations

en calcium pour les carottes de Dôme C et Vostok ; elle couvre les terminaisons 2 et 3. Comme

nous l’avons vu sur la Figure 4.20 la diminution des concentrations en calcium se produit bien

avant l’augmentation des isotopes de l’eau et de l’air pour la T3, pour les deux sites. Cette
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particularité de la T3 nous permet d’observer s’il y a ou non un effet direct des impuretés sur

les teneurs en δ 15N. En effet, quand le pic de calcium est enregistré juste avant l’augmentation

des isotopes de l’eau et de l’air, comme pour la T1 ou la T2, il est difficile de dissocier l’effet

des changements de température (les isotopes de l’eau), d’un éventuel effet de la diminution des

impuretés sur la densification du névé. Pour la Terminaison 3, la diminution majeure de calcium

étant distincte de l’augmentation des températures, nous pouvons voir si elle a une incidence

directe sur le δ 15N (en l’absence de changement majeur de température et d’accumulation).

Nous regardons donc le profil de δ 15N pour Dôme C entre 265 ka et 280 ka (nous n’avons pas

de données pour le site de Vostok sur cette période), période au cours de laquelle les concentra-

tions en calcium augmentent considérablement tandis que les températures restent stables. Le

δ 15N de la carotte de Dôme C varie au cours de ces 15 ka, mais montre seulement une petite

diminution de δ 15N lors de l’augmentation des impuretés (0.04 ‰ contre une variation de 0.16

‰ pendant la T3). Cette diminution de 0.04 ‰ peut être attribuée à l’effet des poussières en

l’absence de signal en accumulation et température suggéré par le profil de δD. Par conséquent,

il est possible qu’une partie de l’augmentation de δ 15N sur la T3 et surtout sur la T2 (plus fort

signal en poussières) soit liée à la diminution de la concentration en calcium. Pour la T3, il y a

en effet un petit pic de poussière juste au démarrage (entre 251 et 257 ka pour Dôme C et entre

249 et 261 ka pour Vostok).

Pour résumer, les concentrations en calcium pourraient expliquer une partie des différences

entre les terminaisons. En effet si les concentrations en poussières sont plus élevées, la densi-

fication sera plus rapide, par conséquent la teneur en δ 15N sera plus faible. Pour étayer cette

hypothèse et essayer de quantifier le possible effet du calcium sur le signal de δ 15N nous allons

utiliser les simulations de la nouvelle version du modèle de densification du LGGE où l’effet

des variations du calcium est maintenant pris en compte (Freitag et al. [2013] ; Bréant et al.

[2017]).

Dans la Figure 4.22 nous présentons les profils de δD et δ 15N et/ou δ 40Ar pour les sites de

Dôme C (vert) et Vostok (violet), les profils de concentrations en calcium ainsi que deux simu-

lations obtenues grâce au modèle du LGGE. La simulation "nouvelle version" correspond à la

simulation avec la dernière version du modèle, incluant l’effet des poussières. La simulation

"uniquement calcium (grav)", correspond également à une simulation avec la dernière version
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FIGURE 4.21 – Comparaison des isotopes de l’eau, des isotopes de l’air et des concentrations en calcium
pour les Terminaisons 2 et 3 entre les sites de Dôme C et Vostok. Les cadres oranges correspondent aux
durées des Terminaisons 2 et 3.

du modèle incluant les poussières mais où la température et l’accumulation restent constantes

(les valeurs sont les mêmes que celles indiquées aux sections 4.3.2.2 et 4.3.3.2). Cette deuxième

simulation a été réalisée dans le but de voir quelles sont les variations de δ 15N imputées aux

variations de concentrations en calcium, et donc aux variations du taux de poussière, d’après le

modèle de densification.

Nous pouvons voir que pendant les terminaisons 2 et 3 les simulations avec poussières seules

montrent des augmentations de δ 15N mais celles-ci sont faibles par rapport au signal mesuré

(surtout pour Dôme C). Pour le site de Dôme C, l’augmentation en δ 15N simulé est de 0.024

‰ pour un signal de 0.14 ‰ pour la T2 et de 0.03 ‰ pour la T3 pour un signal de 0.16 ‰. A

Vostok, les variations simulées de δ 15N sont proches de celles de Dôme C : 0.028 ‰ pour la

T2 pour un signal de 0.086 ‰ et 0.028 ‰ pour la T3 pour un signal de 0.07 ‰. Les différences

de comportement des simulations de δ 15N entre les deux terminaisons pour chaque site pour-

raient expliquer une partie des différences d’amplitude observées sur les mesures de δ 15N entre

les terminaisons pour Dôme C et Vostok. De plus, les simulations montrent une diminution du
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FIGURE 4.22 – Comparaison des isotopes de l’eau, des isotopes de l’air, des concentrations en calcium
et des simulations des isotopes de l’air réalisées par le modèle du LGGE pour les Terminaisons 2 et 3
entre les sites de Dôme C et Vostok. Les cadres verts correspondent aux durées des Terminaisons 2 et
3 pour Dôme C, les cadres violets correspondent aux durées des Terminaisons 2 et 3 pour Vostok. Les
cadres gris représentent la période de forte concentration en calcium précédant la Terminaison 3.

δ 15N, comme les mesures pour Dôme C, pendant le pic de calcium qui précède la T3 (entre

264 ka et 281 ka mais l’amplitude du changement est faible). Cela pourrait confirmer que les

isotopes de l’air réagissent bien à l’augmentation de la quantité en poussière mais cet effet n’est

pas majoritaire pour expliquer le signal de δ 15N.

En résumé, nos résultats montrent un effet des poussières sur la densification de la neige et

donc sur les profils des isotopes de l’air. La réponse du changement en δ 15N au changement

des poussières n’est pas immédiate (elle dépend de l’incorporation des poussières sur l’inté-

gralité du névé, donc de l’accumulation en surface). L’ordre de grandeur maximal du temps de

réponse du névé est égal au ∆âge qui pour ces sites peut atteindre 7000 ans en période glaciaire.
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L’utilisation des simulations des profils des isotopes de l’air réalisées avec le modèle de densi-

fication du LGGE a mis en évidence un possible effet des poussières sur le δ 15N au cours de

l’augmentation de la concentration de calcium précédant la T3. Dans tous les cas, les résultats

n’indiquent pas d’incohérence entre la paramétrisation de Freitag et al. [2013] et les données.

L’effet des poussières sur les résultats est faible probablement parce que la paramétrisation de

Freitag et al. [2013] intervient comme une modification de l’énergie d’activation qui est faite à

très basse température dans la nouvelle version du modèle du LGGE.

4.3.5 Conclusions sur les origines des variations de δ 15N et δ 40Ar

Pour conclure cette section nous avons utilisé un diagramme récapitulatif de l’effet des diffé-

rents paramètres étudiés dans le but d’expliquer les différences observées entre les terminaisons

2 et 3 mais également entre les deux sites étudiés (Figure 4.23). Nous avons également essayé

de quantifier l’effet de ces paramètres sur le signal de δ 15N en nous aidant des simulations ef-

fectuées avec la nouvelle version du modèle de densification du LGGE.

Le fractionnement thermique : Bien que le modèle de densification suggère un effet faible

du fractionnement thermique (0.018 ‰ sur 0.08 ‰) lors des déglaciations, les mesures de

δ 15Nexcess ne permettent pas de confirmer cette explication pour les variations de δ 15N lors

des déglaciations.

L’effet de température sur le fractionnement gravitationnel : L’étude de l’effet de la tem-

pérature sur le fractionnement gravitationnel, et donc sur le signal de δ 15N, nous a permis

d’identifier deux effets distincts. Le premier effet concerne les différences d’amplitude en tem-

pérature observées entre les deux sites et/ou les terminaisons. Nous avons pu quantifier cet effet

pour le site de Dôme C puisque les reconstructions en température montrent une différence de

3.6◦C sur l’amplitude de l’augmentation en température entre la T2 et la T3, ce qui se traduit par

une différence de 0.044 ‰ du signal de δ 15N par rapport à la différence d’amplitude de δ 15N

mesuré qui est de 0.02 ‰. Nous avons également pu quantifier l’impact de l’écart de 2.8◦C

sur l’amplitude de l’augmentation de température moyenne entre les deux sites pour la T2 sur

l’amplitude du signal de δ 15N : il correspond à environ 0.057 ‰ par rapport à la différence

176



d’amplitude entre les deux sites pour la T2 qui est de 0.054 ‰. Le second effet concerne la

température moyenne pour chaque site. En effet, le site de Vostok a des températures moyennes

plus basses d’environ 2◦C par rapport à Dôme C, nous avons quantifié l’effet de cette différence

de température au cours d’une déglaciation sur le signal de δ 15N. Il en ressort un signal de plus

0.082 ‰ pour Dôme C, tandis que pour Vostok le signal augmente de 0.056 ‰. Nous avons

donc une différence de 0.026 ‰ entre le signal de δ 15N de Dôme C et celui de Vostok due

à la différence de leurs températures moyennes. Par conséquent la différence de température

moyenne entre les deux n’explique pas les amplitudes plus faibles de δ 15N pour le site de Vos-

tok, en revanche, elles suggèrent des amplitudes encore plus grandes de δ 15N pour le site de

Dôme C.

L’effet de l’accumulation sur le fractionnement gravitationnel : Les variations du taux d’ac-

cumulation étudiées dans cette section nous ont permis d’expliquer une partie des différences

observées entre les deux sites et entre les deux terminaisons. Nous avons d’abord montré que

le signal de δ 15N modélisé était très sensible aux scénarios d’accumulation choisis. En effet, à

Vostok sur la T2 une différence de 0.045 ‰ est observée selon que l’accumulation soit déduite

des isotopes de l’eau ou de AICC 2012. De même, les différences d’amplitude des taux d’accu-

mulation relevées entre les deux sites pour chaque terminaison peuvent expliquer jusqu’à 0.038

‰ de la différence en δ 15N entre Vostok et Dôme C pour la T2 par rapport à une différence

de 0.054 ‰ observée dans les données. Pour la T3, les différence d’amplitudes des taux d’ac-

cumulation relevées entre les deux sites peuvent expliquer jusqu’à 0.03 ‰ de la différence en

δ 15N entre Vostok et Dôme C pour la T3 par rapport à une différence de 0.09 ‰ observée dans

les données.

L’effet des poussières sur le fractionnement gravitationnel : Elles expliquent une partie du

signal de δ 15N pour les deux terminaisons et les deux sites étudiés, mais leurs amplitudes res-

pectives ne nous permettent d’expliquer qu’une faible part des différences observées entre les

terminaisons et les deux sites étudiés. En revanche, elles nous permettent d’expliquer une partie

de l’augmentation observée sur le signal de δ 15N au début de la T3 à Dôme C que le δD n’en-

registre pas. Les poussières semblent jouer à hauteur de 0.01 ‰ sur le signal de δ 15N sur la T3

à Dôme C pour un signal total d’environ 0.05 ‰.
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FIGURE 4.23 – Diagramme récapitulatif de l’effet du fractionnement thermique (rouge), de la tempéra-
ture sur le fractionnement gravitationnel (vert), de l’accumulation sur le fractionnement gravitationnel
(bleu), des poussières sur le fractionnement gravitationnel (violet) et du signal total simulé (noir) com-
paré au signal total calculé d’après les mesures de δ 15N (jaune) pour les différents cas étudiés (A, B, C,
D et E). Le fractionnement thermique n’étant pas reproduit convenablement dans le modèle, l’addition
des différents paramètres simulés (signaux rouge, vert, bleu et violet) ne correspond pas au signal total
simulé (noir).

Nous pouvons donc expliquer une bonne part du signal en δ 15N et/ou δ 40Ar sur les T2 et T3

pour les sites extrêmes de Dôme C et Vostok en prenant en compte tous les paramètres clima-

tiques pouvant jouer sur la profondeur du névé. Pour une bonne partie des cas étudiés (A, B, C

et D) les différences relevés en δ 15N s’expliquent par l’effet de l’accumulation. En revanche,

nous n’expliquons qu’un faible pourcentage (20%) de l’augmentation prématurée du δ 15N pour

la T3 à Dôme C par rapport au δD grâce aux poussières (0.01 ‰sur 0.05 ‰).

En conclusion de cette section où j’ai combiné modèle et données, si on regarde par exemple

uniquement le modèle appliqué pour les T2 et T3 à Dôme C, la différence d’amplitude en δ 15N

entre les deux terminaisons de -0.02 ‰ peut être expliquée à :

–> 45% par le fractionnement thermique

–> −220% par la température sur le fractionnement gravitationnel
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–> 210% par l’accumulation sur le fractionnement gravitationnel

–> 30% par les poussières sur le fractionnement gravitationnel

Ces approximations confirment les rôles respectifs des quatre paramètres étudiés, avec un faible

effet du fractionnement thermique, un effet moyen à fort de la température, un effet fort et pré-

pondérant de l’accumulation et un effet faible mais significatif des poussières.

Nous devons néanmoins souligner que l’étude des concentrations en poussières pour les deux

carottes étudiées a été réalisé d’après les changements de concentration du calcium dans les

deux carottes de glace. Le problème du calcium est qu’il ne distingue pas les poussières so-

lubles et insolubles, or il a été démontré que ces deux types de poussières n’avaient pas le

même impact sur la densification du névé (Durand et al. [2006]). Par conséquent il serait judi-

cieux d’utiliser d’autres espèces chimiques comme le sodium ou le chlore (Fujita et al. [2016])

par exemple, ou bien de combiner les profils de plusieurs espèces chimiques afin de réaliser des

études plus robustes.

4.4 Est-ce que la différence de comportement entre δ 15N et

δD lors de la T3 peut nous renseigner sur le mécanisme

climatique associé?

Dans l’introduction générale nous avons mis en évidence le fait que les isotopes de l’eau

n’étaient pas parfaits pour reconstruire les températures et accumulations passées. De plus,

l’interprétation des profils de δ 15N et/ou δ 40Ar suggère que des reconstructions alternatives de

température et d’accumulation peuvent être préférables. En retour, la sensibilité des isotopes de

l’air (δ 15N et/ou δ 40Ar) aux paramètres climatiques détaillée à la section précédente peut être

utilisée pour des reconstructions climatiques. Nous explorons cette hypothèse sur l’enregistre-

ment de la T3. Dans le cadre de notre étude nous allons comparer les profils de δ 15N et δD

pour le site de Dôme C à d’autres profils paléoclimatiques issus d’autres proxies/archives. Nous

avons choisi des proxies globaux, comme les variations du niveau marin, mais également des

proxies plus locaux, comme les températures de surface des océans (SST, ici océans Indien et
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Austral), les teneurs en δ 18O issues des foraminifères planctoniques ou encore les pourcentages

en Ice Rafted Debris (IRD) qui nous indiquent les débâcles d’icebergs dans l’Atlantique Nord.

Tous sont présentés un par un dans les paragraphes qui suivent.

FIGURE 4.24 – Carte des localisations des différentes carottes paléoclimatiques étudiées.

Variations du niveau marin et de l’insolation : Les terminaisons ou déglaciations sont gé-

néralement déclenchées par une augmentation de l’insolation en été aux hautes latitudes de

l’hémisphère Nord pendant un niveau marin extrêmement bas (Paillard [1998]). Il s’ensuit une

augmentation des températures, due à l’augmentation de l’insolation à 65°N en été, qui en-

clenche la fonte des glaciers, et donc l’élévation du niveau des mers. Sur la Figure 4.25, nous

remarquons que les variations du niveau marin et de l’insolation ne sont pas tout à fait syn-

chrones pour les terminaisons étudiées. Il semblerait que le δD en Antarctique augmente quand

l’insolation augmente, tandis que le δ 15N augmente quand l’insolation et le niveau marin sont

au plus bas (observé uniquement pour la T3 pour les sites de Dôme C et Vostok). Cependant ces
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différences observées peuvent venir des incertitudes des datations. L’augmentation du niveau

marin à partir de 257 ka et jusqu’à 254 ka pourrait être synchrone avec l’augmentation du δ 15N.

Ice Rafted Debris (IRD) : Nous avons utilisé les données publiées par McManus [1999] pro-

venant de la carotte sédimentaire ODP980 qui représentent en pourcentage la quantité d’IRD

comptabilisés dans la carotte. Les fortes concentrations en IRD nous indiquent les refroidisse-

ments rapides en Atlantique Nord, ici les évènements de Heinrich. La résolution de ce profil

varie entre 300 et 2000 ans. L’échelle d’âge a été recalculée par rapport à la publication initiale,

nous avons utilisé celle de Vázquez Riveiros et al. [2016] qui a été construite pour être cohérente

avec AICC 2012. Il a été suggéré que les évènements de Heinrich lors des déglaciations, sont

la conséquence directe de l’augmentation de l’insolation (Cheng et al. [2016]). Nous utilisons

le profil des IRD pour tracer des évènements type Heinrich (les Heinrich ne concernent que

la débâcle massive d’icebergs provenant essentiellement de la Laurentide au cours de la der-

nière période glaciaire). Pour les terminaisons 1 et 2 un évènement type Heinrich a été identifié

à chaque fois pendant l’augmentation des températures en Antarctique, nous nous attendons

donc à en avoir un pendant la T3. Cependant la T3 a une particularité, elle comporte un évè-

nement type Heinrich juste avant l’augmentation du δD à Dôme C (248-252ka) et un autre

pendant l’augmentation du δD à Dôme C (242-245ka). Il est important de souligner que les

incertitudes sur ces datations sont importantes, entre 1000 et 4000 ans pour la datation relative

entre les carottes de glace et sédiments marins, par conséquent les périodes de ces évènements

froids peuvent être décalées de plusieurs milliers d’années.

Températures de surface (SST) : Nous analysons ensuite les deux profils des reconstructions

des températures de surface issus des carottes sédimentaire MD97-2101 (Vazquez Riveiros et

al., in prep) et ODP 1089 (Mortyn et al. [2003] ; Ninnemann et al. [1999]), forées dans l’océan

Austral et Indien (Figure 4.24). Les températures de surface sont issus du rapport Mg/Ca des

foraminifères planctoniques pour la carotte MD97-2101, et uniquement du comptage des fo-

raminifères planctoniques pour la carotte ODP 1089. La carotte MD97-2101 a une résolution

allant de 300 à 2000 ans, tandis que la carotte ODP 1089 a une résolution qui varie de 400 à

1000 ans. Les profils de température sont stables juste avant la T3 comme ceux des δD issus

des carottes de glace.

181



Le δ 18O des basses latitudes : Les variations de δ 18O dans les foraminifères planctoniques

et les diatomées indiquent soit un changement de température de surface, soit un mouvement

des fronts polaires. Dans la Figure 4.25 nous présentons les profils de δ 18O dans l’océan Austral

qui montrent une évolution différente. Nous présentons les profils de δ 18O issu des foramini-

fères planctoniques de la carotte SO136-111 (Crosta et al. [2004]). Malheureusement le manque

de résolution du profil de δ 18O issu des foraminifères planctoniques ne nous permet pas d’utili-

ser les résultats pour répondre à nos questions. Nous présentons également le profil de δ 18O des

spéléothèmes asiatiques (stack de plusieurs spéléothèmes collectés en Asie du Sud Est, Cheng

et al. [2016]) et celui du δ 18O atmosphérique mesuré dans la carotte de Dôme C en même

temps que le δ 15N (Extier et al., under review). Le δ 18O des spéléothèmes est un indicateur de

mousson, ici celui des moussons asiatiques. En effet, une diminution du δ 18O des spéléothèmes

indique une augmentation des pluies locales. La bonne correspondance entre δ 18O des spéléo-

thèmes et δ 18O atmosphérique (Extier et al, under review) montrent que ces changements de

mousson en Asie du Sud-Est ont une forte influence sur le cycle hydrologique sur une grande ré-

gion tropicale et subtropicale. Ils nous indiquent si la zone de convergence intertropicale (ZCIT)

se déplace ou non. En effet une augmentation des valeurs du δ 18O des spéléothèmes indique

un shift vers le sud de la ZCIT (Chiang [2003]). Ces deux profils montrent également une aug-

mentation juste avant le début de la T3.

Nous avons vu que la T3 a été rythmée par deux évènements type Heinrich au lieu d’un

seul comme la T1 et la T2. Ceci suggère que nous pourrions avoir une débâcle d’icebergs qui

provoque un réchauffement dans l’hémisphère Sud avant la T3 via le mécanisme de bascule

bipolaire (Stocker [1998]). Nous savons que les évènements type Heinrich induisent un shift

de la ZCIT et des autres fronts polaires vers le Sud (Chiang [2003]). Or, nous avons noté que

plusieurs profils de δ 18O enregistraient une augmentation importante avant la T3, celui issu

des foraminifères planctoniques, des spéléothèmes et le δ 18O atmosphérique à Dôme C. Nous

savons que cette augmentation en δ 18O traduit également un déplacement de la ZCIT vers le

Sud, alors que le δD en Antarctique reste stable.

Notre hypothèse est que contrairement à ce qui est indiqué par le δD en Antarctique, la tempé-

rature antarctique augmente dès 257 ka à Dôme C de façon synchrone au 1er évènement type
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FIGURE 4.25 – Comparaison multi proxies pour les Terminaisons 2 et 3 avec de haut en bas les profils
des isotopes de l’eau et de l’air (δD et δ 15N) pour la carotte de Dôme C, les températures de surface
(SST) pour la carotte MD97-2101 (Vazquez Riveiros et al., in prep) et la carotte ODP 1089 (Mortyn et al.
[2003] ; Ninnemann et al. [1999]), le δ 18O des foraminifères planctoniques issus de la carotte SO136-
111 (Crosta et al. [2004]), l’insolation (Laskar et al. [2004]), les variations du niveau marin (Spratt and
Lisiecki [2016]) et les Ice Rafted Debris (IRD) au Groenland (McManus [1999]). Les barres noires en
pointillés représentent le début des terminaisons pour les isotopes de l’air de Dôme C. Les cadres gris
représentent la durée des terminaisons selon les isotopes de l’eau de la carotte de Dôme C.
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Heinrich et à la migration vers le Sud de la ZCIT, indiquée par le δ 18O des foraminifères, mais

également par le δ 18O des spéléothèmes et le δ 18O atmosphérique de Dôme C.

Nous avons séparé la période étudiée en trois phases : phase A, de 255 à 250 ka, la phase

sans IRD, de 250 à 248 ka et la phase B, de 248 à 243 ka.

Mécanisme proposé : L’évènement type Heinrich ayant lieu pendant la phase A fait migrer

la zone de convergence intertropicale vers les latitudes sud, ainsi que le front polaire de l’hé-

misphère Nord et le front Arctique. Cette migration induit une augmentation des températures

océaniques et antarctiques dans l’hémisphère Sud, elle entraîne également une modification du

cycle de l’eau. Un changement de la température ou composition isotopique des régions sources

d’évaporation pour les précipitations arrivant à Dôme C est attendu. Or ce qui influence le δD

des précipitations n’est pas simplement la température du site (Tsite), calculé avec les isotopes

de l’eau (données non publiées), mais la différence entre Tsite et la température de la source

(Tsource).

Pour étayer notre hypothèse nous avons donc ajouté la reconstruction de la température source

(Tsource) à Dôme C calculée à partir du δ 18O et du δD d’après la méthode de Stenni et al.

[2010], données non publiées, dans la Figure 4.26. Dans la première phase, la phase A, le δ 15N

augmente tandis que le δD reste stable avant d’augmenter légèrement. Tandis que le δ 18O issu

des foraminifères planctoniques, le δ 18O des spéléothèmes et le δ 18O atmosphérique à Dôme

C augmentent tous pendant la phase A, comme le δ 15N. Dans la phase B, le δD et le δ 15N aug-

mentent tous les deux. Nous pouvons voir que la Tsource semble augmenter pendant la phase

A. Ceci pourrait expliquer que même si la température augmente à Dôme C comme suggéré par

le δ 15N, le δD reste stable. Nous représentons schématiquement ce mécanisme renforcé par les

résultats présentés ci-dessus en suivant les étapes suivantes :

Phase A (Figure 4.27) : Débâcle d’icebergs pendant un minimum d’insolation en été à 65°N

(1) Débâcle d’icebergs pendant une faible insolation

(2) Les front froids descendent vers le Sud (front polaire de l’hémisphère Nord et le front Arc-

tique)

(3) La zone de convergence intertropicale (ZCIT) descend dans sa position basse (plus au Sud),
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FIGURE 4.26 – Comparaison multi proxies pour la Terminaison 3 avec de haut en bas, les profils des
isotopes de l’eau et de l’air (δD et δ 15N) pour la carotte de Dôme C, les reconstructions des températures
site et source de la carotte de Dôme C, le δ 18O des spéléothèmes d’Asie du Sud Est (Cheng et al.
[2016]), le δ 18O atmosphérique mesuré sur la carotte de Dôme C (Extier et al., soumis) et le profil des
IRD (McManus [1999] ; Vasquez-Riveiros et al., 2016). Sur la figure de droite, le profil du CO2 et de
l’insolation Laskar et al. [2004] sont rajoutés pour étayer la discussion sur la phase B. Le cadre bleu
correspond à la phase A et le cadre orange à la phase B, il s’agit de la T3 définie par les isotopes de l’eau
dans toutes les figures précédentes.

augmentation du δ 18O des spéléothèmes et du δ 18O atmosphérique

(4) Le front subtropical descend vers les latitudes sud plus élevées, la température source aug-

mente (Tsource)

(5) Dans le même temps la température site augmente (Tsite)

(6) Au final le δ 18O et le δD des précipitations restent constants car ils répondent à Tsite-

Tsource
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FIGURE 4.27 – Schéma explicatif de l’évènement type Heinrich pendant la phase A qui vient perturber
la zone de convergence intertropicale, provoquant sa descente vers le sud, ainsi que la migration du front
polaire de l’hémisphère Nord et du front Arctique vers le Sud.

Phase sans IRD : Pas de débâcle d’icebergs pendant une augmentation de l’insolation

(1) Pas de débâcle d’iceberg, pas de pic en IRD

(2) La ZCIT reste en position haute, forte mousson, le δ 18O des spéléothèmes et le δ 18O atmo-

sphérique à Dôme C diminuent

(3) La Tsite diminue alors que la Tsource reste constante, le δD des précipitations diminue
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Phase B (Figure 4.28) : Débâcle d’icebergs pendant une augmentation importante de l’insola-

tion en été à 65°N

(1) Débâcle d’icebergs due au 2ème évènement de Heinrich

(2) La ZCIT migre vers le Sud

(3) Augmentation globale des températures (δD, Tsite et Tsource) plus importante que pendant

la phase A car on a à la fois un shift de la ZCIT (bascule bipolaire) et une augmentation de

l’insolation à 65°N

(4) Tsite et Tsource à Dôme C augmentent mais la Tsite augmente encore plus car l’insolation

augmente également. Deuxième augmentation du δ 18O des spéléothèmes et du δ 18O atmosphé-

rique à Dôme C.

Nous avons ici uniquement analysé le comportement du δ 15N par rapport au δD pour les ter-

minaisons 2 et 3, il serait intéressant de comparer les autres terminaisons pour lesquelles nous

avons des données de δ 15N. Pour cela nous pourrions utiliser les mesures réalisées par Dreyfus

et al. [2010] couvrant les derniers 800ka pour la carotte de Dôme C en rajoutant les mesures

effectuées dans le cadre de cette thèse pour la T3, ce que nous avons fait dans la Figure 4.29.

En analysant les résulats de Dreyfus et al. [2010], la Terminaison 4 (T4) semble se comporter

comme la T3, c’est à dire que le δ 15N semble indiquer une augmentation précoce par rapport

au δD. Malheureusement le nombre de points de mesure en δ 15N étant faible pour la T4 nous

ne pouvons que supposer que le δ 15N augmente plus tôt que le δD. En plus des profils de δD

et δ 15N nous avons tracé le profil de δ 15N simulé par la nouvelle version du modèle de densifi-

cation du LGGE (Bréant et al. [2017]) ainsi que le profil des IRD (McManus [1999]). Comme

pour la T3 le modèle ne reproduit pas l’augmentation précoce du δ 15N mesuré. Cette particula-

rité semble logique puisque le modèle utilise, pour simuler le δ 15N, les accumulations passées

reconstruites uniquement à partir du profil de δD qui ne montre pas la même augmentation pré-

coce que la Tsite. Il serait judicieux d’utiliser une accumulation reliées à la Tsite plutôt qu’une

accumulation reconstruite uniquement à partir du δD et de visualiser l’effet sur les simulations

en δ 15N. En revanche, il est intéressant de noter que le profil des IRD indique un évènement

type Heinrich au même moment que l’augmentation du δ 15N mesuré (comme pour la T3). Ce

premier évènement est suivi d’un second évènement particulièrement fort pendant la T4.

Il serait donc intéressant d’effectuer des mesures complémentaires de δ 15N pour la T4 afin de

s’assurer que ces deux terminaisons ont le même comportement. Si tel était le cas, le mécanisme
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FIGURE 4.28 – Schéma explicatif de l’évènement type Heinrich occurant pendant la phase B qui vient
perturber la zone de convergence intertropicale, provoquant sa descente vers le sud, ainsi que la migration
du front polaire de l’hémisphère Nord et du front Arctique vers le Sud. Dans ce schéma l’augmentation
de l’insolation et des concentrations de gaz à effet de serre est également prise en compte.

proposé pour la T3 pourrait également l’être pour expliquer de telles divergences entre isotopes

de l’eau et isotopes de l’air pendant la T4.
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FIGURE 4.29 – Profils de δD (Jouzel [2007]), δ 15N mesuré (Dreyfus et al. [2010]; Landais et al. [2012])
et simulé (Bréant et al. [2017]) et IRD (McManus [1999]) pour les derniers 800ka d’après les résultats
de Dreyfus et al. [2010], les données réalisées dans le cadre de cette thèse pour la carotte de Dôme C ont
également été rajoutés. Les cadres roses représentent les périodes d’augmentation du δ 15N pour la T3 et
la T4.

4.5 Évènements climatiques millénaires à Talos Dôme (AIM)

Nous avons montré que, durant les déglaciations, le δ 15N suit généralement le δD, et que cette

similitude est liée principalement à l’augmentation de l’accumulation. Nous allons maintenant

regarder si le même processus explique les variations en δ 15N pendant les évènements cli-

matiques millénaires en Antarctique, les Antarctic Isotopic Maximum ou AIM. Pour cela de

nouvelles mesures en δ 15N ont été réalisées au LSCE dans le cadre de mon doctorat couvrant

les AIM 8 (40 à 36.6 ka) et 12 (48.3 à 44.8 ka). Nous avons choisi ces AIM car ils ont une

grande amplitude et sont bien datés.

En tout 98 échantillons ont été analysés pour la carotte de Talos Dôme, ici nous présentons les

50 mesures de δ 15N couvrant les périodes des AIM 8 et 12 (Figure 4.30). L’allure du profil de

δ 15N montre deux pics significatifs, malgré une forte variabilité. Ces deux pics correspondent
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aux AIM 8 et 12. Nous avons utilisé le modèle de densification du LGGE pour comparer aux

données pendant les périodes concernées (courbe bleue en pointillé sur la Figure 4.30). Nous

pouvons voir que les profils de δ 15N, simulé et mesuré, montrent deux pics significatifs en phase

avec les augmentations du δ 18O (courbe grise, flèches rouges et oranges) qui correspondent aux

AIM 8 et 12. Malgré un décalage des valeurs moyennes du δ 15N, le modèle semble bien repro-

duire la dynamique du δ 15N sur les AIM à Talos Dôme, comme il était capable de reproduire

les données de δ 15N sur la dernière déglaciation (Chapitre 2 ; Bréant et al. [2017]).

FIGURE 4.30 – Comparaison des profils en δ 15N et δ 18O pour la carotte de Talos Dôme pendant les
Antarctic Isotopic Maximum 8 et 12 (AIM). Les barres marrons indiquent les AIM.

Dans la Table 4.9 nous présentons les valeurs moyennes et les amplitudes relevées pour le δ 15N

mesuré et simulé des AIM étudiés. Nous remarquons que pour Talos Dôme les amplitudes de

δ 15N simulé des deux AIM sont cohérentes avec celles mesurées malgré une valeur moyenne

trop basse pour l’AIM 12. Nous avons donc une augmentation du δ 15N, mesuré et simulé,

pendant l’augmentation des températures et de l’accumulation, ce qui correspond à ce que nous

observons pendant une déglaciation quand la température et l’accumulation augmentent (cf

supplément de Bréant et al. [2017]). Sur la Figure 4.30 nous avons également présenté le profil
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des concentrations en calcium pour les AIM 8 et 12. Nous remarquons que pendant les AIM

les teneurs en calcium diminuent au fur et à mesure que le δ 15N et le δ 18O augmentent, pour

atteindre des teneurs très basses aux maximum des AIM, ce comportement est le même que

pendant les déglaciations que nous avons présenté au cours de ce chapitre. L’augmentation du

δ 15N est alors soit due à l’augmentation de l’accumulation, soit à la diminution des poussières.

Il est difficile de séparer les deux effets sur cet exemple. Par conséquent, le signal de δ 15N se

comporte de la même manière pendant une déglaciation et pendant les évènements millénaires

de la dernière période glaciaire pour Talos Dôme.

Nous voulions savoir si ce comportement était le même pour d’autres sites en Antarctique, pour

cela nous avons étendu notre étude aux sites de Dôme C et Berkner Island pour lesquels nous

avions des données en δ 15N couvrant des AIM.

Sites Période
étudiée

Amplitudes
δ 15N mesuré

Valeurs moyennes
mesurées

Amplitudes
δ 15N simulé

Valeurs moyennes
simulées

AIM 8 0.03 ‰ 0.40 ‰ 0.035 ‰ 0.42 ‰

Talos Dôme AIM 12 0.04 ‰ 0.37 ‰ 0.042 ‰ 0.41 ‰

AIM 8 0.06 ‰ 0.2 ‰ 0.042 ‰ 0.22 ‰

Berkner
Island

AIM 12 0.05 ‰ 0.216 ‰ 0.04 ‰ 0.21 ‰

AIM 19 0.045 ‰ 0.45 ‰ 0.035 ‰ 0.463 ‰

Dôme C AIM 20 0.055 ‰ 0.45 ‰ 0.035 ‰ 0.463 ‰

TABLE 4.9 – Tableau récapitulatif des variations d’amplitude et des valeurs moyennes entre les mesures
et les simulations de δ 15N pour les AIM étudiés à Talos Dôme, Berkner Island et Dôme C.

La Figure 4.31 représente les profils de δ 15N (mesuré et simulé), de δ 18O et de concentrations

en poussières pendant les AIM 8 et 12 à Berkner Island (Mani [2010]), site antarctique côtier

et pendant les AIM 19 et 20 à Dôme C (données non publiées, mesures réalisées par Justine

Carrons et Amaëlle Landais). Nous pouvons voir que le comportement du δ 15N pendant ces

évènements millénaires est le même qu’à Talos Dôme : les profils de δ 15N (mesuré et simulé)

et le δ 18O de l’eau sont corrélés lors des AIM. Le comportement du δ 15N pendant la dernière

déglaciation pour ces trois sites est visible dans l’article et le supplément présentés dans le

Chapitre 2 (Bréant et al. [2017]). Nous pouvons voir que pour les sites de Dôme C et Talos

Dôme le δ 15N augmente pendant la déglaciation en parallèle au δ 18O. Le comportement du
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δ 15N semble donc similaire sur les AIM et la déglaciation à Dôme C (comme à Talos). En

revanche, si on retrouve à Berkner une corrélation entre δ 15N et δ 18O sur les AIM 8 et 12, le

comportement du δ 15N sur ce site est plus compliqué sur la dernière déglaciation (cf Chapitre

2 ; Bréant et al. [2017]) ainsi que sur la période 30-35 ka (grosse augmentation du δ 15N alors

que le δ 18O reste stable). Comme pour Talos Dôme, le comportement du δ 15N sur les AIM

pour Dôme C et Berkner Island est bien reproduit par le modèle de densification. Pour Dôme C

et Berkner Island la résolution des poussières est beaucoup trop basse pour tester leur influence.

FIGURE 4.31 – Comparaison des profils en δ 15N et δ 18O pendant les AIM 8 et 12 à Berkner Island et
les AIM 19 et 20 à Dôme C, données non publiées. Les simulations réalisées avec le modèle du LGGE
sont représentées en bleu. Les barres noires en pointillés indiquent les différents AIM.

Ces observations confirment l’interprétation faite du signal de δ 15N lors des transitions clima-

tiques T2 et T3 à Dôme C et Vostok :

- l’augmentation de l’accumulation pendant la première phase de l’AIM fait augmenter le δ 15N

gravitationnel

- la diminution des poussières pendant la première phase de l’AIM fait augmenter le δ 15N total.

Cependant, le site de Berkner indique une augmentation de δ 15N à 33ka qui n’est pas liée au

changement d’accumulation et que nous ne comprenons pas.

- il y a peut être un signal de fractionnement thermique mais il n’est pas clair dans les valeurs de
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δ 15Nexcess calculées à partir des données de δ 40Ar obtenues pour la carotte de Berkner (données

LSCE non publiées)

Enfin, la sensibilité du δ 15N dans les sites froids mise en évidence lors de cette thèse montrent

que les mesures en δ 15N pendant les AIM peuvent être utilisées comme indicateur climatique

dans la phase gaz comme fait précédemment sur la T2 (Landais et al. [2013]) et la T3 (Caillon

et al. [2003]) si cela est confirmé par le modèle de densification pour tous les sites.

Pour aller plus loin et en perspective de cette section, il serait intéressant de séparer l’effet

de la température (sur le fractionnement thermique et le fractionnement gravitationnel), de l’ac-

cumulation et des poussières sur les AIM comme nous l’avons fait sur les terminaisons 2 et 3

pour les sites de Dôme C et Vostok (cf Section 4.3).

Nous pourrions également vérifier si les poussières jouent un rôle sur l’augmentation de δ 15N

à Berkner à partir de 33 ka en améliorant la résolution des données.
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Chapitre 5

Une histoire de thèse

Ce chapitre n’est pas un chapitre scientifique, mais plutôt une conclusion personnelle de ces

trois années de thèse. J’ai eu envie d’écrire ce chapitre pour montrer aux futurs doctorants, qui

se hasarderaient à lire mon manuscrit, ce qui pourrait les attendre. Ce furent trois belles années,

parfois très difficiles parfois magiques mais surtout, et c’est le plus important, riches en émo-

tion.

Quand j’étais au lycée, je me suis prise de passion pour l’étude de la Terre, j’adorais étudier la

formation des montagnes, des volcans, des cyclones, en résumé tous les phénomènes naturels

impactant notre belle planète bleue. C’est donc tout naturellement que j’ai commencé une li-

cence en géologie à Bordeaux. En dernière année de licence j’ai découvert la paléoclimatologie

à travers l’étude des carottes de glace et là, ça a été la révélation ! Je me renseignais alors pour

effectuer un master sur les paléoclimats et j’apprenais qu’il existe un master océanographie à

Bordeaux où l’on se spécialise ensuite sur l’étude des paléoclimats. Pour moi ce master était

parfait, il me permettait d’étudier la paléoclimatologie mais également de découvrir l’océano-

graphie, que je n’avais qu’effleuré pendant ma licence.

En février 2014, je venais tout juste de commencer mon stage de fin d’études (celui de Master 2)

avec Amaëlle Landais quand elle m’a proposé de postuler à une thèse qu’elle allait co-encadrer

entre le LSCE et le LGGE (maintenant IGE). Deux choix se proposaient alors à moi : (1) arrêter

mes études ici et essayer de trouver du travail dans le milieu de l’océanographie ou de la paléo-

climatologie, ce qui n’était honnêtement pas gagné d’avance vu la conjoncture actuelle, ou (2)

tenter un doctorat de 3 ans sur un sujet qui me passionnait avec en bonus des participations à

des conférences internationales et peut être une même mission en Antarctique, le rêve pour moi.
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Mon choix a été vite arrêté mais la partie la plus dure m’attendait : réussir à obtenir une bourse.

On peut dire que le chemin fut semé d’embûches mais au final après des mois de stress, de

pleurs et de batailles, j’ai réussi à obtenir une bourse CEA. Me voilà donc, le 1er octobre 2014

au CEA de Saclay en train de signer mon CDD de 3 ans...une nouvelle aventure commençait !

5.1 Les conférences et workshop

En général, pendant une thèse on participe à plusieurs conférences. Il y a les grosses confé-

rences internationales comme l’EGU, l’AGU ou encore la Goldschmidt, et les plus petites qui

sont plus ciblées sur notre étude. Il existe aussi des workshops qui sont souvent très intéressants

et permettent de faire des rencontres souvent utiles. La préparation à une conférence dure en-

viron 2 semaines, un poster est long à préparer, et la conférence dure souvent une semaine. En

fonction du lieu de la conférence on a souvent tendance à prendre quelques jours de vacances

sur place pour en profiter. Par conséquent, à chaque fois que je comptais participer à une confé-

rence je réservais 3-4 semaines uniquement pour elle. Il suffisait de participer à un workshop

dans l’année et devoir réaliser 1 ou 2 présentations pour diverses occasions pour arriver vite à

2 mois "perdus" sur notre planning de thèse. Néanmoins, ces semaines ne sont en rien perdues,

elles sont bénéfiques en de nombreux points. Si vous êtes en thèse ou pensez réaliser une thèse

je vous conseille vivement de participer à des conférences dès que vous le pouvez, dans la limite

du raisonnable bien sûr.

EGU - Avril 2015 : Après 6 mois de thèse (passés à l’IGE, ancien LGGE) j’ai eu la chance

de me rendre à ma première conférence internationale, l’European Geosciences Union (EGU),

à Vienne en Autriche. En effet, de nouvelles avancées sur le modèle de densification m’ont

permis de présenter un poster. Le voyage fut exaltant nous avions loué, avec plusieurs docto-

rants de Grenoble, un grand appartement dans le centre ville de Vienne. Le 1er soir fut réservé

à la découverte de la ville et aux dernières répétitions pour ceux qui avaient des présentations

orales le lendemain. Le premier jour de la conférence j’étais un peu perdue, comme la plupart

de mes collègues je crois, il y avait un monde fou (13000 personnes) et des salles partout. Dès le

deuxième jour, nous avons commencé à mieux nous repérer et nous organiser surtout. Lors de la

présentation d’un poster il faut rester environ deux heures à côté de ce dernier pour répondre aux
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questions de ceux qu’il intéresserait. Bien entendu tout se fait en anglais, c’était donc pour moi

des moments angoissants. Toutes les personnes qui me connaissent savent que mon niveau dans

la langue de Shakespeare est loin d’être optimal, donc mon stress était maximal ! Finalement

les deux heures se sont écoulées et j’ai tant bien que mal réussi à discuter avec 2-3 personnes

vraiment intéressées par mon travail. Je suis sortie de cette conférence fière d’avoir compris ce

qu’on me disait, mais surtout fière qu’on ait compris ce que je racontais.

PIRE/ICEIS - septembre 2015 : Six mois plus tard mes nerfs allaient être de nouveau mis

à rude épreuve. Cette fois-ci ce n’était pas un poster mais bien une présentation orale en anglais

de 15 min que j’allais devoir réaliser devant les pontes de mon sujet. Il s’agissait du Workshop

PIRE/ICEIS à Grenoble où une partie de la communauté des carottes de glace internationale

serait présente. Après une première minute hésitante, l’oral s’est bien déroulé, plus de peurs

que de mal.

Q10 - février 2016 : Quelques mois plus tard à Bordeaux se déroulait la conférence sur le

climat du Quaternaire où je présentais un poster et mes travaux à l’oral. Cette fois-ci le tout

se faisait en français, autant dire que la différence était notable. Je me suis éclatée, j’ai adoré

raconter mon travail, j’aurai pu le faire pendant une heure. Pour les autres conférences, j’avais

l’impression d’être complètement nulle et de ne pas comprendre ce que je présentais (au début

c’était sûrement le cas), mais finalement c’était surtout la barrière de la langue qui m’empêchait

d’être totalement à l’aise pour pouvoir expliciter mon travail.

IPICS - mars 2016 : Quelques semaines après la conférence Q10, je quittais pour la première

fois le continent européen direction la Tasmanie (Australie), et plus particulièrement sa capitale

Hobart. Tous les quatre ans une conférence internationale sur les carottes de glace est orga-

nisée par la communauté scientifique réunissant toutes les personnes travaillant sur l’archive

glaciaire. Ce fut sûrement la meilleure conférence à laquelle j’ai participé. Bien que le déca-

lage horaire et la fatigue m’aient joué des tours, notamment pendant ma présentation orale, les

sujets présentés étaient passionnants et les scientifiques présents vraiment gentils et intéressants.

PAGES-OSM - mai 2017 : Dernière année de thèse, dernière conférence internationale. Cette
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fois-ci je suis restée en Europe puisque la conférence avait lieu à Saragosse en Espagne. J’ai eu

la chance d’avoir une présentation orale dans la session sur l’étude du climat du Quaternaire.

Celle-ci s’est bien déroulée même si j’ai parlé beaucoup trop vite à cause du stress. C’était

une très bonne conférence mais malheureusement il y avait 6 sessions en même temps. Je ne

pouvais donc pas toujours assister à toutes les présentations qui m’intéressais. Néanmoins, les

présentations auxquelles j’ai assisté étaient vraiment enrichissantes. J’ai eu l’occasion de revoir

beaucoup de chercheurs rencontrés à PIRE et IPICS.

Toutes les conférences auxquelles j’ai eu la chance de participer ont été extrêmement béné-

fiques pour mon doctorat. Elles me permettaient de faire le point sur l’avancée de mes travaux,

de me tenir au courant des dernières découvertes scientifiques proches de mon sujet et surtout

de perfectionner mon anglais. C’était également intéressant de participer à des conférences dans

des domaines divers et parfois plus éloignés de mon sujet car cela me forçait à vulgariser mon

sujet et mes travaux, ce qui est un très bon exercice.

5.2 La rédaction d’article scientifique

Au cours de ma thèse, j’ai eu l’occasion d’écrire un article scientifique pour la revue Climate

of the Past. Ce fut un travail long, difficile et parfois laborieux. Je pense que tout le monde n’a

pas l’aisance d’un écrivain, mais raconter une histoire scientifique dans une autre langue que la

sienne n’est pas une mince affaire. Il s’agit d’un travail rigoureux et méticuleux et heureusement

j’étais bien entourée.

Après six mois de thèse j’avais suffisamment avancé sur le modèle de densification pour pré-

senter mon travail. J’ai donc commencé à faire de nombreux tests dans le but d’améliorer la

robustesse des changements que j’allais présenter dans mon article. Finalement après plusieurs

mois, entrecoupés de mesures en laboratoire (2 mois), j’ai enfin pu commencer la rédaction de

l’article, en novembre 2015.

La chose la plus importante à faire avant de commencer la rédaction est de se mettre d’ac-

cord sur le plan avec les co-auteurs. Il faut qu’il soit le plus détaillé possible pour ne pas se

perdre dans des explications longues et inutiles. Il faut avoir un fil conducteur que l’on va suivre
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tout au long de la rédaction. La plupart des chercheurs nous préviennent, le premier article est

souvent le plus long et le plus difficile à rédiger, simplement parce qu’on ne sait pas vraiment

quoi faire, on a besoin d’être guidé et épaulé. Une fois qu’on est lancé dans l’écriture un autre

problème surgit, la longueur de l’article. En effet, à l’inverse des manuscrits de thèse où l’on

peut écrire beaucoup de choses sans vraiment se soucier de la longueur du chapitre et du ma-

nuscrit, un article doit être concis. Bien que la rédaction soit en anglais on se rend vite compte

qu’on a beaucoup de choses à dire, et qu’une fois les figures et les tables ajoutées les 30 pages

sont vite dépassées.

Finalement, après 10 mois de rédaction, pas toujours dans la joie et la bonne humeur, j’ai enfin

pu soumettre mon article. Sur le moment on se sent vraiment soulagé, des mois de dur labeur

enfin récompensés, mais il ne s’agit que de la soumission. Quelques semaines plus tard les pre-

mières reviews arrivent, parfois dures mais souvent justes. Pour moi c’est à partir de ce moment

là qu’on commence à légèrement détester son propre article. En fait, cela devient compliqué de

devoir reprendre des phrases, retoucher les graphiques, refaire des schémas alors qu’on l’a déjà

fait des dizaines de fois. Les nerfs lâchent un peu, la relecture de l’article pour la 20 ou 30ème

fois devient difficile pour tous les auteurs. Enfin, après des mois d’attente, de corrections, de

corrections de la correction, l’article est accepté et c’est vraiment fini.

Pour moi ce travail a été vraiment difficile, je pense que certains chercheurs ont des facilités

pour la rédaction, ce qui n’est clairement pas mon cas, du moins en anglais. Néanmoins, ce

fut un travail très enrichissant au cours duquel j’ai beaucoup appris. C’est également le seul

moyen de valoriser notre travail à l’échelle internationale. Je n’ai malheureusement pas eu le

temps d’écrire un second d’article au cours de mon doctorat, mais je suis certaine que ce serait

un exercice complètement différent du premier. Je pense aussi que chaque article est unique,

certains doivent être plus faciles à rédiger que d’autres, et plus on en rédige, plus on est à l’aise.

5.3 Expériences en laboratoire et missions sur le terrain

Dans le cadre de mon doctorat de nombreuses analyses d’échantillons de glace étaient prévues,

environ 300. Avant de pouvoir analyser tous ces échantillons en laboratoire, j’ai dû découper de

la glace pendant plusieurs jours. Tout d’abord en Italie, à Milan pour découper les échantillons
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de la carotte de Talos Dôme, plusieurs jours à -30◦C. J’ai beaucoup aimé cette mission, les

italiens m’ont très bien accueilli et j’étais contente de faire autre chose que de l’ordinateur. Il

faut bien se rendre compte qu’en doctorat on passe énormément de temps sur son ordinateur, à

lire des articles, traiter des données, réaliser des graphiques et quand on peut faire autre chose

de ces dix doigts ça fait vraiment du bien. Ensuite, j’ai dû découper de la glace à Grenoble

au Fontanil, cette fois-ci à seulement -25◦C mais pendant une semaine entière. Heureusement

ces missions sont très agréables, l’ambiance est souvent très bonne et les journées passent vite.

Malgré le fait que ce soit dur physiquement, ce sont des moments que j’ai beaucoup appréciés.

Une fois la glace découpée, il a fallu analyser les échantillons. Pour cela, Frédéric Prié, le

technicien de mon équipe au LSCE, m’a montrée le protocole à suivre pendant quelques jours

avant de me laisser les rênes. Au début c’était un peu compliqué, j’avais peur de faire des

bêtises et de gâcher la glace, qui coûte très très cher. Mais au fil des jours je me suis sentie

de plus en plus à l’aise et j’avais du monde pour m’aider en cas de besoin. J’ai effectué des

mesures pendant environ 2 mois, durant l’été 2015, puis j’ai dû laisser Frédéric finir pour que je

puisse préparer une conférence. Par la suite, l’article sur le modèle de densification me prenait

tellement de temps que je n’ai pas pu me remettre à faire des mesures, avec regret. Je me sentais

vraiment utile quand j’effectuais les mesures. Voir les résultats apparaitre au fil des jours me

permettait de me rendre compte que ce que je faisais allait servir. Je crois que c’est pour ça que

j’aime travailler en laboratoire et sur le terrain, je vois les résultats de mon travail rapidement.

Cependant, la plus importante et la plus marquante de mes missions restait à venir. Elle a eu lieu

en dernière année de thèse, de décembre 2016 à février 2017, j’ai pu réaliser mon rêve et partir

sur le continent blanc. Je tiens encore une fois à remercier Amaëlle de m’avoir laissée prendre

sa place dans le programme ASUMA. Ce fut la plus belle expérience de cette thèse, et de toute

ma vie. En tout, je suis partie pratiquement 2 mois et demi. Je suis restée 7 semaines sur place

à faire des relevés atmosphériques, isotopes de l’eau et aérosols, dans le cadre de mon travail

de thèse. Je savais déjà à quel point j’adorais le terrain quand j’étais étudiante en géologie à

l’université de Bordeaux, les sorties terrains étaient mes moments préférés. Mais là, dans ce

contexte si unique et hostile, j’étais aux anges. Le trajet jusqu’à l’Antarctique est long, sauf si

on réussit à obtenir une place dans un avion. Sinon il faut prendre l’Astrolabe, ou comme on

l’appelle entre nous, le Gastrolabe. En effet, ce charmant bateau a un fond plat pour pouvoir

naviguer plus facilement en milieu polaire, ce qui implique beaucoup de roulis (bateau qui
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oscille de gauche à droite) et donc beaucoup de gens malades. Malgré tout ça, la traversée reste

magique pour la plupart des gens. Nous partons de Hobart en Tasmanie pour traverser les 40eme

rugissants et les 50eme hurlants, on voit des baleines, des orques et enfin le continent blanc. La

vie sur place est très simple et très agréable. Nous vivons en petite communauté donc chacun

doit mettre la main à la pâte. L’été il y a énormément de travail, chacun aide comme il peut,

il faut réparer tout ce qui doit l’être avant que le froid hivernal n’arrive. Pour les scientifiques

c’est le moment de faire tous les prélèvements et toutes les mesures dont nous aurons besoin

car après les conditions deviendront beaucoup trop difficiles. Après des débuts laborieux, mes

deux protocoles ont parfaitement bien marché, ce qui fut un soulagement pour moi. Sur place

j’en ai profité pour en apprendre plus sur la faune polaire et dès que je le pouvais, j’allais aider

les ornithologues sur le terrain car l’été ils ont énormément de travail. Il faut compter et suivre

tous les manchots, puis les bébés qui naissent. Il faut baguer le plus d’animaux possibles pour

pouvoir les suivre sur le long terme. Enfin après ces semaines magiques, je suis rentrée en

France pour traiter les données et commencer à rédiger mon manuscrit de thèse. Je suis tombée

amoureuse de l’Antarctique, j’ai donc l’intention d’effectuer un hivernage là bas dès l’année

prochaine. Mon calendrier de thèse ne me permettait pas d’y retourner dès cette année.

5.4 Médiation des sciences

Un des aspects que j’ai le plus apprécié pendant ces trois années a été le travail de médiation.

En effet, pendant mon doctorat j’ai eu la chance de réaliser de nombreuses interventions auprès

de différents publics, et j’ai adoré. Je n’ai pas réalisé d’intervention pendant ma première année

de thèse car je ne me sentais pas assez à l’aise pour cela. En revanche, à partir de la 2eme année

je commençais à suffisamment maitriser mon sujet pour en parler facilement aux autres. La

participation aux conférences m’a également aidée à prendre confiance en moi et à me sentir

plus à l’aise sur certains sujets.

Le premier évènement auquel j’ai participé était la fête de la science, je devais tenir un stand tout

l’après-midi avec une collègue et parler de l’acidification des océans à des élèves du primaire

et du collège. J’étais vraiment stressée et j’avais surtout peur de dire une bêtise ou qu’ils ne

comprennent rien à mes explications. Finalement, je me suis lancée en premier et c’était génial !

J’ai adoré voir leurs yeux ébahis au fur et à mesure que je racontais mon histoire, et toutes les
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questions qu’ils avaient à chaque fois me prouvaient qu’ils étaient intéressés et avaient compris

mon histoire. Je me suis découvert une nouvelle passion ce jour là. J’ai donc réitéré l’expérience

dès que j’ai pu au cours des deux années suivantes. Mes meilleurs souvenirs sont associés aux

classes qui ont suivi ma préparation et ma mission en Antarctique. J’étais suivie par 5 classes

en tout : 2 classes de CP de Neuilly sur Seine, 1 classe de CM2 en Gironde (là où j’ai grandi) et

2 classes de 6eme du XXeme arrondissement de Paris. J’avais eu le temps de passer voir les deux

classes de CP avant mon départ en Antarctique, pour les autres une présentation orale complète

de mon travail et de la mission qui m’attendait leur avaient été envoyées. J’ai donc reçu de

nombreux mails quand j’étais à DDU, je vous en ai mis quelques extraits dans la Figure 5.1.

FIGURE 5.1 – Deux lettres reçues par une classe de CP et de CM2 pendant ma mission en Antarctique.

Je leur ai également à tous envoyés une carte postale de DDU, avec le tampon des terres australes

et antarctiques françaises, ils étaient ravis. A mon retour je suis allée voir toutes les classes que

j’ai pu pour leur montrer les résultats de ma mission ainsi que de nombreuses photos et vidéos

que j’avais prises sur place. Leurs émerveillements et leurs innombrables questions m’ont rap-

pelée à quel point ma mission était exceptionnelle. Quand on travaille dans le milieu scientifique

polaire cela devient presque banal d’aller au Groenland ou en Antarctique. C’était exactement

ce dont j’avais besoin en rentrant, voir des enfants bouche bée devant les photos des manchots

et des phoques. Ce plaisir de transmettre mes connaissances sur le climat et les milieux polaires
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m’a permis de prendre conscience que c’était ce que je voulais faire plus tard.

5.5 La rédaction du manuscrit

A l’inverse des articles scientifiques, j’ai beaucoup aimé rédiger mon manuscrit. Il s’agit égale-

ment d’un exercice long et difficile mais très différent des articles. Premièrement, la rédaction

se fait en français (sauf si on préfère rédiger en anglais), ce qui rend la tâche beaucoup plus

agréable et rapide. Deuxièmement, on a pas de restriction sur la taille du manuscrit, on ne peut

pas raconter tout ce qui nous passe par la tête, mais on a une certaine liberté qui est également

très agréable. Troisièmement, cela permet de voir le travail accompli au cours de ces deux an-

nées et demi (il faut environ 6 mois pour écrire une thèse), et c’est vraiment un exercice très

satisfaisant.

La rédaction de mon manuscrit a duré environ 7 mois, durée relativement convenable, certains

écrivent plus vite que d’autres, bien sûr, mais il ne s’agit pas d’une course. Ces 7 mois furent

enrichissants, durs, stressants, fatigants et finalement gratifiants. Dans mon cas, le début à été

assez hésitant, bien sûr je ne savais pas trop comment faire, j’ai toujours peur de mal faire les

choses, de ne pas partir dans la bonne direction. Au fil des mois, j’ai pris plus d’assurance et

donc plus de plaisir à rédiger. Quand on commence à voir le bout, cela devient de plus en plus

facile à rédiger. Il y a eu vraiment 2-3 mois très difficiles où l’on a peur de ne pas être dans les

temps. Je voyais tout ce qu’il me restait à écrire et toutes les corrections que je devais encore

apporter aux parties déjà écrites et je n’en voyais pas la fin. Dans mon cas, pas de chance, cette

période est tombée pendant l’été, donc au stress s’est ajouté la frustration d’être bloquée alors

que tout le monde était en vacances. Cependant, cela m’a aussi permis d’aller rédiger au calme

chez mes parents et de prendre des pauses au moment où j’en avais vraiment besoin, entourée

de ma famille et de mes amis.

Enfin, la délivrance est arrivée, j’ai fini de rédiger mes chapitres, de tenir compte de toutes les

corrections et même de prendre le temps d’écrire un chapitre sur mon ressenti de ces années de

doctorat. Au final, ce furent trois belles années où j’ai eu la chance de découvrir énormément de

choses sur les sciences en général, le climat en particulier, la fragilité de la nature avec l’Antarc-

tique, le monde de la recherche avec les conférences et les articles, mais surtout sur moi-même.
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Entre doctorants on se demande souvent : "si c’était à refaire est ce que tu signerais ?" Ma

réponse est oui, si c’était à refaire, je signerai de nouveau, mais je ferai sûrement certaines

choses différemment. Dans tous les domaines ces années furent enrichissantes et je ne les ou-

blierai jamais. Elles m’auront permis de passer d’étudiante en géologie peu sûre d’elle à jeune

chercheuse en paléoclimatologie qui sait ce qu’elle veut. Plus que tout, elles m’auront permis

de réaliser mon rêve, étudier le climat à travers la glace et cerise sur la gâteau, fouler l’Antarc-

tique...preuves à l’appui ! (Figure 5.2).

FIGURE 5.2 – Photos prises lors de ma mission à DDU : (a) un dimanche après midi sur la banquise, (b)
retour sur le navire "Astrolabe" en slalomant entre les icebergs, (c) relevés sur le glacier de l’Astrolabe
par mauvais temps et (d) installation d’un radar sur le glacier de l’Astrolabe par beau temps.

5.6 Bilan des compétences acquises au cours du doctorat

Dans cette section je présente une liste exhaustive des compétences acquises au cours de mon

doctorat :
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- l’anglais : en trois ans de thèse j’ai plus amélioré mon anglais qu’en 10 ans d’étude. Mon

niveau au début de ma thèse était vraiment faible, maintenant je suis capable de suivre une

conversation, de m’exprimer (et me faire comprendre) et de lire l’anglais facilement.

- le travail en équipe : bien que le travail d’équipe ne m’ai jamais posé de problème, c’est un

atout qu’on acquiert un peu plus pendant son doctorat et qui s’avère très précieux dans le monde

du travail.

- l’autonomie : elle peut se présenter sous plusieurs formes, pour le travail de recherche, le

travail en laboratoire ou encore le travail sur le terrain. Je dois dire que j’ai énormément appris

dans les trois domaines. Ma mission en Antarctique a été la plus bénéfique sur mon apprentis-

sage de l’autonomie. Je me suis retrouvée seule sur une île pratiquement coupée du monde à

devoir monter une expérience que je n’avais jamais réalisée. Ce fut un excellent exercice !

- la rédaction de projet ou d’article : pendant une thèse on écrit énormément de rapports et

de compte-rendus, mais aussi des projets et des articles. Cet exercice rédactionnel est vraiment

important. Il nous permet de valoriser notre travail et de faire le point sur les avancements de nos

projets. J’ai par exemple dû écrire un projet pour obtenir une bourse (L’Oréal Unesco pour les

femmes et la science) qui m’a permis de réaliser le travail à fournir et l’organisation nécessaire

pour mettre en place une mission.

- la vulgarisation scientifique : il s’agit pour moi de l’exercice le plus important dans n’importe

quel domaine. Dans le cas des sciences, la médiation est essentielle pour expliquer clairement

aux gens le fonctionnement du système climatique, le rôle de l’homme sur le climat et la diffi-

culté à prédire le climat des prochaines décennies de notre planète. Comme je l’ai dit plus tôt,

c’est l’aspect que j’ai le plus apprécié dans le cadre de mon doctorat et le domaine dans lequel

je souhaite travailler après mon doctorat.
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Conclusion

Au cours de ce manuscrit, j’ai présenté plusieurs travaux sur lesquels j’ai travaillé pendant mon

doctorat. Les trois sujets auxquels nous nous sommes intéressés étaient : le modèle de densi-

fication, la mesure et l’analyse des isotopes de l’eau et des aérosols en Antarctique de l’Est et

pour finir l’étude des isotopes de l’air aux échelles orbitales et millénaires pour trois sites an-

tarctiques. Toutes ces études avaient pour but d’améliorer la compréhension des processus qui

gouvernent la variabilité des isotopes de l’air piégé dans la glace pour pouvoir les utiliser dans

les reconstructions climatiques.

Le premier travail que j’ai présenté a été l’analyse en profondeur du modèle de den-

sification du LGGE, et tout particulièrement notre travail sur la dépendance à la température

avec l’énergie d’activation. Nous avons réévalué et testé de nombreux paramètres et formula-

tions. Un long travail de regroupement des profils de densité dans les névés actuels et de δ 15N

sur les déglaciations a également été réalisé afin d’identifier les processus de densification dans

lesquels la formulation de la dépendance de la densification à la température pouvait être ré-

visée pour améliorer la simulation du δ 15N en période glaciaire en Antarctique. Nous avons

ensuite proposé une dépendance à la température des énergies d’activation en utilisant l’étude

du frittage à chaud des céramiques comme analogue. Pour finir, nous avons incorporé l’effet des

poussières sur la densification dans le modèle en se basant sur l’idée de Freitag et al. [2013].

Toutes ces retouches effectuées sur le modèle de densification du LGGE ont permis

d’améliorer les estimations du ∆âge, tout particulièrement pour les sites antarctiques en période

glaciaire, ce qui implique une meilleure compréhension du lien entre la température et les gaz

à effet de serre pour ces périodes. Nous avons utilisé plusieurs énergies d’activation dans la

nouvelle version du modèle qui représentent plusieurs mécanismes de densification. Cependant

nous n’avons pas de preuves directes de l’existence de ces différents mécanismes dans la den-
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sification de la glace. D’autre part bien que l’effet des poussières améliore sensiblement les

simulations pour les sites antarctiques, il les dégrade pour les sites groenlandais.

Perspectives : Il serait intéressant d’effectuer des études de déformation en laboratoire à très

basses températures pour identifier les différents mécanismes spécifiques aux sites extrêmes.

Afin de séparer l’effet de l’accumulation de l’effet de le température dans les sites froids d’An-

tarctique il serait judicieux de faire des mesures (δ 15N) sur des sites avec des couples tempé-

rature/accumulation différents des sites extrêmes auxquels nous nous sommes particulièrement

intéressés. Comme par exemple le site de Pôle Sud (90°S ; -49◦C ; 6.4 cm.w.e.yr−1) pour lequel

nous avons une carotte qui couvre la dernière déglaciation avec des mesures de δ 15N et qui

possède une très basse température mais un taux d’accumulation plus élevé que celui de Dôme

C ou de Vostok. Le site de Lock-in (74°08’S 126°10’E; -53.15◦C ; 4.5 cm.w.e.yr−1) situé à 130

km de Dôme C serait également un très bon candidat, néanmoins les échantillons actuelle-

ment en notre possession ne couvrent pas de déglaciation. Nous pourrions également chercher

d’autres endroits en Antarctique avec des couples accumulation/température différents de ceux

des sites déjà étudiés.

Pour mieux identifier le rôle des poussières, nous pourrions tout d’abord travailler à l’adap-

tation de l’implémentation des poussières pour le modèle du LGGE. En effet, les formulations

que nous avons utilisé sont adaptées au modèle de Herron and Langway [1980]. Nous avons

identifié que la formulation de Freitag et al. [2013] ne fonctionne pas pour les sites du Groen-

land, à contenu riche en poussières. Il y a donc certainement une seule gamme dans laquelle ce

formalisme fonctionne et il est nécessaire de le déterminer. Pour finir, l’utilisation du calcium

seul comme traceur des variations des concentrations en poussières ne semble pas adéquate car

il ne distingue pas les poussières solubles et insolubles, or ces deux types de poussières n’ont

pas le même impact sur la densification du névé (Durand et al. [2006]). Fujita et al. [2016]

proposent l’utilisation d’autres espèces chimiques comme le chlore ou le sodium comme alter-

native.

Le second travail que j’ai présenté concernait l’étude atmosphérique d’une zone cô-

tière en Antarctique. Les mesures en isotopes de l’eau et aérosols au cours de l’été austral ont

été analysées. Le 1er résultat de cette étude est l’enregistrement des cycles diurnes dans les iso-
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topes de l’eau, ce qui est différent des observations existantes sur les sites côtiers où les cycles

diurnes n’ont jamais été observés. Les mesures en isotopes de l’eau ont également montré un

fort potentiel puisqu’elles n’enregistraient pas simplement les variations d’humidité ou de tem-

pérature : pendant la période neigeuse enregistrée au cours de la campagne les cycles diurnes

sont visibles sur les profils d’humidité et de température mais plus clairement sur les profils des

isotopes de l’eau. Le 2eme résultat est que nous n’avons pas observé de lien entre les isotopes de

l’eau et les aérosols comme nous nous y attendions. En effet, Sinclair et al. [2014] utilisent la

bonne corrélation entre d-excess et concentrations en sodium comme indicateur de la glace de

mer.

Perspectives : De nombreuses perspectives existent quant à ce travail, tout d’abord au vu des

résultats il serait judicieux de continuer les mesures car le site de DDU semble très prometteur

(première fois que l’on mesure les cycles diurnes dans les isotopes de l’eau sur un site côtier).

Comme la chimie est mesurée chaque année depuis 1991, elle a permis une bonne compré-

hension des processus qui influencent chaque espèce d’aérosol. Il serait vraiment intéressant

d’avoir plusieurs années de mesures pour les isotopes de l’eau, si possible des années avec des

débâcles de la banquise pour voir l’effet sur les cycles diurnes. De plus, des campagnes plus

longues seraient également intéressantes pour visualiser les changements sur les isotopes de

l’eau pendant l’hiver et l’impact sur les cycles diurnes, obtenir des informations sur la stratifi-

cation de l’atmosphère ou encore l’effet des vents sur les isotopes de l’eau. Le couple isotopes

de l’eau/chimie pourrait également être étudié par exemple toute une année pour suivre son

évolution. Des analyses plus poussées des données que j’ai acquises pourraient être réalisées,

comme l’étude de périodes avec et sans neige, de périodes où l’on distingue un découplage

entre isotopes de l’eau et chimie, mais également l’utilisation de la modélisation régionale du

climat qui a déjà été développée pour la Terre Adélie (modèle MAR; Amory et al. [2015]). Pour

finir, une étude entre DDU et Dôme C semble prometteuse puisque les sources marines de Dôme

C proviennent de DDU.

Le troisième et dernier travail que j’ai présenté concernait l’étude des isotopes de l’air à

différentes échelles de temps pour des sites antarctiques. Notre question principale était : qu’est

ce qui gouverne les changements en δ 15N lors des déglaciations?
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Nous avons donc essayé d’identifier tous les paramètres pouvant jouer un rôle sur les change-

ments en δ 15N. Premièrement, nous avons pu éliminer le rôle du fractionnement thermique.

Bien que le modèle du LGGE simule un fractionnement pendant les déglaciations, les données

mesurées n’en indiquent pas. Deuxièmement, la température ne semble pas jouer un rôle pré-

pondérant sur les changements en δ 15N lors des déglaciations dans les sites antarctiques froids,

ce qui est en accord avec les résultats du Chapitre 2. Troisièmement, nous avons conclu que

l’accumulation jouait un rôle important sur les changements de δ 15N lors des déglaciations.

Pour finir, grâce à l’étude de la T3, nous avons pu découpler l’effet des poussières seules de

celui du couple température/accumulation. En effet, pendant la T3, le pic de poussières précède

le pic de température et d’accumulation de 15ka. Nous avons conclu que les poussières jouent

un rôle sur les changements de δ 15N lors des déglaciations qu’il est important de prendre en

compte. Nous avons également étudié le découplage observé entre les isotopes de l’eau et les

isotopes de l’air entre 251ka et 257ka. Pour cela nous avons effectué une comparaison mul-

tiproxies qui nous a permis d’avancer l’hypothèse d’un déplacement des fronts polaires dû à

un évènement de Heinrich qui masque l’augmentation de Tsite enregistrée dans les isotopes de

l’eau (δD constant car la Tsite et la Tsource augmentent simultanément). Un mécanisme semble

aussi à l’œuvre pour d’autres terminaisons comme la T4 où les isotopes de l’air montrent une

augmentation précoce comparé aux isotopes de l’eau. Pendant cette période, et comme pour la

T3 il y a plusieurs évènements de Heinrich au moment de la déglaciation alors que d’autres

déglaciations (comme la T2 par exemple) ne montrent qu’un seul gros évènement de Heinrich.

Pour finir nous avons étudié le comportement du δ 15N lors d’évènements plus rapides comme

des AIM pour comparer avec les déglaciations. Pour les trois sites présentés le δ 15N montre le

même comportement que lors des déglaciations, c’est donc l’accumulation qui domine, égale-

ment pour les évènements rapides. Pour les AIM, comme les déglaciations, nous avons un bon

accord entre modèle et données sur les tendances.

Perspectives : Les données et simulations n’étant pas en accord pour le fractionnement ther-

mique, il serait intéressant d’effectuer des mesures en δ 15N et δ 40Ar avec une bonne précision

pour clarifier le rôle de l’effet thermique pendant une déglaciation. Afin d’étudier le méca-

nisme ayant lieu pendant la T4 il faudrait faire des mesures à haute résolution en isotopes de

l’air pour les comparer à celles en isotopes de l’eau.
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Le fait que le δ 15N réponde visiblement aux changements climatiques locaux lors des AIM

suggère que ce paramètre pourrait être plus utilisé dans le futur pour étudier la dynamique

climatique entre Hémisphère nord et Antarctique lors de la variabilité millénaire (D/O et AIM).

En effet, à partir de mesures de CH4 et de δ 15N dans une même carotte de glace Antarctique,

nous pourrions avoir des informations directement sur la même échelle de profondeur (sans

incertitude sur la chronologie) entre variations climatiques dans l’hémisphère nord (CH4) et

variations locales d’accumulation en Antarctique (δ 15N). Il faudrait donc refaire des mesures,

CH4 et δ 15N, à Talos Dôme mais cette fois-ci à très haute résolution.

Mon travail de thèse s’est essentiellement concentré sur la comparaison modèle/données ainsi

que sur les processus associés. J’ai essayé de comprendre et d’identifier les processus impactant

les teneurs en δ 15N et finalement j’ai utilisé ces données pour mieux décrire les mécanismes

climatiques lors des déglaciations.

Avant ma thèse, nous avons toujours utilisé les isotopes de l’air comme seul indicateur des

épaisseurs de névé passés en Antarctique et au Groenland. Après ma thèse, nous savons que

lors des déglaciations, c’est l’accumulation qui domine notamment pour les sites très froids, ce

qui veut dire que les changements en δ 15N peuvent nous renseigner sur les changements en ac-

cumulation pour les sites étudiés. L’étude couplée des isotopes de l’eau et des isotopes de l’air

nous a également appris que les isotopes de l’eau, utilisés comme marqueurs des variations de

température et d’accumulation, n’enregistraient pas toujours toutes les variations climatiques, à

l’inverse des isotopes de l’air qui ont une sensibilité différente. Nous pouvons donc conclure que

les isotopes de l’air nous apportent des informations importantes et complémentaires à celles

des isotopes de l’eau sur les variations de la température et de l’accumulation lors des variations

climatiques.
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Dans le monde…

Asuma : un raid scientifique pour documenter
la zone côtière de l’Antarctique

Le bilan de masse de surface des
grandes calottes, c’est-à-dire le bilan
comptable entre apports (précipitation,
dépôt de neige par le vent, givre) et
pertes (fonte, sublimation, érosion de la
neige par le vent) de masse d’eau en
surface des calottes, réagit en
permanence aux variations du climat.
Selon les estimations actuelles,
l’augmentation de l’accumulation de
neige en surface de l’Antarctique prévue
pour la f in du XXIe siècle (15 %
environ) représentera une compensation
de l’élévation du niveau des mers
d’environ 5 cm (voire 15 cm d’ici à
2200). Cette évolution prend en compte
les conséquences de l’augmentation de
l’humidité atmosphérique en réponse au
réchauffement climatique, mais prend
mal en considération les changements
potentiels de circulation atmosphérique
au-dessus de l’océan Austral et le long
des côtes qui bordent l’Antarctique.
Pourtant, en raison des variations
attendues du gradient de pression entre
moyennes et hautes latitudes, des
déplacements du rail des dépressions
sont prévus dans l’hémisphère Sud au
cours du prochain siècle. C’est d’ailleurs
déjà le cas, et des effets devraient déjà se
faire sentir sur le bilan de masse de
surface de l’Antarctique de l’Est. Certes,
le bilan de masse de surface de cette
partie du continent ne semble pas avoir
connu de tendance notable au cours des
dernières décennies, mais cette
conclusion est facilement remise en
doute en raison du manque de données
de terrain de long terme, tout
particulièrement dans la zone côtière de
cette partie du continent.

Le 1er décembre 2016, le raid
scientif ique Asuma (improving the
Accuracy of the Surface Mass balance of
Antarctica) quittait la base de Cap
Prud’homme en Antarctique, à quelques
kilomètres de la base française de
Dumont-d’Urville, en direction du
centre du continent (figure 1). À bord de
quatre tracteurs à chenilles et d’une
dameuse, cinq scientifiques de l’Institut
des géosciences de l’environnement
(IGE) étaient épaulés par trois
mécaniciens de l’Institut polaire Paul-
Émile-Victor (Ipev) et un médecin.
Pendant un peu plus d’un mois, ils
ont parcouru 1 371 km sur la calotte
polaire pour contribuer à améliorer la
connaissance du continent antarctique

et mieux évaluer les variations
spatiotemporelles de son bilan de masse
de surface et relier ces variations à
d’éventuels changements de circulation
dans la région.

Le raid Asuma s’est principalement
déroulé dans la zone de transition entre
la côte et le plateau antarctique
(figure 2). Les variations spatiales du
bilan de masse de surface ont été
évaluées par des mesures réalisées à
l’aide d’un radar de surface (Ground
Penetrating Radar), effectuées en
continu sur les 1 371 km du raid, mais
aussi sur 470 km de transects
complémentaires. Afin de comprendre
les variations observées et de les

Éc
ho

s

Figure 2. Trajectoire du raid Asuma : a) localisation ; b) trajet sur la partie côtière de la Terre-Adélie.

Figure 1. Ensemble des tracteurs et caravanes constituant le convoi du raid Asuma.
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interpoler à l’aide des mesures
satellitaires, des analyses de la rugosité
de surface, de l’albédo et des propriétés
physiques de la neige (surface
spécifique, taille des grains, dureté,
densité, etc.) ont été effectuées
pratiquement tous les 40 km. Les
variations météorologiques locales
indispensables à l’interprétation
de ces données physiques ont
ainsi été analysées grâce à deux
stations météorologiques permanentes
(figure 3) installées à l’intérieur du
continent pour analyser la turbulence
(prof il de vent et de température,
flux de neige transporté par le
vent), le bilan d’énergie de surface
(rayonnement, albédo multi-bandes) et
les caractéristiques thermiques dans le
névé (grappes de température). Ce
suivi a été complété par l’installation
de deux stations météorologiques
complémentaires en zone côtière,
munies de capteurs de mesures
d’albédo multi-bandes, permettant
d’analyser le métamorphisme et les
changements de taille de grain dans la
région côtière, marquée par de la fonte
en surface. Mieux évaluer la fonte et
ses rétroactions sur l’albédo de la neige
est en effet crucial dans le cadre de
l’étude du réchauffement climatique.

Le suivi des variations spatiotemporelles
de la rugosité de surface constituait un
des points forts de ce raid. Ce focus
particulier a été porté en raison de son
impact sur les mesures altimétriques
radar, mais aussi sur le bilan d’énergie de
surface (albédo de surface, flux
turbulents). La réalisation de mesures de
rugosité par scans lasers (lidar monté

sur une des caravanes du raid)
et par une approche de type
stéréophotogrammétrie multi-vues (sur
un mât) a ainsi permis de caractériser la
rugosité en plus de vingt sites différents.

Enf in, pour analyser l’évolution
de temporelle du bilan de masse
de surface, en conséquence des
changements d’origine des masses
d’air, vingt-cinq carottes de glace ont
été collectées (f igure 4) tous les
50 km environ af in d’analyser le
contenu de la glace en aérosols et
en isotopes de l’eau. Ces carottes
seront analysées pour rechercher
l’occurrence d’éventuels changements
de circulation atmosphérique en
Terre-Adélie. Pour ce faire, il sera
indispensable de savoir retracer
l’origine des masses d’air à partir des
signaux enregistrés dans les carottes
extraites. Étape préalable à cette
compréhension, les signaux enregistrés

dans la glace doivent ainsi être reliés
aux compositions isotopique et
chimique des masses d’air au-dessus de
la zone d’étude. C’est pourquoi,
simultanément au raid, un instrument
de spectroscopie laser a été déployé
pour la première fois sur la base côtière
de Dumont-d’Urville en Antarctique.
Cet instrument a permis de mesurer en
continu la composition isotopique de la
vapeur d’eau pendant 40 jours
(figure 5) et d’identifier clairement un
fort cycle diurne (amplitude en δ18O de
5 ‰) qui n’est pas observé dans les
enregistrements effectués sur d’autres
sites côtiers en région polaire. Les
périodes de forte précipitation neigeuse
sont aussi clairement enregistrées dans
cette série de mesures.

En parallèle aux mesures de
composition isotopique à la base
de Dumont-d’Urville, des f iltres
d’aérosols ont été prélevés toutes les

Figure 4. Préparation du carottier pour les mesures
de surface.

Figure 5. De haut en bas : variations de température (°C), d’humidité (ppm), de δ18O dans la vapeur
et de D-excess (excès en deutérium, dans la vapeur) à la station météorologique de Météo-France de
Dumont-d’Urville lors de la saison 2016-2017.

Figure 3. Station météorologique permanente installée 400 km à l’intérieur du continent.
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4 heures. Le but est de combiner les
valeurs de composition isotopique et de
composition chimique avec une analyse
des rétrotrajectoires atmosphériques afin
de caractériser l’origine des masses d’air
au-dessus de Dumont-d’Urville, en
particulier de documenter les arrivées
d’air marin en lien avec les conditions
météorologiques. Le lien avec l’étendue
de glace de mer (absence de débâcle lors
de l’été austral 2016-2017) sera aussi
exploré.

Le raid a aussi revisité des sites célèbres
comme le site de Charcot, lieu du
premier hivernage français sur le
continent effectué par Claude Lorius,
Roland Schlich et Jacques Dubois. Les
étapes de cette aventure ont été partagées
à distance avec des écoles maternelles,
collèges et lycées par le biais d’un blog et
d’un concours de parrainage des carottes
forées sur le terrain (https://asumablog.
wordpress. com).

Le bilan du raid Asuma est très positif
avec la réalisation de plus de 90 % des
objectifs initiaux. Néanmoins, effectuer
des mesures et des carottages au cœur de

l’Antarctique reste un challenge, comme
le rappellent certaines mésaventures lors
du raid. La zone étudiée présente une
température moyenne de l’ordre de
–45 °C et le névé devient rapidement
difficile à forer en profondeur avec un
carottier adapté aux forages sur les
glaciers de montagne de températures
plus clémentes. Les blocages du
carottier, par deux fois, nous ont ainsi
contraint à limiter la profondeur de nos
forages. L’analyse des données acquises
sera maintenant effectuée à l’IGE, mais
aussi dans les laboratoires partenaires, au
Laboratoire des sciences du climat et de
l’environnement (LSCE) et au
Laboratoire d’études en géophysique et
océanographie spatiales (Legos), avec en
ligne de mire le prochain raid qui sera
effectuée entre Dôme C et le pôle Sud en
2018-2019 (projetANR – EAIIST).
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Abstract. δ18O of atmospheric oxygen (δ18Oatm) under-

goes millennial-scale variations during the last glacial period,

and systematically increases during Heinrich stadials (HSs).

Changes in δ18Oatm combine variations in biospheric and wa-

ter cycle processes. The identification of the main driver of

the millennial variability in δ18Oatm is thus not straightfor-

ward. Here, we quantify the response of δ18Oatm to such

millennial events using a freshwater hosing simulation per-

formed under glacial boundary conditions. Our global ap-

proach takes into account the latest estimates of isotope frac-

tionation factor for respiratory and photosynthetic processes

and make use of atmospheric water isotope and vegetation

changes. Our modeling approach allows to reproduce the

main observed features of a HS in terms of climatic condi-

tions, vegetation distribution and δ18O of precipitation. We

use it to decipher the relative importance of the different

processes behind the observed changes in δ18Oatm. The re-

sults highlight the dominant role of hydrology on δ18Oatm

and confirm that δ18Oatm can be seen as a global integrator

of hydrological changes over vegetated areas.

1 Introduction

Oxygen is one of the most abundant species in atmospheric

air. As oxygen is produced by photosynthesis and consumed

by respiration, a record of oxygen concentration in the past

should help us to constrain these two major biospheric fluxes

on Earth and potentially provide information on their link

with the carbon cycle.

Changes in the O2 /N2 ratio can be measured in air

trapped in ice cores back to 800 kyr (Bender, 2002; Kawa-

mura et al., 2007; Landais et al., 2012; Lemieux-Dudon et al.,

2015). Unfortunately the O2 /N2 ratio in ice cores does not

provide a direct information on the true atmospheric varia-

tions because it is affected by permeation through the ice lat-

tice during bubble formation at pore close-off, roughly 100 m

below the ice sheet surface, and by gas loss during ice core

storage. These effects have less impact on the isotopic com-

position of oxygen. These isotopic compositions have thus

been explored as possible constraints on biospheric produc-

tivity (Luz et al., 1999).

When dealing with isotopes, it is standard to use the iso-

tope ratio, R, defined as the fraction of the abundance of

the rare isotope over the dominant one in a substance. Since

changes in isotope ratios through natural processes are very

small, they are expressed in relation to a standard (recent air

and Vienna Standard Mean Ocean Water (VSMOW) being

Published by Copernicus Publications on behalf of the European Geosciences Union.
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used for O2 and H2O, respectively) using the δ notation,

δ18O=
18Rsample

18Rstandard

− 1. (1)

δ18O and δ17O of atmospheric oxygen have been measured

for the period of the past 800 kyr with a mean resolution

of about 1500 years (e.g., Landais et al., 2010, and refer-

ences therein; Blunier et al., 2012). As shown by Bender

et al. (1994), δ18O of atmospheric oxygen, noted δ18Oatm

hereafter, cannot easily be related to biospheric productivity

through photosynthesis and respiration fluxes. δ18Oatm varia-

tions actually reflect for a large part the isotopic composition

of the meteoric water. The latter is transmitted to the plant

through its roots and stems to the leaves, where photosynthe-

sis produces oxygen with an isotopic composition close to

the isotopic composition in leaf water. Respiration modifies

the isotopic composition of atmospheric oxygen in a com-

plex way. While the processes consuming oxygen enrich at-

mospheric oxygen through a preferential consumption of the

lightest molecules, individual biological pathways are asso-

ciated with a wide range of oxygen fractionations (Helman

et al., 2005).

Based on fractionation factors available at the time, Ben-

der et al. (1994) established that the relative proportion of

oceanic vs. terrestrial biospheric productivities together with

the difference in isotope fractionation over land and ocean

were driving the δ18Oatm budget. Several studies have built

on this idea and interpret the δ18Oatm variations mainly as

variations in the oceanic vs. terrestrial biospheric productiv-

ities (Hoffmann et al., 2004; Ciais et al., 2012). However,

recent measurements have revealed that, overall, fractiona-

tion associated with oceanic productivity is very similar to

its terrestrial counterpart (Hendricks et al., 2004; Eisenstadt

et al., 2010), questioning the interpretation of δ18Oatm as an

indicator of the relative proportion of oceanic vs. terrestrial

biosphere productivity (Luz and Barkan, 2011b).

Despite the complex interpretation of δ18Oatm, several ro-

bust features have already been observed that highlight the

potential of these measurements. At the orbital scale, δ18Oatm

is showing clear variations at a 23 kyr periodicity (Dreyfus

et al., 2007). This strong link with precession is probably re-

lated to the variations in the hydrological cycle at low lati-

tudes (Bender et al., 1994). Indeed, variations related to the

monsoon regime strongly imprint the isotopic composition

of meteoric water as observed in speleothem records (e.g.,

Wang et al., 2008). They are easily transmitted to the iso-

topic composition of atmospheric oxygen because the major

part of the biospheric productivity, and hence photosynthesis,

is occurring in the tropics and subtropics.

At the millennial scale, it has recently been shown that

δ18Oatm is responding to the abrupt climate changes of the

last glacial period (Landais et al., 2007a; Severinghaus et al.,

2009). Millennial-scale climate variability is perhaps best

known from the Greenland ice cores, where it is manifested

in the stable water isotopes of ice. During the last glacial pe-

riod, these cores show 25 Dansgaard–Oeschger (DO) events

(NGRIP members, 2004). A DO event typically exhibits

a sawtooth pattern: (i) a cold phase (Greenland stadial, noted

GS hereafter) lasting from centuries to millennia, followed

by a warm phase (Greenland interstadial, GI) starting with

(ii) a rapid transition (a few decades) with an amplitude of

up to 16± 2.5 ◦C (Landais et al., 2004; Huber et al., 2006;

Kindler et al., 2014), and ending with (iii) a gradual cooling

before an abrupt decrease towards cold, stadial values.

During the last decade, mechanisms of glacial abrupt

events have been investigated using coupled ocean–

atmosphere models of varying complexity (e.g., Kageyama

et al., 2010, 2013; Stouffer et al., 2006). Recent hypothe-

ses often invoke internal variability (Kleppin et al., 2015;

Dokken et al., 2013), involving sea ice–atmosphere interac-

tions (e.g., Li et al., 2005, 2010), through ice–albedo feed-

back and the impact of sea ice cover on regional tempera-

tures by preventing heat exchange between the ocean and

atmosphere. There remains robust evidence from multiple

lines of paleoceanographic information and modeling that

millennial-scale variability is linked to changes in the At-

lantic meridional overturning circulation (AMOC) intensity

(e.g., Mc Manus et al., 1998), potentially initiated by large

freshwater input in the North Atlantic (e.g., Broecker et al.,

1990). The presence of ice rafted debris (IRD; Ruddiman,

1977; Heinrich, 1988) in marine sediments from the North

Atlantic region during the largest GS document episodes

of massive iceberg discharge in the North Atlantic (Hein-

rich events) mainly from the Laurentide (H2, H4, H5) and

Fennoscandian (H3, H6) ice sheets (Grousset et al., 1993;

Guillevic et al., 2014 and references therein). Even though

IRD is present in each GS (Elliot et al., 2002), not all GSs

contain a Heinrich event. Heinrich stadials (noted HSs here-

after) are GSs associated with a Heinrich event (Barker et al.,

2009; Sanchez Goni and Harrison, 2010).

Several aspects of the observed patterns during DO events

can be captured through the response of the Earth system to

imposed freshwater perturbations in the North Atlantic (Liu

et al., 2009; Otto-Bliesner and Brady, 2010; Kageyama et al.,

2010; Roche et al., 2010), mimicking Heinrich events. De-

pending on the background state of the climate (glacial or

interglacial, orbital context) and the AMOC, as well as on

the magnitude of the freshwater forcing, these models pro-

duce a complete shutdown of the AMOC (HS-like state) or

a reduction of the strength of the AMOC (GS-like state; e.g.,

Menviel et al., 2014). The injection of freshwater produces

in all models a significant cooling of the North Atlantic re-

gion. The amplitude of the associated temperature change

is probably affected by the simulated change in sea ice ex-

tent and feedbacks between sea ice and temperature that vary

in the different models (Kageyama et al., 2013). These hos-

ing experiments also produce an interhemispheric see-saw

temperature pattern, associated with a southward shift of the

Intertropical Convergence Zone (ITCZ) (e.g., Dahl et al.,
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2005; Broccoli et al., 2006; Krebs and Timmermann, 2007;

Swingedouw et al., 2009; Cvijanovic and Chiang, 2013).

Abrupt climate variation associated with the Greenland sig-

nal is found down to low latitudes in numerous terrestrial

and marine archives (e.g., Clement and Peterson, 2008). Its

climatic impact is recorded in large parts of the North At-

lantic region, both in marine cores (e.g., Bond et al., 1993;

Broecker, 2000) and in speleothems (Fleitmann et al., 2009).

Concomitant methane excursions and variations in the iso-

topic composition of the calcite of speleothems in eastern

Asia (e.g., Wang et al., 2001; Cheng et al., 2012) strongly

support the fact that these DO events are associated with

major reorganization of the tropical water cycle and hence

monsoon intensity through a shift in the ITCZ and its terres-

trial equivalent, the tropical rain belt (Chappellaz et al., 2013;

Wang et al., 2008; Pausata et al., 2011).

For this period of millennial-scale variability, high-

resolution measurements of δ18Oatm have been obtained in

Greenland and Antarctic ice cores (e.g., Guillevic et al.,

2014; Landais et al., 2007a, 2010; Severinghaus et al., 2009).

In Fig. 1 we present a synthesis of δ18Oatm evolution from

the Siple Dome ice core over HSs displayed on Greenland

Ice Core Chronology 2005 (GICC05) timescale, using defi-

nitions of Rasmussen et al. (2013) of the onset of GS. The

δ18Oatm records show a systematic increase in a few thou-

sand years following the onset of a HS (Fig. 2) by around

0.13 ‰, from +0.08 ‰ (HS1) to +0.18 ‰ (HS5). The dif-

ference in the slope inflection at the onset of HS4 and HS5,

more pronounced that for HS1, HS2 and HS3, may be due

to the long-term trend observed in δ18Oatm. Indeed, from

35 to 15 kyr, δ18Oatm exhibits a constant increase, consistent

with the build-up of polar ice sheet, and hence enrichment of

ocean water in 18O, but remains relatively stable over MIS3

(Fig. 1).

Because of its global character, δ18Oatm should provide

added value compared to the different local records of hydro-

logical cycle variations in different continental and marine

archives. However, until now, no quantitative, robust inter-

pretation of past variations in δ18Oatm has been established,

which limits the use of δ18Oatm as a quantitative indicator

for past biospheric production or variations in the hydrolog-

ical cycle. The aim of this modeling study is thus to pro-

vide a quantitative interpretation for the systematic increase

in δ18Oatm over HSs. To reach this objective, we propose

a global approach incorporating outputs from a general cir-

culation model implemented with water isotopes and focus

on the millennial variability in the last glacial period. We fol-

low a modeling approach already developed by Hoffmann

et al. (2004). We combine climatic parameters (temperature

and humidity), isotopic composition of meteoric water, veg-

etation distribution and productivity simulated by different

models with monthly mean temporal resolution.

In the following section, we describe the general method

used to simulate a global δ18Oatm signal. Section 3.1 is ded-

icated to model validation and Section 3.2 proposes to quan-

tify the different contributions (hydrology, vegetation, cli-

matic conditions) to the δ18Oatm signal over a HS equivalent.

2 Method

According to Landais et al. (2007a, 2010) and Severinghaus

et al. (2009), the millennial variations in δ18Oatm during the

last glacial period are driven by shifts in the tropical rain belt

modifying the relative humidity distribution and the isotopic

composition of meteoric water consumed by terrestrial bio-

sphere. The isotopic content of atmospheric oxygen is con-

trolled by numerous processes, so we must consider (i) the

worldwide meteoric water isotopic composition, from which

ground water is derived; (ii) the worldwide temperature and

humidity, from which evaporative enrichment of leaf water

δ18O is calculated; (iii) the worldwide vegetation cover and

gross primary productivity, defining the photosynthetically

and respiratory active areas that contribute to δ18Oatm; and

(iv) respiratory processes.

2.1 Oxygen isotopes mass balance model

Oxygen is exchanged with the terrestrial and marine bio-

spheres as well as with the stratosphere. Assuming a steady

state, δ18Oatm can thus be expressed as follows:

δ18Oatm =
(Fterr · δ

18Oterr+Fmar · δ
18Omar)

(Fterr+Fmar)
−

18εstrat, (2)

where 18εstrat represents the stratospheric isotope fractiona-

tion caused by photochemical reaction in the stratosphere in-

volving O2, O3 and CO2. Fterr and Fmar denote O2 fluxes

of gross terrestrial and oceanic productivity, respectively.

δ18Oterr and δ18Omar are the isotopic composition arising

from the terrestrial and oceanic realms, respectively. 18εstrat

is a small term, 0.4 ‰ compared to ∼ 23.8 ‰ for δ18Oatm

with reference to V-SMOW (Luz et al., 2014) and is not as-

sumed to change significantly over a HS because CO2 level

remains relatively stable. We assume a constant CO2 level

between the LGM and HS in our study. Ahn and Brook’s

(2014) study shows that variations over HSs are small (in-

crease of less than 20 ppm). Effect of isotopic exchange be-

tween CO2 and O2 in the stratosphere on δ18Oatm is expected

to be proportional to CO2 mixing ratio. Following the cal-

culation of Bender et al. (1994), which estimates a δ18Oatm

depletion of 0.4 ‰ for a CO2 concentration of 353 ppm,

we can estimate that a 20 ppm increase between the LGM

and HS can modify δ18Oatm by −0.023 ‰. The sign of

this change is actually opposite to the sign of the observed

δ18Oatm signal. We focus mainly on the millennial-scale vari-

ations in the terrestrial contribution to δ18Oatm signal, i.e.,

Fterr · δ
18Oterr/(Fterr+Fmar).

We do not consider the marine influence, in this first ap-

proach, for the following reasons. First, our aim is to test the

hypothesis of Landais et al. (2007b) and Severinghaus et al.
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(2009) that δ18Oatm millennial-scale variations are largely

driven by changes in the low-latitude hydrological cycle

through changes in the δ18O of precipitation. Second, Hen-

dricks et al. (2004) and Luz and Barkan (2011a) have shown

that the difference between δ18Oterr and δ18Omar is not sig-

nificant. Finally, the spatial and temporal variations in water

δ18O and respiration pathways in the ocean are expected to

be relatively small compared to the variations on land, which

renders their integration for δ18Oatm modeling less crucial,

as illustrated in the study of Hoffmann et al. (2004).

2.2 Calculation of δ18Oterr

The major source of atmospheric oxygen from the terrestrial

biosphere is the oxygen produced during photosynthesis. The

fractionation associated with photosynthesis is small (Guy

et al., 1993; Eisenstadt et al., 2010). The oxygen produced by

this process thus has almost the same isotopic composition

as the leaf water. Consumption of oxygen is also associated

with biosphere productivity through different pathways (dark

respiration, photorespiration, Mehler reaction). δ18Oterr thus

results from isotope fractionation associated with photosyn-
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thesis and oxygen uptake. Following Bender et al. (1994),

Blunier et al. (2002), Hoffmann et al. (2004), and Landais

et al. (2007b), we assume a steady state, where photosynthe-

sis equals respiration. δ18Oterr calculates as

δ18Oterr =
(δ18Olw+ 1)

18αresp

− 1, (3)

where δ18Olw is the global production-weighted average iso-

topic composition of leaf water and 18αresp is the global ap-

parent respiratory isotope fractionation factor associated with

global oxygen uptake, i.e., oxygen consumption weighted

average of fractionation factors associated with specific res-

piratory pathways.

2.3 Photosynthetic oxygen

As classically done, we estimate the value of δ18O of leaf wa-

ter, hereafter δ18Olw, based on the Craig and Gordon (1965)

equation (C&G) of evaporation applied to leaf transpiration

(Dongmann, 1974; Flanagan et al., 1991b). It is thus calcu-

lated in the following way:

δ18Olw = h · (δ
18Ovap+

18εeq)+ (1−h)

· (δ18Ogw+
18εeq+

18εkin), (4)

where h is the relative humidity at the site of photosynthesis,
18εeq is the temperature-dependent liquid–vapor equilibrium

isotope effect (Majoube, 1971), 18εkin is the kinetic isotope

effect occurring when humidity is below saturation, δ18Ogw

is the isotopic composition of soil water and δ18Ovap is the

water vapor δ18O near the surface. 18εkin is deduced from the

ratio of the diffusion coefficient associated with H16
2 O (D)

and H18
2 O (D∗). Several values for the ratio D/D∗ can be

found in the literature (Merlivat, 1978; Cappa et al., 2003;

Luz et al., 2009), varying from 1.028 to 1.032. For leaf water

evaporation, many studies have reported lower enrichment in

δ18Olw than that predicted by Eq. (4) with 18εkin =D/D
∗
−1

as classically assumed (e.g., Allison et al., 1985; Bariac et al.,

1989; Walker et al., 1989; Walker and Brunel, 1990; Yakir

et al., 1990; Flanagan et al., 1991b, a, 1993, 1994). Farquhar

et al. (1989) suggested that 18εkin depends on the importance

of either stomatal or boundary layer resistances. In moist

conditions, stomata resistance is low and boundary layer re-

sistance high, leading 18εkin to values as low as 19 ‰ when

using the Merlivat (1978) value for D/D∗. In this study, we

have imposed a mean value for 18εkin of 20 ‰ because higher

values led to too high a global value for δ18Oatm.

The calculation of δ18Olw using Eq. (4) requires spatial

and temporal variations in temperature and relative humid-

ity as well as the variations in the isotopic composition of

water vapor and meteoric water, from which δ18Ogw will be

deduced (Sect. 2.3.2). These variables are obtained from out-

puts of modeling experiments.

2.3.1 Simulated climatic variations over an abrupt

cooling

Temperature and relative humidity variations over a HS are

inferred from simulations with the atmosphere–ocean gen-

eral circulation model (AOGCM) IPSL_CM4 (Marti et al.,

2010) with a horizontal resolution for the atmosphere grid

of 3.75◦× 2.5◦ (latitude× longitude) and with a 19 vertical

layer atmosphere. To model the δ18Oatm variations over a HS,

we have used a glacial simulation perturbed by a freshwater

hosing experiment. We will compare in the following the out-

puts of two simulations: one for the Last Glacial Maximum

(LGM_ctrl) and one for the Heinrich stadial (HS_exp).

The LGM_ctrl boundary conditions are as follows (see

Kageyama et al., 2009, for a detailed presentation of the cli-

mate setup): orbital parameters for 21 kyBP, CO2, CH4 and

N2O levels set to 185 ppm, 350 and 200 ppb, respectively

(Monnin et al., 2001; Dällenbach et al., 2000; Flückiger et al.,

1999), ICE-5G ice sheet reconstruction and land–sea mask

(Peltier, 2004).

The first experiment is an equilibrated glacial run

(LGM_ctrl) used as a reference run (see LGMb in Kageyama

et al., 2009). The second experiment (HS_exp) is a water hos-

ing experiment, where an additional freshwater flux of 0.1Sv

(1Sv= 106 m3s−1) is imposed instantaneously in the At-

lantic north of 40◦ N and the Arctic (see LGMc in Kageyama

et al., 2009) from year 150 for 400 years. The input of fresh-

water in HS_exp, mimicking a Heinrich event, leads to an

AMOC collapse in 250 years (see Fig. 1 in Kageyama et al.,

2009). We selected this HS_exp experiment since the most

efficient way to simulate the climate state during an Hein-

rich event with a model is to add freshwater in the high lati-

tudes of the Atlantic ocean, even though results from recent

studies (Marcott et al., 2011; Guillevic et al., 2014; Rhodes

et al., 2015; Alvarez-Solas et al., 2013) suggest that this does

not satisfactorily explain the observed sequences of events

(freshwater discharges from ice sheets might not be the ini-

tial trigger of Heinrich events) and especially the decoupling

between Greenland and low latitudes. We therefore center

our study on the mean state of two contrasted periods rather

than investigate the dynamics of the transition from the LGM

to HS. It also explains why we only focus on HSs and not DO

events.

The climate response to the AMOC collapse in the

HS_exp is of global extent and qualitatively agrees with pa-

leoarchive reconstructions for the North Atlantic cooling,

southwards Atlantic ITCZ migration and weakening of In-

dian and African monsoons (Kageyama et al., 2009, 2013).

However, the model does not simulate an Antarctic warm-

ing or weakened East Asian monsoon (Kageyama et al.,

2009). In the following we used the monthly averaged spa-

tial fields of temperature (Tm) and humidity calculated on

the first layer of the atmosphere grid. From these data we

followed the Lloyd and Farquhar (1994) approach to link

leaf temperature during photosynthesis, Tp, to Tm, through

www.clim-past.net/11/1527/2015/ Clim. Past, 11, 1527–1551, 2015



1532 C. Reutenauer et al.: δ18O variations during a Heinrich stadial

 150 œ W   90 œ W   30 œ W    0 œ  30 œ E   90 œ E  150 œ E
 60œ S  

 30œ S  

  0 œ  

 30œ N  

 60œ N  

 90œ N  

10 3  δ18 O precipitation
-35.0 -22.5 -17.5 -14.5 -11.5  -9.5  -5.0  -4.0  -2.5  -1.5   0.0

 150 œ W   90 œ W   30 œ W    0 œ  30 œ E   90 œ E  150 œ E
 60œ S  

 30œ S  

  0 œ  

 30œ N  

 60œ N  

 90œ N  

10 3  δ18 O precipitation
-35.0 -22.5 -17.5 -14.5 -11.5  -9.5  -5.0  -4.0  -2.5  -1.5   0.0

 150 œ W   90 œ W   30 œ W    0 œ  30 œ E   90 œ E  150 œ E
 60œ S  

 30œ S  

  0 œ  

 30œ N  

 60œ N  

 90œ N  

10 3δ18 O groundwater
-3 -2 -1 0 1 2 3

 150 œ W   90 œ W   30 œ W    0 œ  30 œ E   90 œ E  150 œ E
 60œ S  

 30œ S  

  0 œ  

 30œ N  

 60œ N  

 90œ N  

annual mean precipitation mm.d -1
-5 -4 -3 -2 -1 0 1 2 3 4 5

(a) (b)

(c) (d)

Figure 3. Amount-weighted annual-mean δ18O of precipitation for (a) LGM_ctrl and (b) HS_exp experiments obtained with LMDZ-iso.

Note that the anomaly can be seen in Fig. 4a. (c) HS_exp–LGM_ctrl annual-mean anomaly of groundwater δ18O. Groundwater δ18O

represents the isotopic value of the substrate water for photosynthesis (see text for details). (d) HS_exp–LGM_ctrl annual-mean anomaly of

rainfall amount.

Tp= 1.05 · (Tm+ 2.5). An additional 2.5 ◦C is added to Tm

to account for the daytime increase in air temperature at

the time of photosynthesis. The 5 % increase allows for net

canopy to air heat fluxes (Farquhar and Lloyd, 1993). The rel-

ative humidity from the first layer is not modified (Farquhar

et al., 2007).

2.3.2 Modeling of δ18O of meteoric water and

groundwater

For our estimate, we also need the distribution of the oxy-

gen isotopic composition of meteoric water. We extract it

from the isotopic version of the atmospheric general circu-

lation model developed at the Laboratoire de Météorologie

Dynamique (LMDZ4; Risi et al., 2010). LMDZ is the at-

mospheric component of the IPSL-CM4 model used above.

The physical package is described in detail by Hourdin et al.

(2006). It includes in particular the Emanuel convective pa-

rameterization (Emanuel, 1991; Grandpeix et al., 2004) cou-

pled to the Bony and Emanuel (2001) cloud scheme. Each

grid cell is divided into four subsurfaces: ocean, land, ice

sheet and sea ice (Risi et al., 2010). The monthly sea sur-

face temperature and sea ice fields obtained from the two

aforementioned experiments at equilibrium (LGM_ctrl and

HS_exp) have been used as surface boundary conditions for

the isotopic simulations. Monthly mean outputs of the IPSL-

CM4 are imposed to the LMDZ4 model, so there is no cou-

pling between ocean and atmosphere, and nonlinear sub-

monthly scale processes are thus not taken into account here.

This choice should not alter our results. Indeed, LeGrande

and Schmidt (2008) analyze changes in water isotopes fol-

lowing the 8.2 ka event’s meltwater pulse (meltwater δ18O:

−30 ‰) in a fully coupled AOGCM (Goddard Institute for

Space Studies ModelE-R) and show that the effect of the

freshwater impulse on δ18O of precipitation, noted δ18Op

hereafter, can be neglected because the signal is very short-

lived, only a few decades, before the climatic component

dominates. Furthermore, the main changes are constrained

to the northern North Atlantic and its surrounding regions

(Fig. 6 of LeGrande and Schmidt, 2008). Those regions only

have a limited contribution to the δ18Oatm signal, as most of

the terrestrial photosynthesis occurs in the tropics. Figure 7

of LeGrande and Schmidt (2008) shows that two decades af-

ter a meltwater pulse, the ensemble mean (five simulations)

anomaly of δ18Op calculates to −0.01 ‰, confirming the

small impact of δ18O depleted meltwater.

Figure 3 shows the mean annual δ18Op, simulated for the

LGM_ctrl and the HS_exp experiments. The δ18Op distri-

bution for the LGM_ctrl experiment has already been con-

fronted to observations of water isotopes in vapor and pre-

cipitation (Risi et al., 2010) and seasonal patterns are well

captured. For validation purposes, δ18Op changes from the

LGM to HS are compared with changes in (i) calcite δ18O

in speleothems, noted δ18Oc hereafter, and in (ii) ice δ18O
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Figure 4. (a) Model–data comparison of δ18O precipitation

anomaly during HS compared to the LGM. Data represent

speleothem’s calcite δ18O from various locations (see Table 3 for

details). (b) Comparison of reconstructed HS precipitation anomaly

1δ18O from selected proxies shown in (a) and simulated 1δ18Op

anomaly (R = 0.89, n= 13). Note that the correlation is done with

point XIII corrected, as we assume a bias in the model. Refer to Ta-

ble 3 for details on reconstructed precipitation. Points falling on the

line depict the same anomaly in the reconstruction and the simula-

tion. Note that Timta and Dongge (Wang et al., 2005) Cave δ18Oc

values were estimated from the Younger Dryas excursion, some-

times called H0 and characterized by a large freshwater input in the

North Atlantic (Pausata et al., 2011).

in Greenland ice cores over Heinrich events (Sect. 3.1.2; see

Fig. 4a for δ18Op anomaly).

Finally Eq. (4) also requires an estimate of δ18Ogw.

Groundwater pumped through the plant’s roots represents

a mixture of stored water and incoming precipitation water

(McGuire et al., 2002). Indeed, during spring/summer, when

maximal productivity occurs, the groundwater is composed

of significant amounts of fall/winter precipitation. In order

to take the mixing into account we use amount-weighted

annual-mean δ18O of precipitation. This approach has been

shown to be realistic in a field experiment in Kenya (Wang

et al., 2012) and has been implemented in a global cou-

Table 1. Plant functional types (PFT) in ORCHIDEE, abbreviation

used and mega-biome assignment in this study.

PFT Abbreviation Mega-biome

Bare soil Bare soil Bare soil

Tropical broadleaf evergreen trees TrBE Tropical trees

Tropical broadleaf raingreen trees TrBR Tropical trees

Temperate needleleaf evergreen trees TempNE Temperate trees

Temperate broadleaf evergreen trees TempBE Temperate trees

Temperate broadleaf summergreen trees TempBS Temperate trees

Boreal needleleaf evergreen trees BoNE Boreal trees

Boreal broadleaf summergreen trees BoBS Boreal trees

Boreal needleleaf summergreen trees BoNS Boreal trees

C3 grass C3 grass C3 grass

C4 grass C4 grass C4 grass

pled climate model of intermediate complexity (Caley et al.,

2014). When implementing this, we neglect the fractiona-

tion effects that can significantly affect the soil water isotopic

composition, especially in dry regions (Kanner et al., 2014).

2.4 Oxygen uptake in respiratory processes

2.4.1 Global oxygen production

The geographical distribution of respiratory O2 fluxes (noted

GPP_O2 hereafter from the hypothesis of equilibrium be-

tween oxygen production and consumption) is computed

from the vegetation cover and gross primary productiv-

ity (GPP) distribution provided by the ORCHIDEE model,

which simulates the vegetation distribution of 10 natural

plant functional types (PFTs) and bare soil (Krinner et al.,

2005). ORCHIDEE is the land surface component of the

IPSL-CM4 model. It is used here with the same spatial res-

olution as the aforementioned models (latitude× longitude

3.75◦× 2.5◦) and is run in offline mode, forced by the high-

frequency outputs from IPSL-CM4 for the two experiments

LGM_ctrl and_HS_exp. The prescribed forcing has a 6 h

time step temporal resolution, and thus takes into account

daily variability and diurnal cycle simulated by the IPSL

model (Woillez, 2012). Each grid cell simulates the vegeta-

tion cover by splitting the cell into fractions of 10 PFTs (see

Table 1 for names) and provides GPP fluxes (gCm−2 yr−1)

for each PFT. Validation of the vegetation cover can be found

in Woillez et al. (2011) for LGM_ctrl and Woillez et al.

(2013) for HS_exp over western Europe. Here we extend

this work and compare the LGM and HS simulation with

worldwide vegetation reconstructions selected from marine

(coastal) and terrestrial paleoarchives with high temporal res-

olution (Sect. 3.1.3).

In this study, following Hoffmann et al. (2004), we calcu-

late the terrestrial biosphere’s O2 fluxes in three steps. First,

the outputs from ORCHIDEE provide the GPP expressed in

g Cm−2 yr−1 for each of the 10 PFTs on each model grid

point. Second, simulated carbon molar fluxes for each PFT

are converted to oxygen molar fluxes, based on the biochemi-

cal model of photosynthesis from Farquhar et al. (1980). The
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model accounts for the fraction of photorespiration and the

photosynthetic quotient (PQ) – measured by Keeling (1988)

and Severinghaus (1995) as ∼ 1.1. Third, GPP_O2 for each

PFT is expressed in terms of dark respiration (mitochon-

drial), Mehler respiration and photorespiration, each of these

respiratory uptake processes being associated with a specific

fractionation (refer to Table 2 for values):

GPP_O2 = GPP_O2_Mehler+GPP_O2_dark

+GPP_O2_photo=
GPP ·PQ · (1+ fphoto)

1− fMehler

, (5a)

with

GPP_O2_Mehler= fMehler ·GPP_O2, (5b)

GPP_O2_dark= (1− fMehler) ·PQ ·GPP, (5c)

GPP_O2_photo= (1− fMehler) · (GPP_O2−PQ ·GPP)

GPP_O2_photo= (1− fMehler) ·PQ ·GPP · fphoto, (5d)

where fMehler denotes the fraction of Mehler reaction, and

accounts for 10 % of the total respiration (Badger et al., 2000)

and fphoto represents the fraction of photorespiration.

2.4.2 Photorespiration

All types of C3 plants photorespire, but in different propor-

tions. In contrast, C4 plants do not photorespire, because of

a CO2 concentration mechanism allowing them to operate

at high chloroplast CO2 partial pressures and thereby inhibit

the oxygenation reaction during photosynthesis (Von Caem-

merer, 2000). The proportion of photorespiration is calcu-

lated from the proportion of C4 vs. C3 plants, temperature

and CO2 level (assumed constant in our study) as depicted in

the biochemical model of photosynthesis from Farquhar et al.

(1980) and already done in the studies of Hoffmann et al.

(2004) and Landais et al. (2007a). Increasing photorespira-

tion modifies 18εresp, as photorespiration is associated with

a high discrimination and in turn affects δ18Oterr. Details on

equations used in our offline model for δ18Oterr calculation

can be found in Hoffmann et al. (2004).

2.4.3 Soil respiration

We have assigned fractionation factors for each soil using

the soil type discrimination proposed by Angert et al. (2003).

For this, we relate the Angert soil types to the type of vegeta-

tion cover over the considered soil in the ORCHIDEE model.

As an example, we have assigned tropical soils (fractiona-

tion coefficient of −10.1 ‰) to soil covered by dominant the

PFT tropical broadleaf evergreen trees and the PFT tropical

broadleaf raingreen trees. Tropical soils (−10.1 ‰) discrim-

inate significantly less than temperate (−17.8 ‰) or boreal

soils (−22.4 ‰) following Angert et al. (2003). The global

respiratory isotope fractionation for the control run calcu-

lates as −15.895 ‰, much weaker than the common value

(−18 ‰) used for terrestrial ecosystems. As soil respiration

only occurs where vegetation exists, a shift of the latter mod-

ifies the spatial distribution of soils where dark respiration

takes place. In our model, the change in vegetation cover

from the LGM to HS leads to a very slight weakening of soil

respiration isotope fractionation using fractionation values of

Angert et al. (2003). We present in Sect. 3.2.2 a sensitivity

test to assess the magnitude of the uncertainty in soil respi-

ration isotope fractionation that is introduced by not taking

into account the effect of soil aeration, i.e. the weakening of

respired O2 back-diffusion in waterlogged soils.

2.4.4 Global terrestrial fractionation factor

Uptake of oxygen by respiration discriminates against heavy

isotopes, leaving the substrate oxygen, atmospheric O2, en-

riched in 18O. Each of the oxygen uptake processes is af-

fected by a specific, spatially and temporally constant frac-

tionation (Table 2) and the global terrestrial isotope fraction-

ation factor 18αresp is expressed as follows:

18αresp =
18αphoto · fphoto+

18αMehler · fMehler

+
18αdark_soil · fdark_soil+

18αdark_leaves · fdark_leaves, (6)

The latest estimations of 18αMehler,
18αphoto and 18αdark_leaves

can be found in Table 2. A significant proportion of terres-

trial respiration (30 to 40 %) occurs below the surface (Raich

and Potter, 1995) with varying fractionation values. Respira-

tion below surface (18αdark_soil) thereby needs to be consid-

ered for the different types of soils (boreal, temperate, trop-

ical), as each soil type is associated with a specific fraction-

ation factor because of different diffusion pathways (Angert

et al., 2003). The Mehler fraction, fMehler, represents 10 %

of global respiration (Badger et al., 2000) and fphoto is calcu-

lated from the outputs of the ORCHIDEE and IPSL-CM4

models. The dark respiration fraction is composed of leaf

(38 %) and soil (62 %) respiration, following Landais et al.

(2007b).

3 Results

3.1 Simulation of regional climate, vegetation and

isotopic pattern during a HS

We propose here a model–data comparison on a regional

scale to evaluate the model performances, as the climatic

and water cycle responses during a HS are not spatially ho-

mogeneous. Climatic outputs of the HS experiments are al-

ready discussed in Kageyama et al. (2009) and Woillez et al.

(2013). In the following we thus mainly discuss the simu-

lated change in relative humidity (Sect. 3.1.1) since the latter

has an important influence on the δ18Olw and hence δ18Oterr.

Then, we further compare the modeled change in δ18O of

precipitation over a HS with changes in speleothems calcite

δ18O (Sect. 3.1.2) and modeled fraction of vegetation with

vegetation reconstructions (Sect. 3.1.3).

Clim. Past, 11, 1527–1551, 2015 www.clim-past.net/11/1527/2015/



C. Reutenauer et al.: δ18O variations during a Heinrich stadial 1535

Table 2. Parameters involved in the calculation of δ18Oatm. Uncertainties are given for most of the parameters except for those derived from

the ORCHIDEE model.

Parameter Unit Definition LGM_ctrl HS_exp

[CO2] ppm carbon dioxide mixing ratio in the troposphere 190 190

t ◦C temperature at the site of photosynthesis 21.08 21.41

h % relative humidity at the site of photosynthesis 66.09 66.12

GPP_C Pmol C yr−1 gross photosynthetic molar carbon flux from the terrestrial biosphere 6.758 6.450

GPP_O2 Pmol O2 yr−1 gross photosynthetic molar oxygen flux from the terrestrial biosphere 11.768 11.410

fC4 % C4 fraction (in terms of GPP_C) 36.92 35.59

fphoto % fraction of photorespiration 28.55 29.52

fsoil_dark % soil fraction of dark respiration 62a 62a

fdark_soil % fraction of soil respiration 38.10 37.50

fdark_leaves % fraction of leaf respiration 23.35 22.98

fMehler % fraction of Mehler respiration 10b 10b

18εdark_soil ‰ global isotopic fractionation associated with dark soil respiration 16.242± 0.5c 16.056± 0.5c

18εdark_leaves ‰ mitochondrial (AOX+COX) isotopic fractionation in leaves 19± 1c 19± 1c

18εMehler ‰ global Mehler respiration isotopic fractionation 10.8± 0.2d 10.8± 0.2d

18εphoto ‰ global photorespiration isotopic fractionation 21.4± 1d 21.4± 1d

18εresp ‰ global terrestrial respiration isotopic fractionation 17.83 17.80

δ18Op_amount ‰ global precipitation water isotope delta −6.689 −6.781

δ18Op ‰ global photosynthesis precipitation water isotope delta −5.530 −5.289

δ18Ovap_amount ‰ global water vapor isotope delta −12.648 −12.653

δ18Ovap ‰ global photosynthesis water vapor isotope delta −12.483 −12.295

δ18Oleafwater ‰ global leaf water isotope delta 5.164± 1e 5.301± 1e

δ18Oterr ‰ global terrestrial tropospheric isotope delta 23.407± 1 23.516± 1

δ18Omar ‰ global marine tropospheric isotope delta 25.3± 2f 25.3± 2f

δ18Oatm ‰ global tropospheric isotope delta 23.88± 2 23.95± 2

a(Schlesinger and Andrews, 2000). Note that this estimation is for present day, and here we assume it was similar during the last glacial period. b(Badger et al., 2000). c(Landais et al.,

2007a). d(Helman et al., 2005). e(Gillon and Yakir, 2001). fNote that the increase of 1 ‰ compared to the Luz et al. (2014) value accounts for the 1 ‰ enrichment of the glacial ocean

(Waelbroeck et al., 2002).

3.1.1 Simulated humidity validation

According to climate reconstructions, during HS, wet peri-

ods in northeastern Brazil are synchronous with periods of

weak East Asian summer monsoons (Wang et al., 2001) and

with cold periods in Greenland (Grootes and Stuiver, 1997)

and Europe (Genty et al., 2003). Reorganization in tropical

rainfall patterns leads to wetter conditions in southwestern

North America (Asmerom et al., 2010) and southern South

America (Kanner et al., 2012), and to dryer conditions in

the Australian–Indonesian monsoon region (Mohtadi et al.,

2011), wide parts of Asia (Wang et al., 2008), northern South

America (Peterson and Haug, 2006), Mediterranean region

(Fleitmann et al., 2009), and equatorial western Africa (e.g.,

Weldeab, 2012).

During HS, the model simulates similar humidity patterns

as reconstructed ones, with dryer conditions over Europe, the

Mediterranean region, northern and equatorial Africa, south-

ern and eastern Asia, Middle East, India, southern Australia

and parts of Indonesia. In South America, a region of par-

ticular interest, where major simulated changes in vegeta-

tion and oxygen production occur, the model captures well

the observed contrast with increased moisture in northeast-

ern Brazil, and drying in northern South America and Central

America.

These rapid comparisons show that there is a good general

agreement between modeled changes in humidity over an HS

and climatic reconstructions over the different regions.

3.1.2 Simulated amount-weighted δ18Op validation

Tropics

Comparisons of modeled hosing-driven amount-weighted

1δ18Op anomalies with reconstructed 1δ18O of

speleothem’s calcite during HSs are presented in Table 3 and

Fig. 4. Thirteen Heinrich1δ18Op proxy reconstructions arise

from Lewis et al. (2010) (n= 11) and Pausata et al. (2011)

(n= 4). They are located in the eastern Mediterranean,

and in the regions of the South American monsoon, East

Asian monsoon, Indian summer monsoon, North American

monsoon and the Australian–Indonesian monsoon. Those

regions represent the most productive ones and therefore

carry a substantial part of the δ18Oterr signal. Although

reconstructed 1δ18Op anomalies from Lewis et al. (2010)

and Pausata et al. (2011) studies were estimated differently,

they are consistent and common reconstructed 1δ18Op

estimates (for Hulu and Songjia Cave) are similar in both
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studies (Table 3, this study; method section of Pausata et al.,

2011).

The dominant hydrological controls on reconstructed

δ18Op are site-specific and are described by Lewis et al.

(2010). Figure 4 demonstrates the ability of the AOGCM

LMDZ-iso to reproduce the observed 1δ18Op spatial pat-

tern for most of the sites, particularly in regions strongly af-

fected by ITCZ (and its land extension) variations and hence

by changes in the water cycle, regardless of the processes

at play. There are two regions where the model does not

properly reproduce the observed signal over HS. The first

one occurs in the Indian summer monsoon domain (Timta

Cave). Model and observation would reconcile two grid cells

south of Timta Cave, as it is located just at the transition be-

tween a positive and negative simulated δ18Op anomaly. This

disagreement can be due to a model bias. The IPSL model

indeed does not simulate the monsoonal signal at the right

place, with an Indian monsoon located too far south even for

modern climate (Marti et al., 2010). In the LGM simulation

also, the IPSL model predicts that it mostly takes place over

the ocean (−0.5 to −2 mm day−1 is only simulated over the

ocean; see Fig. 9 (lower panel) of Kageyama et al., 2009),

while there is evidence for a monsoonal signal over land.

In northern India, i.e., the Timta Cave site, the model does

not simulate any significant rainfall change between the two

periods. A more intense weakening of the Indian monsoon

over land in the HS run, and hence less rainfall, would have

helped in reconciling the model and data at Timta Cave, since

δ18Op would have been enriched through the amount effect.

Pausata et al. (2011) recently suggested that change in rain-

fall amount associated with Indian monsoon rather than in

southeastern Asia explains changes observed in calcite δ18O

in Chinese stalagmites (in southeastern Asia). As in Pausata

et al. (2011), a freshwater impulse was applied to the control

simulation with LGM background climate. Rainfall amount

drops in eastern Asia and northwestern India, mostly over

the ocean, but increases in southeastern India, as shown in

Fig. 3d. Values of−0.17 and−0.13 mm day−1 are simulated

at Hulu and Songjia Cave during HS, respectively. The en-

richment in δ18Op observed in Chinese caves is reproduced

by the model, but the latter fails to capture the enrichment in

Timta Cave. Overall, δ18Op is enriched over the whole of In-

dia (with an abrupt change south of Timta Cave) and southern

Asia. The possible role of the Indian monsoon in the oxygen

isotopic enrichment of Chinese stalagmites is limited in our

simulation, probably because the monsoonal signal is located

too far south in the IPSL model. The increase in δ18O over

southeastern Asia is consistent with local amount effect.

Another mismatch occurs in the North American mon-

soon domain (Cave of the Bells), where the observed1δ18Op

(−0.8 ‰) and the modeled 1δ18Op (0.9 ‰) are of opposite

sign. The elevation of the site (1700 m a.s.l.) might explain

the disagreement between model and data, in a region where

the coarse model resolution does not allow for the role of

orography to be properly represented. At Timta Cave and

Cave of the Bells, our model fails to capture the calcite δ18O

anomaly recorded in speleothems. These two sites are lo-

cated at high altitude and do not correspond to the regions

where most of the oxygen is produced.

As shown in Table 3, the modeled increase in δ18Op quan-

titatively agrees with data δ18Oc increase during HS in most

of the compared sites (Fig. 4). In conclusion, the key features

of HS precipitation inferred from speleothem’s δ18Oc, i.e.,

a low-latitude interhemispheric see-saw pattern (Cheng et al.,

2012), are generally well captured by the LMDZ model.

High latitudes

In Greenland, HS can hardly be distinguished from the GS

or from the mean LGM state. The only clear δ18Oice signal is

observed from GI to GS (or HS) with an approximately 4 ‰

decrease in central Greenland sites (GRIP, GISP2, NGRIP).

The depletion simulated in Greenland, with a 1.6 ‰ decrease

at the GRIP site, by the model for a HS compared to a glacial

background state does not compare well with available data.

However, it is difficult to compare the δ18O change simu-

lated by a freshwater input (the most efficient way to model

a Heinrich event, as mentioned in Sect. 2.3.1) and the δ18O

depletion between a GI and a GS. Indeed, there is more and

more evidence that the δ18Op depletion at the end of a GI is

not due to the same freshwater discharge than the one asso-

ciated with a Heinrich event. It can well be due to a thresh-

old in the extent in sea ice or an atmospheric heat transport.

Therefore our choice of modeling approach may potentially

explain some of the discrepancies observed in the low lati-

tudes, but our approach is the best we can realize today.

3.1.3 Validation of simulated vegetation

In order to compare model and data easily, simulated PFTs

are gathered into five mega-biomes (boreal, temperate and

tropical trees, C3 and C4 grasses) as well as bare soil. We

distinguish between C3 and C4 plants as their partitioning

has a strong impact on photorespiration fraction. The sim-

ulated dominant vegetation fraction is shown for LGM_ctrl

(Fig. 5) and HS_exp (Fig. 6), together with pollen-based re-

constructed mega-biomes. Given its domination, we display

bare soil fraction only if it covers more than 80 % of a grid

cell.

Global oxygen production

Present-day carbon and oxygen productions amount to

10.5 Pmol C yr−1 and 17.95 Pmol O2 yr−1 (taking into ac-

count photorespiration) in the ORCHIDEE model, respec-

tively. This is in line with other estimates, e.g., Angert et al.

(2003) or Welp et al. (2011), estimating 8 to 13 Pmol C yr−1

and 12.5 to 14.2 Pmol O2 yr−1, respectively. For the LGM

and HS, land carbon production estimates from the OR-

CHIDEE model are rather low, 6.8 and 6.5 Pmol C yr−1,
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Table 3. Comparison of isotopic proxy records (speleothem’s calcite δ18O) with annual average modeled amount-weighted δ18Op. Note that

anomalies from Pausata et al. (2011) are calculated from H1 and YD, while anomalies from Lewis et al. (2010) arise from all identifiable

δ18Oc excursions.

Core ID Region Latitude Longitude Data 1δ18O Model 1δ18O Reference

Hulu Cave XI China 32.5 119.2 1.4 1.1 Pausata et al. (2011); Lewis et al. (2010)

Songjia Cave XII China 32.3 107.2 1.4 1.1 Pausata et al. (2011); Lewis et al. (2010)

Dongge Cave IX China 25.3 108.8 1 0.8 Pausata et al. (2011)

Timta Cave XIII India 29.8 80.0 3 −3.7 Pausata et al. (2011)

Sanbao Cave X China 31.7 110.5 1.2 1.1 Lewis et al. (2010)

Borneo VII Indonesia 4.0 114.0 0.8 0.6 Lewis et al. (2010)

Moomi Cave VIII Yemen 12.5 54.3 0.9 0.6 Lewis et al. (2010)

Soreq Cave VI Israel 31.5 35.0 0.5 0.5 Lewis et al. (2010)

Rio Grande do Norte II northeastern Brazil −5.7 −37.7 −1.6 −0.1 Lewis et al. (2010)

Santana Cave V southern Brazil −24.5 −48.7 −0.8 −0.9 Lewis et al. (2010)

Botuvera Cave IV southern Brazil −27.2 −49.2 −1.1 −1.1 Lewis et al. (2010)

Cave of the Bells III North America 31.7 −110.8 −0.8 0.8 Lewis et al. (2010)

Poleva Cave I Europe 44.7 21.8 −2 −1.0 Lewis et al. (2010)

which translates into 11.8 and 11.4 Pmol O2 yr−1 for the

LGM and HS, respectively. This is up to a factor of 2 lower

than model-based LGM estimates from Joos et al. (2004),

Hoffmann et al. (2004) or Bender et al. (1994), ranging from

23 to 16.7 Pmol O2 yr−1.

The ORCHIDEE model is known to underestimate LGM

productivity at both low latitudes (too low productivity in

tropical forests, especially Amazonia) and high latitudes (too

low productivity in the absence of permafrost modeling).

Photorespiration fraction (see Sect. 2.4.2) may also be

invoked to explain part of the model–data discrepancy for

the LGM and HS. Underestimation of photorespiration may

arise from uncertainties related to the time of photosynthesis.

In the real world, plants must reduce their CO2 uptake under

water stress, as stomata close to preclude water loss. This

leads to a higher proportion of photorespiration, not neces-

sarily considered during experiments performed under ideal

hydric conditions, whose results are used in the classical Far-

quhar parameterization (Farquhar et al., 1980).

The classical scaling factor between carbon uptake and

oxygen production (Keeling, 1988) of 1.07 used in our study

may also have been underestimated. Indeed, plants can pro-

duce oxygen without involving carbon uptake during times of

stress, which is not considered in experiments run under ideal

conditions. The oxygen production calculated here from the

ORCHIDEE model seems to be biased toward too low values

for the LGM. The same bias is true for HS. Still, it should be

noted that the δ18Oterr calculations of our study and hence the

final results do not depend on the absolute value of oxygen

production at the LGM and HS.

LGM_ctrl vegetation

The main features of the glacial vegetation are correctly re-

produced by the ORCHIDEE model, as briefly presented by

Woillez et al. (2011): reduced fractions of tropical forest, par-

ticularly in Amazonia, and high grass fractions in Siberia,

Alaska, and western North America. Main biases are an over-

estimation of the tree fractions over western Europe, eastern

Eurasia and eastern North America, as well as an overestima-

tion in bare soil fractions over India, southern Africa, Siberia

and South America (Woillez et al., 2011), leading to an un-

derestimation of the global carbon production, as mentioned

in the previous section.

The model simulates temperate trees in southeastern Asia

(Vietnam, southern China, Cambodia), tropical trees and

grasses over the western pacific warm pool (Malaysia, Thai-

land, Indonesia) and over southern Africa, in agreement

with BIOME6000 reconstructions (Prentice et al., 2000). The

model underestimates temperate trees in Asia and overesti-

mates bare soil in South Africa.

A more detailed comparison shows that the important (bo-

real) tree fraction over southwestern Europe differs from

palynological reconstructions depicting an important grass

fraction, but this bias mainly comes from the overestimation

of Boreal broadleaf summergreen trees, which is a common

feature in the version of ORCHIDEE used here, also found

in present-day vegetation simulations. The bias might also be

the sign that the LGM climate simulated by IPSL-CM4 over

western Europe is too warm and wet (Woillez et al., 2011). In

a few regions, ORCHIDEE correctly simulates the presence

of forest, but the dominant type of tree disagrees with pollen

reconstructions: tropical trees over Papua New Guinea and

western Indonesia, while reconstructions reveal the presence

of temperate trees over these regions. Simulated forests over

southern Australia (a thin coastal band in the southeast) are

composed of temperate and tropical trees, while reconstruc-

tions rather indicate the presence of a few tropical trees. The

model simulates mixed vegetation composed of grasses, bo-

real and temperate trees in eastern North America, consistent

with pollen data, but the spatial distribution is incorrect.

It is important to keep in mind that model–data compari-

son of vegetation can only remain qualitative given the coarse

resolution of the vegetation model, related to the model res-
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Table 4. Comparison of mega-biomes during Heinrich stadials between pollen reconstructions (references are included in the table) and

simulated vegetation (compiled from HS_exp using the ORCHIDEE vegetation model). Note that simulated C3 and C4 grasses are merged

into one mega-biome because pollen-based biome reconstructions do not allow us to distinguish between the two PFTs.

Core ID Region Latitude Longitude Resolutiona Which

HS?

Mega-biome distribution Agreement Reference

pollen data model results

(yr/sample) flora biome(s) desig-

nation

dominant,

subdominant

biome

Kashiru

Bog

1 equatorial

Africa

−3.47 29.57 410 HS1 grassland and dry shrubland,

savannah and xerophytic scrub-

land

grasses tropical forest,

grasses

fair Hessler et al. (2010); Handiani et al. (2012)

Lake

Tanganyika

2 equatorial

Africa

−8.5 30.85 610 HS1 warm temperate mixed forest,

savannah and xerophytic scrub-

land

temperate for-

est, grasses

grasses, tropi-

cal forest

fair Hessler et al. (2010); Handiani et al. (2012)

Lake

Masoko

3 equatorial

Africa

−9.33 33.75 550 HS1 warm temperate mixed forest,

savannah and xerophytic scrub-

land

temperate for-

est, grasses

grasses, tropi-

cal forest

fair Hessler et al. (2010); Handiani et al. (2012)

Lake

Malawi

4 equatorial

Africa

−11.29 34.44 200 HS1 savannah and xerophytic scrub-

land, tropical forest

grasses, tropi-

cal forest

grasses good Hessler et al. (2010); Handiani et al. (2012)

Barombi

Mbo

5 equatorial

Africa

4.51 9.4 590 HS1 savannah and xerophytic scrub-

land, tropical forest

grasses, tropi-

cal forest

grasses, tropi-

cal forest

good Hessler et al. (2010); Handiani et al. (2012)

KS 84-063 6 equatorial

Africa

4.4 −4.18 450 HS1 tropical forest, warm temperate

mixed forest

tropical forest,

temperate for-

est

tropical forest,

grasses

good Hessler et al. (2010); Handiani et al. (2012)

ODP 1078-

C

7 equatorial

Africa

−11.92 13.4 140 HS1 warm temperate mixed forest,

temperate montane forest

temperate for-

est, boreal for-

est

bare soil, tropi-

cal forest

badb (soil

> 90 %)

Hessler et al. (2010); Handiani et al. (2012)

GEOB

1023 –

Cunene

River

Mouth

8 equatorial

Africa

−17.15 11.02 185 HS1 savannah and xerophytic scrub-

land, grassland and dry shrub-

land

grasses none none Hessler et al. (2010); Handiani et al. (2012)

Lake Caco 9 South America −2.97 −43.42 80 HS1 warm temperate mixed forest,

tropical forest

temperate for-

est, tropical for-

est

bare soil, tropi-

cal forest

moderate Hessler et al. (2010); Handiani et al. (2012)

Colonia 10 South America −23.87 −46.71 710 HS1 savannah and xerophytic scrub-

land, grassland and dry shrub-

land

grasses grasses, tem-

perate forest

good Hessler et al. (2010); Handiani et al. (2012)

La Laguna,

Bogota

11 South America 4.92 −74.03 670 HS1 savannah and xerophytic scrub-

land, grassland and dry shrub-

land

grasses bare soil bad (soil

= 100 %)

Hessler et al. (2010); Handiani et al. (2012)

Fuquene 12 South America 4.92 −74.03 520 HS1 savannah and xerophytic scrub-

land, temperate montane forests

grasses, tem-

perate forest

bare soil bad (soil

= 100 %)

Hessler et al. (2010); Handiani et al. (2012)

GEOB

3104

13 South America −3.67 −37.72 670 HS1 temperate montane forest,

warm temperate mixed forest

temperate for-

est

tropical forest,

bare soil

badb Hessler et al. (2010); Handiani et al. (2012)

GEOB

3910-2

14 South America −4.15 −36.21 125 HS1 savannah and xerophytic scrub-

land, warm temperate mixed

forests

grasses, tem-

perate forest

tropical forest,

bare soil

badb Hessler et al. (2010); Handiani et al. (2012)

MD03-

2622

15 South America 10.71 −65.17 420 HS3,

HS4,

HS5

montane forest, semi-deciduous

forest, savannah (except HS4)

temperate for-

est, grasses

none none Hessler et al. (2010); Handiani et al. (2012)

17 962 16 Australasia 7.18 112.08 370 HS4 tropical forest tropical forest tropical forest,

grasses

good Harrison and Sanchez-Goni (2010)

18 300 17 Australasia 4.35 108.65 526 HS4 tropical forest tropical forest tropical forest,

grasses

good Harrison and Sanchez-Goni (2010)

18 323 18 Australasia 2.78 107.88 420 HS4 tropical forest tropical forest tropical forest,

grasses

good Harrison and Sanchez-Goni (2010)

Lake Wan-

goom

19 Australasia −38.35 142.6 362 HS4 herbaceous and shrublands grasses temperate for-

est, tropical for-

est

bad Harrison and Sanchez-Goni (2010)

Tyrendarra

Swamp

20 Australasia −38.2 141.76 337 HS4 herbaceous and shrublands grasses temperate for-

est, tropical for-

est

bad Harrison and Sanchez-Goni (2010)

Lake

Surprise

21 Australasia −38.06 141.92 345 HS4 herbaceous and shrublands grasses temperate for-

est, tropical for-

est

bad Harrison and Sanchez-Goni (2010)

Kohuora 22 Australasia −36.57 174.52 375 HS4 herbaceous and shrublands grasses temperate for-

est, tropical for-

est

bad Harrison and Sanchez-Goni (2010)

Native

Companion

Lagoon

23 Australasia −27.68 153.41 655 HS4 tropical forest and open forest,

woodland

tropical forest,

temperate for-

est

bare soil, tem-

perate forest

moderate Harrison and Sanchez-Goni (2010)

Ioannina

284

24 Europe 39.75 20.85 325 HS4 grassland and dry shrubland grasses boreal forest,

grasses

fair Fletscher et al. (2010)

Megali

Limni

25 Europe 39.1 26.32 150 HS4 grassland and dry shrubland

with 40 % xerophytic steppe el-

ements

grasses grasses, boreal

forest

good Fletscher et al. (2010)

Lago

Grande di

Monticchio

26 Europe 40.93 15.62 210 HS4 grassland and dry shrubland

with 40 % xerophytic steppe el-

ements

grasses boreal forest,

grasses

fair Fletscher et al. (2010)

MD04-

2845

27 Europe 45.35 −5.22 540 HS3 grassland and dry shrubland grasses none none Fletscher et al. (2010)

MD99-

2331

28 Europe 41.15 −9.68 390 HS4 grassland and dry shrubland grasses none none Fletscher et al. (2010)

MD95-

2039

29 Europe 40.58 −10.35 300 HS4 grassland and dry shrubland grasses none none Fletscher et al. (2010)

MD95-

2042

30 Europe 37.8 −10.17 360 HS4 grassland and dry shrubland

with 40 % xerophytic steppe el-

ements

grasses none none Fletscher et al. (2010)
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Table 4. Continued.

Core ID Region Latitude Longitude Resolutiona Which

HS?

Mega-biome distribution Agreement Reference

pollen data model results

(yr/sample) flora biome(s) assig-

nation

dominant,

subdominant

biome

ODP site

976

31 Europe 36.2 −4.3 240 HS4 grassland and dry shrubland

with 40 % xerophytic steppe el-

ements

grasses bare soil, boreal

forest

bad

(soil> 90 %)

Fletscher et al. (2010)

MD95-

2043

32 Europe 36.13 −2.62 260 HS4 grassland and dry shrubland

with 40 % xerophytic steppe el-

ements

grasses bare soil, boreal

forest

bad

(soil> 90 %)

Fletscher et al. (2010)

Khoe 33 Japan 51.34 142.14 750 HS4 cold deciduous and evergreen

conifer forest

boreal forest boreal forest,

grasses

good Takahara et al. (2010)

Kenbuchi 34 Japan 44.05 142.38 250 HS1,

HS2

cold deciduous forest boreal forest boreal forest,

grasses

good Takahara et al. (2010)

MD01-

2421

35 Japan 36.02 141.77 150 HS4 cold evergreen conifer forest boreal forest boreal forest,

temperate

forest

good Takahara et al. (2010)

Lake Nojiri 36 Japan 36.83 138.22 100 HS4 increase in cold evergreen

conifer forest within cool

conifer forest

temperate for-

est, boreal for-

est

none none Takahara et al. (2010)

Lake Biwa 37 Japan 35.22 136 300 HS4 increase in cool conifer forest

within temperate conifer forest

temperate for-

est

boreal forest,

temperate

forest

fair Takahara et al. (2010)

Kamiyoshi

Basin

38 Japan 35.1 135.59 800 HS4 increase in cool conifer within

temperate conifer forest, and

deciduous broadleaf forest

temperate for-

est

boreal forest,

temperate

forest

fair Takahara et al. (2010)

Toushe

Basin

39 Japan 23.82 120.88 300 HS4 temperate deciduous or warm

temperate evergreen forest

temperate for-

est

boreal forest,

temperate

forest

good Takahara et al. (2010)

Fargher

Lake

40 North America 45.88 −122.58 270 HS4 boreal forest boreal forest none none Jimenez-Moreno et al. (2010)

Carp Lake 41 North America 45.91 −120.88 630 HS4 open temperate and pine forest temperate for-

est

none none Jimenez-Moreno et al. (2010)

Little Lake 42 North America 44.16 −123.58 260 HS4 boreal–temperate forest boreal forest,

temperate

forest

none none Jimenez-Moreno et al. (2010)

W8709A-

13PC

43 North America 42.25 −127.66 430 HS4 boreal forest with decrease in

heterophyla

boreal forest none none Jimenez-Moreno et al. (2010)

EW-9504-

17PC

44 North America 42.23 −125.81 460 HS1,

HS2,

HS3

warm temperate temperate for-

est, tropical for-

est

none none Jimenez-Moreno et al. (2010)

ODP 893A 45 North America 34.28 −120.03 220 HS4 open temperate forest temperate for-

est

temperate for-

est, bare soil

good Jimenez-Moreno et al. (2010)

Bear Lake 46 North America 41.95 −111.3 680 HS4 xerophytic shrubland grasses grasses good Jimenez-Moreno et al. (2010)

Camel

Lake

47 North America 30.26 −85.01 300 HS4 temperate forest with increase

in southeastern pine forest

temperate for-

est

boreal forest,

temperate

forest

fair Jimenez-Moreno et al. (2010)

Lake

Tulane

48 North America 27.58 −81.5 480 HS4 southeastern pine forest, florida

scrub

grasses, tem-

perate forest

bare soil, tem-

perate forest

moderate Jimenez-Moreno et al. (2010)

a Sampling resolutions of the MIS where vegetation changes occur. Mean sampling resolution is 393 years. b Similar to Handiani et al. (2012) model results.

olution of the climatic forcing fields. Furthermore, pollen

records represent the surrounding vegetation distribution at

different altitudes, while the ORCHIDEE model does not ac-

count for elevation changes within a grid cell (Woillez et al.,

2013).

HS_exp vegetation

To validate the simulated HS vegetation, we compare the

millennial-scale changes in selected high-resolution (< 800

years; mean resolution is 400 years) pollen records of 48

sites described for HS1-GS2 (n= 16) in South America and

southern Africa (Hessler et al., 2010; Handiani et al., 2012),

and for HS4–GS9 (n= 31) in Europe (Fletcher et al., 2010),

North America (Jimenez-Moreno et al., 2010), Japan (Taka-

hara et al., 2010) and Australasia (Harrison and Goni, 2010).

Figure 7 displays the location of paleorecords discussed in

this study. Table 4 summarizes the model–data comparison at

a grid cell level and provides additional information revealed

by palynological reconstructions. The sampling resolution

for the analyzed period (MIS2 for HS1, MIS3 for HS4), the

other biomes represented for a given site, and the potential

occurrences of similar reconstructed vegetation changes over

other HSs are presented.

The model–data comparison has been performed as fol-

lows: the two dominant reconstructed biomes are compared

with the two dominant simulated biomes over the grid cell

covering the site where the proxy originates. Among the 48

sites with pollen reconstructions, 12 were discarded because

of absence of vegetation on the considered grid cell. Among

the remaining 36 terrestrial and coastal sites, 11 disagree

(30 %) and 25 (70 %) display moderate to good agreement

(Table 4). Good agreement (n= 13) is obtained when recon-

structed and simulated dominant biomes are alike, fair agree-

ment (n= 9) when a subdominant biome agrees with a dom-

inant one, and moderate agreement (n= 3) when subdomi-

nant biomes only are similar.

Simulated vegetation in regions associated with high oxy-

gen productivity agrees well with pollen reconstruction. This

is the case for South America, where a strong increase in

tropical forest at the expense of bare soil is simulated in

eastern Brazil, and in the West Pacific Warm Pool region,

where tropical forest represents the dominant biome. The

slight southward shift of the southern border of desert areas
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Figure 5. (a) Model–data comparison of mega-biome distribu-

tion for LGM_ctrl based on dominant PFT type simulated by OR-

CHIDEE. For each grid cell, the fraction of bare soil, tropical

forests, temperate forests, boreal forests, and C3 and C4 grasses is

considered. The type covering the greatest cell fraction is the dom-

inant type. Note that dominant bare soil fraction denotes more than

80 %. Circles denote LGM mega-biomes inferred from pollen and

plant macrofossil records compiled by the BIOME6000 project. Re-

fer to Table 4 to see how PFTs simulated by ORCHIDEE have been

assigned to the mega-biomes mapped in this figure. (b) Detail of the

averaged vegetation composition in grid cells occupied by a domi-

nant mega-biome for LGM_ctrl.

in equatorial Africa is also well captured by ORCHIDEE. In

the Indian summer monsoon region, the simulated weakened

monsoon (Kageyama et al., 2009) leads to the appearance of

desert areas south and east of India, consistent with a dryer

climate revealed by a core from the Indus region (Deplazes

et al., 2014).

From this analysis it appears that sites showing a disagree-

ment between model and data are coastal sites and/or have

a very high bare soil fraction. Coastal sites do not necessar-

ily only represent the vegetation in the coastal region, but

they offer numerous records and allow high-resolution anal-

ysis thanks to their high sedimentation rate, so it is crucial

to include them for millennial-scale analysis. Five (50 %) of

the sites showing no agreement present a very high simulated

bare soil fractions (> 90 %). Woillez et al. (2013) already
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Figure 6. (a) Model–data comparison of mega-biome distribution

for HS_exp based on dominant PFT type simulated by ORCHIDEE.

For each grid cell, the fraction of bare soil, tropical forests, tem-

perate forests, boreal forests, and C3 and C4 grasses is considered.

The type covering the greatest cell fraction is the dominant type.

Note that dominant bare soil fraction denotes more than 80 %. Cir-

cles denote HS_exp mega-biomes inferred from pollen and plant

macrofossil records compilation. Refer to Table 4 to see how PFTs

simulated by ORCHIDEE and reconstructed vegetation have been

assigned to the mega-biomes mapped in this figure. (b) Detail of the

averaged vegetation composition in grid cells occupied by a domi-

nant mega-biome for HS_exp.

pointed out the overestimation of the bare soil fractions by

the ORCHIDEE model. We argue that this bias might partly

explain the observed discrepancy between model and data.

Furthermore, the other sites showing a disagreement, over

Europe and Australia, underestimate grass fraction. For Eu-

rope, the bias is already present in the LGM simulation and is

probably partly due to the systematic overestimation of for-

est by ORCHIDEE in this region (Woillez et al., 2011). Given

the scarcity of data offering a time resolution high enough to

catch millennial-scale vegetation variability, further testing

of the simulated vegetation remains challenging. In conclu-

sion, HS_exp vegetation agrees reasonably well with avail-

able pollen-based vegetation reconstruction.

Finally, based on the reasonable agreement of the simu-

lated changes in vegetation, humidity and precipitation with
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Figure 7. Location of marine and terrestrial paleoarchives sites included in the model–data comparison. Blue diamonds denote speleothem’s

calcite δ18O and red circles denote pollen records. Arabic numbers and Roman numerals displayed on the map identify the location of the

paleoarchives listed in Tables 3 (hydrology) and 4 (vegetation) for site names, references and further details.

observations depicted in this section, we can rely on the va-

lidity of the model to simulate δ18Oterr over a HS.

3.2 Global increase in δ18Oterr during a HS

The model calculates δ18Oterr for LGM_ctrl and HS_exp

as 23.41 and 23.52 ‰, respectively (Table 2). This average

δ18Oterr value is coherent with the δ18Oatm value of 23.8 ‰

with respect to V-SMOW and the finding that terrestrial and

marine contribution to δ18Oatm are similar (Luz et al., 2014).

Moreover, the global increase in δ18Oterr of 0.11 ‰ (Fig. 8)

can quantitatively explain most of the 0.1 ‰ δ18Oatm increase

over HS (Severinghaus et al., 2009; Guillevic et al., 2014;

Fig. 1). In the following, we use the different model out-

puts to decipher the main influences on δ18Oterr and hence

on δ18Oatm.

By construction (Eq. 3), δ18Oterr is linearly dependent on

both δ18Olw and 18εresp; we discuss these two effects below.

Figure 8 (upper panel) details the different contributions to

δ18Oterr change over a HS and demonstrates the dominant

role of δ18Olw (Sect. 3.2.1) compared to 18εresp (Sect. 3.2.2).

Indeed, the 0.11 ‰ increase in δ18Oterr exclusively stems

from δ18Olw increase (+0.14 ‰ over HS_exp), while respi-

ratory fractionation leads to a negative anomaly (−0.03 ‰)

over HS_exp. We explore in more details below the origin

of the relative changes in 18εresp and δ18Olw as calculated by

our modeling approach. In particular, we look at the different

regional contributions to the global 18εresp and δ18Olw sig-

nals since low-latitude regions are associated with the largest

GPP_O2 (Fig. 9a for the whole latitudinal range and Fig. 10a

for a closeup of the tropics) and hence have the strongest in-

fluence on the global δ18Oterr signal (Fig. 9c).

3.2.1 Leaf water

We find global δ18Olw values of 5.16 and 5.30 ‰ for

LGM_ctrl and HS_exp, respectively. The 0.14 ‰ difference

is similar to the δ18O increase observed in ice cores during

HS (Fig. 2). The increase in δ18Olw is clearly visible in the

low-latitude regions. It corresponds to an increase in δ18Op

and a decrease in GPP_O2 weighted relative humidity, both

effects leading to a global δ18Olw increase (Fig. 9b).

Still, when looking at the whole latitudinal range, the

GPP_O2 weighted relative humidity is not significantly dif-

ferent in HS and in LGM state. This is due to the decrease

in relative humidity during HS in the extratropical regions

(Fig. 9b). The net effect of relative humidity on δ18Olw is

thus zero. As a consequence, the main driver of δ18Olw (and

hence δ18Oterr) increase is the increase in GPP_O2-weighted

δ18Op (Fig. 9b) by 0.18 ‰ (Fig. 8). This increase is linked

to the southward shift of the tropical belt occurring during

HS, as suggested from the speleothem data compilation (see

Sect. 3.1.2).

Figure 10 clearly shows how rainfall amount and δ18Op

are anticorrelated as expected on most of the intertropical

band. During a HS, δ18Op is enriched in the Northern Hemi-

sphere down to 14 ◦S. A particular pattern occurs between

the Equator and 14 ◦S, where oxygen production is most

enhanced at HS, as precipitation is more abundant but also

heavier in δ18Op.

3.2.2 Respiration

Respiratory processes lead to a 0.03 ‰ decrease in δ18Oterr

in HS_exp compared to δ18Oterr in LGM_ctrl (Fig. 8a). This

variation is too small to challenge δ18Oterr enrichment caused

by hydrological processes, but the sign of its anomaly raises

questions. Here we explain the stability of 18εresp on millen-

nial timescales by a compensatory effect taking place be-
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Figure 8. Evolution of the main simulated factors controlling atmospheric δ18O. Note that all variables are oxygen-production-weighted,

i.e., integrated over vegetated areas, if not stated with “non w.”. (a) Left panel: HS_exp – LGM_ctrl anomalies of temperature and relative

humidity. Right panel: (left to right) HS_exp – LGM_ctrl anomalies of seawater δ18O, amount-weighted precipitation δ18O, precipitation

δ18O (δ18Op), water vapor δ18O, leaf water δ18O (δ18Olw), respiratory isotope fractionation (−18εresp) and terrestrial contribution to

atmospheric δ18O (δ18Oterr). (b) LGM_ctrl values of same relevant factors as in (a) in δ18Oterr budget. Note that plotted respiratory isotope

fractionation anomaly is inverted as respiration is an oxygen uptake process. Note also that the −18εresp anomaly totals 0.02 ‰ when soil

aeration influence on soil respiratory isotope fractionation is considered. δ18Olw is controlled by δ18Op, temperature and relative humidity

as described by Eq. (4). Combined with 18εresp as described in Eq. (3), one obtains δ18Oterr.

tween the main respiratory pathways. We then carry out a

simple sensitivity experiment to get a better understanding

of the causes of 18αdark_soil negative anomaly during HS.
18εresp is classically separated into four contributions as

given in Eq. (6): soil respiration, leaf respiration, photorespi-

ration and Mehler reaction.

Soil respiration with associated fractionation factor
18αdark_soil represents 63 % of dark respiration (Schlesinger

and Andrews, 2000). It represents 39 % of global terrestrial

respiration in our simulation, in agreement with estimates

from Raich and Potter (1995) of 30 to 40 %. 18αdark_soil

is temperature-dependent (Angert et al., 2003), with higher

fractionation associated with colder soils, causing a high

zonal contrast. This temperature effect leads to a change in
18αdark_soil by 0.19 ‰ at HS, increasing 18εresp by 0.12 ‰ and

in turn depleting δ18Oterr.

The photorespiration fraction, strongly discriminative

against 18O (18αphoto =−21.4 ‰), represents 28.56 % of the

global terrestrial oxygen uptake in LGM_ctrl. The propor-

tion of photorespiration is mainly linked to the change in the

C3 vs. C4 plant proportions and in temperature during pho-

tosynthesis (Von Caemmerer, 2000; Hoffmann et al., 2004).

During HS_exp, photorespiration fraction increases by 1 %

(29.52 %), driven by a slight decrease in C4 grass (1.3 %)

and a slight photosynthesis temperature increase (0.3 ◦C). As

a result, change in photorespiration fraction and soil respira-

tion lead 18εresp to decrease by 0.03 ‰ in HS_exp, thus caus-

ing δ18Oterr enrichment.

In summary, in our model, a weaker 18αdark_soil during

HS cancels out the effect of increased photorespiration on
18εresp. Note that this compensation between the two main

respiratory processes explains not only the temporal stability

of 18εresp but also its zonal stability. Indeed, in high latitudes,

cold temperatures lead to a weak photorespiration but strong

soil isotope fractionation. In low latitudes, despite a weak

soil isotope fractionation, high temperatures and variable C4

fraction lead to a highly variable photorespiration.

The 0.19 ‰ increase in 18αdark_soil during HS needs to be

considered carefully. Indeed, following the southward migra-

tion of the tropical rain belt during HS, tropical soils gener-

ally dry out during HSs, as inferred from the lower atmo-

spheric nitrous oxide concentration and its isotopic compo-

sition during HS1 (Schilt et al., 2014). Well-aerated soils

are associated with a strong discrimination (Angert et al.,

2003). Well-aerated tropical soils of the Northern Hemi-

sphere should thus lead to a stronger 18αdark_soil, owing to

the greater area of the northern vs. southern tropics. We per-

form a sensitivity study to assess the effect of soil moisture

content on 18αdark_soil by allowing the latter to vary in the

intertropical band according to the amount of precipitation

simulated by the IPSL model, used as a proxy for soil aera-

tion. Concretely, 18αdark_soil is allowed to vary from its initial

value (e.g., −10.2 ‰ for tropical waterlogged soils) up to a

factor of 2 (−20.2 ‰ for well-aerated tropical soils). Note

that not only tropical but also temperate soils are simulated

in the 30◦ S–30◦ N latitudinal band, as the type of soil is re-

lated to the vegetation cover in our model (Sect. 2.4.3).
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Figure 9. (a) Zonal annual mean of gross primary productivity ex-

pressed in terms of carbon (GPP_C) and oxygen (GPP_O2) annual

molar fluxes for LGM_ctrl and HS_exp, respectively. (b) Zonal

annual-mean anomalies of δ18Olw, δ18Op and relative humidity

(note its inverted x axis). (c) Zonal annual-mean anomalies for

−
18εresp, δ18Olw and δ18Oterr. Note that all variables of panels

(b) and (c) are oxygen-production- (GPP_O2) weighted.

18αdark_soil totals −22.36 ‰ in the modified run, 6.12 ‰

stronger than in the LGM control run (−16.24 ‰). δ18Oterr,

increases subsequently by 2.91 ‰ The picture is similar for

HS_exp run, where 18αdark_soil strengthens by 6.17 ‰ from

−16.06 to −22.23 ‰, leading δ18Oterr to increase by 2.96 ‰

at HS.

While the absolute values of 18αdark_soil,
18εresp and

δ18Oterr are significantly modified by accounting for tropi-

cal soil aeration, this does not modify the sign of 18αdark_soil

anomaly between the LGM and HS. However, its magni-

tude is slightly reduced by 0.05 ‰, which causes the 18εresp

anomaly to vary from −0.03 to +0.02 ‰. As a result,

δ18Oterr is enriched by 0.16 ‰ during HS. This 0.05 ‰ in-

crease in δ18Oterr anomaly may give an estimate of the mag-

nitude of the uncertainty associated with 18αdark_soil when

considering soil wetness. This sensitivity test does not fun-

damentally affect the conclusion of the present study, as

the 18εresp anomaly, although becoming positive, remains

very small (+0.02 ‰) but underlines the limitations of our

approach. Why does a 18αdark_soil negative anomaly per-

sist when soil aeration is considered? First, in our sensi-

tivity test, we use the amount of precipitation as an in-

dex for soil aeration. This approach may be too simple and

could be improved by quantitatively relating the soil aera-
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Figure 10. Intertropical profiles of (a) zonal annual mean of gross

primary productivity expressed in terms of oxygen (GPP_O2) an-

nual molar fluxes for LGM_ctrl and HS_exp. (b) Zonal annual

mean of oxygen-production-weighted δ18Op for LGM_ctrl and

HS_exp. (c) Zonal annual mean of rainfall amount for LGM_ctrl

and HS_exp.

tion to the model’s rainfall amount and land surface slope

by using existing parameterizations employed in models that

predict nitrous oxide production (e.g., LPX-Bern, which is

a state-of-the-art bottom-up dynamic global vegetation and

land surface process model; Stocker et al., 2013). Second,

soil respiration is closely linked to the vegetation cover in

our model, as types of soil (boreal, temperate, tropical) and

their associated fractionation factor are related to PFTs rather

than land area (Sect. 2.4.3). Third, aboveground oxygen

productivity controls the rate of soil respiration. As South-

ern Hemisphere tropics dominate over Northern Hemisphere

tropics in terms of GPP_O2 for both LGM and HS runs,
18αdark_soil anomaly remains negative even when consider-

ing soil aeration. The distribution of vegetation simulated by

ORCHIDEE, favoring Southern Hemisphere tropics, com-

bined with the GPP_O2 weighting of soil respiration, ex-

plains why the drying-out of the Northern Hemisphere soils,

albeit covering a greater land area, does not lead to a stronger
18αdark_soil during HS in our model.

4 Discussion

Our results suggest a strong control of tropical hydrology on

δ18Oterr through changes in δ18Op. It suggests that δ18Oatm

is related to tropical hydrology and may be a good tracer for

global monsoon signal. The aim of the following discussion

is to evaluate these results by (i) providing some insights on

δ18Omar estimate and (ii) testing the robustness of our con-
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clusion on the driver of δ18Oterr changes through three sen-

sitivity experiments separating the different parameters (hy-

drology, climate and vegetation).

4.1 Estimate of δ18Omar over a Heinrich stadial

δ18Omar has been recently estimated as 24.3± 2.0 ‰ for

present day (Luz et al., 2014). In order to estimate δ18Omar

for the LGM and HS, we assumed that fractionation during

oxygen uptake by marine biosphere remained constant be-

tween the LGM/HS and present day and used a mean ocean

δ18O enriched by 1 ‰ at the LGM (Waelbroeck et al., 2002).

This results in a value of δ18Omar of 25.3± 2.0 ‰ for the

LGM and HS. It is important to note that a rise in sea level

during a HS would lead to a depleted mean ocean δ18O, as

polar ice sheets accumulate 16O, and can therefore not ex-

plain the increased δ18Oatm observed during stadials.

Because of the spatial limitation of paleorecords to provide

a global picture of marine primary productivity, we have esti-

mated the marine productivity for the LGM and HS using the

Pelagic Interaction Scheme for Carbon and Ecosystem Stud-

ies (PISCES) model. The PISCES model is a biogeochemi-

cal model of the global ocean including a simple representa-

tion of marine ecosystem and forced offline by the AOGCM

IPSL-CM4 (Aumont and Bopp, 2006; Mariotti et al., 2012).

The model PISCES has already been compared under glacial

conditions with observations (Mariotti et al., 2012; Tagli-

abue et al., 2009; Bopp et al., 2003) and reproduces roughly

the paleoproductivity reconstruction of Kohfeld et al. (2005).

Using the same forcings as for our simulations, Mariotti

et al. (2012) simulate a global decrease in oceanic primary

productivity of 16 % during a Heinrich event, in agreement

with independent modeling studies (Schmittner, 2005; Men-

viel et al., 2008; Schmittner and Galbraith, 2008) and more

important than the one in terrestrial GPP (3.5 %). Because

δ18Omar is larger than δ18Oterr, this decrease in marine pro-

ductivity would lead to a decrease in global δ18Oatm during

the HS, opposite to the observation. We simulated a change in

the marine production to assess its impact on δ18Oatm signal.

With a change of 10 % in marine export, δ18Oatm varies by

0.05 ‰. However this result needs to be treated with caution

for two main reasons. (i) The fraction of land versus ocean

production is strongly affecting δ18Oatm if the isotope frac-

tionation factors associated with the terrestrial and marine

production are not similar. Pioneer studies on the Dole effect

often invoked the marine-to-terrestrial production ratio to ex-

plain the observed variations. Though it is not the case in

our model, recent studies suggest their magnitude to be very

close, with δ18Omar 1.8 ‰ higher than δ18Oterr. The change

in δ18Oatm is thus likely to be smaller in the real world. (ii)

Recent studies (eg. Mariotti et al., 2012) rather suggest a de-

crease in marine export after a Heinrich event. This would

lead to a decrease in δ18Oatm signal that is in opposition to

the observations as mentioned in Section 4.1. We conclude

that marine productivity is not the driver for δ18Oatm increase

during HS.

4.2 Disentangling the influences of climate, hydrology

and vegetation on δ18Oatm: sensitivity experiments.

In order to assess the robustness of our conclusion stating that

the low-latitude hydrological cycle is the driver of δ18Oatm

changes, we have run three different experiments:

– In HSclim we test the impact of the climatic conditions.

This simulation is similar to LGM-ctrl, except that the

temperature and relative humidity from HS_exp are pre-

scribed as boundary conditions.

– In HShydro we test the impact of the hydrological

cycle. This simulation is similar to LGM-ctrl, except

that δ18Op and δ18Ovap from HS_exp are prescribed as

boundary conditions.

– In HSveget we test the impact of the vegetation. This

simulation is similar to LGM-ctrl, except that the vege-

tation production and distribution from HS_exp are pre-

scribed as boundary conditions.

Figure 11 summarizes the results of the sensitivity analy-

sis in terms of temperature, humidity, and oxygen isotopic

composition of δ18Op, δ18Olw and δ18Oterr. The sensitivity

tests show that the implementation of one parameter from

HS_exp (HSclim, HShydro and HSveget) leads to a simu-

lated δ18Oterr anomaly similar to or higher than in the full

HS_exp.

In HSclim, δ18Oterr enrichment is mostly caused by the

0.3 % decrease in relative humidity over the LGM veg-

etated areas after the AMOC collapse, since δ18Op and

δ18Olw are not modified by definition. This global decrease

in GPP_O2-weighted relative humidity is not visible in the

global HS_exp (Fig. 8) and hence does not explain the

δ18Oterr increase in HS_exp. In HSveget, the southward shift

of HS_exp vegetation leads to a global GPP_O2 weighted

relative humidity decrease by 0.5 %. As in HSclim, this leads

to a high δ18Oterr positive anomaly. The effect of relative

humidity on δ18Oterr is minimized in HS_exp, as the south-

ward shift in vegetation counterbalances the change in cli-

matic conditions. This compensation explains why the final

GPP_O2 weighted relative humidity does not vary.

In HShydro, the δ18Op increase explains the whole

δ18Oterr increase. This increase in GPP_O2-weighted δ18Op

is similar in HShydro and HS_exp, which confirms that

the δ18Oterr simulated by the model in the full experiment

HS_exp is arising from a change intrinsic to the hydrological

cycle, only slightly affected by vegetation distribution.

In addition, note that a weakening of δ18Olw only oc-

curs with HS vegetation (HS_exp, HSveget), regardless of

the climatic conditions. Moreover, HSclim depicts a stronger

δ18Olw, caused by a higher temperature increase over HS,

Clim. Past, 11, 1527–1551, 2015 www.clim-past.net/11/1527/2015/



C. Reutenauer et al.: δ18O variations during a Heinrich stadial 1545

    

10
3

 δ
1

8
O

-0.05

0

0.05

0.1

0.15

0.2

0.25

precip vapor respiration leaf water terrestrial oxygen

    

°C

0

0.2

0.4

HSfull
HSclim HShydro

HSveget

%

-0.5

-0.3

-0.1

0.1

temperature humidity

Figure 11. Summary of sensitivity study experiments. HSfull uses

the same settings as HS_exp, while HSclim, HShydro and HSveget

experiments are identical to LGM_ctrl, except for meteoric wa-

ter isotopic composition, climatic conditions, or vegetation pro-

duction and distribution, respectively, originating from HS_exp.

For each of the experiments, an annual-mean anomaly (experiment

– LGM_ctrl) of oxygen-production-weighted temperature, relative

humidity, δ18Op, water vapor δ18O, δ18Olw, 18εresp and δ18Oterr is

presented.

leading to an enhanced photorespiration fraction among C3

plants. However, the temperature effect on δ18Olw remains

minor.

The global impact of 18εresp is negligible in all exper-

iments, with variations 1 order of magnitude lower than

δ18Op.

Finally, these tests confirm the strong control of hydrolog-

ical processes on δ18Oterr, and highlight the role of the vege-

tation distribution in defining δ18Op and climatic conditions

recorded by δ18Oterr.

5 Conclusions and perspective

Our study first aimed at quantitatively testing the driving of

δ18Oatm by tropical hydrology as suggested by the strong cor-

relation between local records of δ18Oc and global record

of δ18Oatm on the millennial scale. For this we used a HS-

type simulation under LGM background conditions with an

oxygen isotope mass balance model using spatial and tem-

poral fields of (i) temperature and relative humidity from the

AOGCM IPSL-CM4, (ii) PFT distribution and GPP provided

by the dynamic global vegetation model ORCHIDEE, (iii)

oxygen isotope composition of water vapor and precipita-

tion from the AOGCM LMDZ-iso, and (iv) the latest iso-

tope fractionation factor measurements involved in respira-

tory and photosynthetic processes.

Validation of AOGCM outputs feeding the oxygen iso-

tope mass balance model was performed through a model–

data comparison of the main drivers of δ18Oterr: (i) simulated

δ18Op was compared to speleothem’s calcite δ18O anoma-

lies, and in most sites showed excellent agreement despite

the complexity of the δ18Oc signal; (ii) simulated HS humid-

ity was compared to the reconstructed ones, broadly agree-

ing with paleodata; and (iii) simulated vegetation was com-

pared with palynological reconstructions for LGM and HS,

and was qualitatively consistent.

The model simulates a terrestrial enrichment of δ18Oterr

of 0.11 ‰, which mostly arises from the δ18Op signal. On

a global scale, respiration fractionation only plays a minor

role in the anomaly observed during HS, and slightly de-

creases δ18Oterr in our simulation, driven by a weaker isotope

fractionation of soil respiration during HS that masks the ef-

fect of increased photorespiration. Accounting for the effect

of soil aeration on 18αdark_soil modifies the 18εresp anomaly

by 0.05 ‰, a change too small to challenge δ18Op main con-

trol on δ18Oterr. However, the simplicity of our approach to

model soil moisture content and the GPP_O2 weighting of
18αdark_soil favoring Southern Hemisphere tropics are likely

to explain this result. In order to precisely evaluate the uncer-

tainty associated with 18εresp, an improved parameterization

of soil aeration will be needed. This limitation of the model

must thus be kept in mind when considering the conclusion

of this study.

The strong control of the low-latitude hydrological cycle

on simulated δ18Oatm on millennial timescales suggests that

δ18Oatm records, at first order, changes in monsoonal activ-

ity on millennial timescales, in agreement with CH4 mix-

ing ratio variations. Indeed, rapid CH4 variations during the

last glacial period are generally attributed to changes in the

low-latitude water cycle (Baumgartner et al., 2014; Brook

et al., 2000; Chappellaz et al., 1993) driven by latitudinal

shifts of the ITCZ and the monsoon systems (e.g., Chiang,

2009). Such a signal can also be used for exploring the low-

latitude hydrological cycle characteristic of Heinrich events.

Indeed, the recent study of Rhodes et al. (2015) suggests that

observed CH4 spikes in WAIS Divide ice core during the

cold phases of HSs represent the hydrological signature of

Heinrich events, through activation of Southern Hemisphere

wetlands. The Guillevic et al. (2014) multi-ice-core prox-

ies approach over GS9–HS4 also suggests a decoupling be-

tween changes in Greenland temperatures and low-latitude

hydrology identified in both CH4 and δ18Oatm, and demon-

strates the need for high-resolution data with common pre-

cise chronology to explore submillennial variations.

δ18Oatm is a valuable tool to assess the validity of Earth

system model simulations, as it integrates a combination

of hydrological, climatic and biological processes. Further-

more, δ18Oatm is a global signal, which mostly arises from

the tropics and integrates all vegetated areas. Therefore, the

ability of a model to catch δ18Oatm millennial-scale varia-

tions implies a correct spatial representation of an ensemble

of processes. The comparison of Earth system model out-

puts with global proxies such as δ18Oatm, involving the main

components of the climatic system, is crucial for gaining
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confidence in their ability to represent the real world. Our

approach is mainly restricted to terrestrial contribution, but

future modeling exercises should also include the oceanic

δ18Oatm signal.
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High-lights 

Complete EPICA Dome C δ18Oatm record between 100-800 ka. 

δ18Oatm link to insolation is perturbed by occurrence of millennial events. 

δ18Oatm and δ18Ocalcite can be used to improve ice core chronology. 

 

Abstract 

Deep ice core chronologies have been improved over the past years through the addition of new 

age constraints. However, dating methods are still associated with large uncertainties for ice 

cores from the East Antarctic plateau where layer counting is not possible. Indeed, an uncertainty 

up to 6 ka is associated with AICC2012 chronology of EPICA Dome C (EDC) ice core, which 

mostly arises from uncertainty on the delay between changes recorded in δ18Oatm and in June 

21st insolation variations at 65°N used for ice core orbital dating. Consequently, we need to 

enhance the knowledge of this delay to improve ice core chronologies. Here we present new 

high-resolution EDC δ18Oatm record (153-374 ka) as well as new δO2/N2 measurements (163-332 

ka) performed on well-stored ice to provide continuous records of δ18Oatm and δO2/N2 between 

100 and 800 ka.  
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The comparison of δ18Oatm with the composite δ18Ocalcite from East Asian speleothems shows that 

both signals present similar orbital and millennial variabilities, which may represent shifts in the 

InterTropical Convergence Zone position, themselves associated with Heinrich events. We thus 

propose to use the δ18Ocalcite as target for δ18Oatm orbital dating. Such a tuning method improves 

the ice core chronology of the last glacial inception compared to AICC2012 by reconciling the 

NGRIP and mid-latitude climatic records. It is especially marked during Dansgaard-Oeschger 25 

where the proposed chronology is 2 ka older than AICC2012, suggesting that the δ18Ocalcite used 

to align the δ18Oatm for ice core dating is an improvement compared to the previous methods. 

Keywords: oxygen isotopes, δ18Oatm, glacial terminations, water cycle, ice core, chronology. 

 

1. Introduction 

The EPICA Dome C (EDC) ice core provides a continuous 800 ka (thousands of years before 

1950) record of past atmospheric greenhouse gases concentrations (Spahni et al., 2005; 

Loulergue et al., 2008; Lüthi et al., 2008) and Antarctic surface temperature (Jouzel et al., 2007), 

contributing to paleoclimatic and paleoenvironmental information. However the uncertainties 

arising from ice core dating methodologies limit the interpretation of records in terms of past 

climate dynamics, especially on long time scales. Establishing a causal relationship between 

orbital forcing (precession or obliquity) and polar temperature over deglaciations, or making the 

link between polar ice cores and low latitudes climate archives is particularly critical in this 

context. The EDC3 chronology (Parrenin et al., 2007) has been developed using ice flow 

modeling, peaks in 10Be record and orbital dating constraints based on air content and δ18Oatm 

(δ18O of atmospheric O2), especially in the deeper part of the ice core (300-800 ka, Dreyfus et 

al., 2007). The more recent AICC2012 chronology (Bazin et al., 2013; Veres et al., 2013) was 

built using revised and additional age constraints compared to EDC3, especially through the 

addition of numerous gas and ice stratigraphic links, combined with an inverse dating method 

(Datice, Lemieux-Dudon et al., 2010) to provide a coherent chronology for four Antarctic ice cores 
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(EDC, Vostok, EPICA Dronning Maud Land - EDML, TALos Dome ICE core - TALDICE) and one 

Greenland ice core (NorthGRIP - NGRIP). An uncertainty of up to 6 ka is associated with the 

AICC2012 EDC chronology for the oldest part (Bazin et al., 2013).  

Despite the numerous dating constraints implemented in the EDC3 and AICC2012 chronologies, 

there are evidences that these chronologies should be revised. First, the comparison of Dome F 

(DFO2006) and AICC2012 age scales over the Marine Isotope Stage (MIS) 5 features an age 

difference with maximum values of 4.5 and 3.1 ka at MIS 5d and MIS 5b respectively (Fujita et 

al., 2015). Second, the comparison of the NGRIP δ18Oice record on the AICC2012 chronology 

with lower latitudes records such as the Northern rim of the Alps speleothems - NALPS (Boch et 

al., 2011) highlights inconsistencies of several millennia between chronologies over the last 

glacial inception (Veres et al., 2013). 

Total air content has largely been used for the establishment of EDC chronologies (Parrenin et 

al., 2007) based on its link with the integrated local summer insolation (Raynaud et al., 2007). 

Another ice core parameter, the δO2/N2, was proposed as an orbital tuning tool (Bender, 2002). 

Indeed, the δO2/N2 outlines variations at orbital scale that are in phase with the local summer 

insolation (Bender, 2002; Kawamura et al., 2007; Suwa & Bender, 2008; Landais et al., 2012; 

Bazin et al., 2016). The relationship between δO2/N2 and the local summer insolation is likely 

established through the near-surface snow metamorphism (Hutterli et al., 2010) that influences 

snow density down to the pore close-off depth during firnification (Fujita et al., 2009). Then, at 

close-off, trapping process favors the loss of O2 compared to N2 molecules (Battle et al., 1996; 

Huber et al., 2006; Severinghaus & Battle, 2006). The same relationship between δO2/N2 and the 

local summer insolation has been observed in the Greenland GISP2 ice core record by Suwa & 

Bender (2008). This link can be used to build ice core chronologies when associated with an 

appropriate error bar. 

The δ18Oatm measured in ice cores is a complex signal that can still be related to the low latitude 

water cycle (Landais et al., 2010; Seltzer et al., 2017). This marker combines variations in 

biospheric and low latitude water cycle processes, thus integrating changes in global sea level, 

water cycle and biosphere productivity through photosynthesis and respiration fluxes (Bender et 
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al., 1994). Although the drivers of δ18Oatm variations over the last 800 ka remain poorly known, 

several studies have highlighted the resemblance between those variations and the precession 

signal or mid-June 65°N insolation (Jouzel et al., 1996; Petit et al., 1999; Dreyfus et al., 2007; 

Landais et al., 2010). These two records present a strong correlation in the precession band. A 

5-6 ka lag is classically applied between precession and δ18Oatm minima, as primarily observed 

over Termination I (Bender et al., 1994; Jouzel et al., 1996; Petit et al., 1999; Jouzel et al., 2002; 

Dreyfus et al., 2007). The existence of this lag and the difficulty to explain it due to the complexity 

of the δ18Oatm signal are the main reasons why EDC ice core chronologies are associated with a 

6 ka uncertainty. A reduction of this error bar would allow the use of δ18Oatm as a better dating 

tool. 

Advances in the use of δ18Oatm for chronology construction goes through a better understanding 

of processes affecting the δ18Oatm. It has been suggested that precessional variations in solar 

input can play a key role in influencing the low latitude water cycle and hence δ18Oatm through 

changes of the ITCZ (InterTropical Convergence Zone) position (Bender et al., 1994; Landais et 

al., 2010). The role of precession or northern summer insolation on ITCZ shifts is expected from 

interhemispheric atmospheric energy balance (Cheng et al., 2016). It is visible in East Asian 

δ18Ocalcite record with the additional imprint of millennial scale variability. The resemblance 

between δ18Oatm and East Asian δ18Ocalcite has already been highlighted (Wang et al., 2008; 

Landais et al., 2010). A recent speleothem composite δ18Ocalcite record from Chinese caves 

supports the idea that the last seven glacial terminations recorded in δ18Ocalcite were driven by 

Northern Hemisphere summer insolation changes (Cheng et al., 2016). Since speleothem 

records are precisely dated, this composite record is a good candidate to progress in our use of 

δ18Oatm as a dating constraint.   

In this paper we first present new high-resolution δ18Oatm and δO2/N2 reference records from EDC 

ice core over the last 400 ka and hence complement the study of Bazin et al. (2016) focused on 

the 300-800 ka period. We use these composite records to decipher the orbital and millennial 

components of the δ18Oatm signal and explore mechanisms driving the δ18Oatm variations in 
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comparison with East Asian δ18Ocalcite. We thus propose a novel method using the δ18Oatm data 

to improve the ice core dating and find support for it through an application focusing on the last 

glacial inception. 

2. Methods 

2.1. Analytical method 

All analyzed samples come from the EPICA Dome C deep ice core from Antarctica. 75 samples 

were stored at -50 °C and could be used for both δ18Oatm and δO2/N2 measurements. Additional 

265 samples, stored at -20 °C, completed the δ18Oatm series. Except for the 56 samples measured 

at Princeton University in 2008 for δ18Oatm, following the analytical method given in Dreyfus et al. 

(2010), most of the δ18Oatm and all δO2/N2 analyses have been performed at LSCE using a semi-

automatic extraction line (Capron et al., 2010). Before measurement, 3 to 5 mm of ice are 

removed from each sample face in order to prevent contamination from exchanges with ambient 

air. Each day, three ice samples with duplicates are placed in cold flasks and the air in the flask 

is evacuated. The samples are then melted and left at room temperature for at least 1h30 in order 

to extract the air trapped in samples. The air samples are transferred through water vapor and 

CO2 traps one by one and are cryogenically trapped into a manifold immersed in liquid helium 

(Capron et al., 2010; Bazin et al., 2016). Two exterior air samples are also analyzed for each 

daily batch of measurements. These exterior air samples serve as standard for δO2/N2, δ18Oatm 

and atmospheric δ15N measurements, and are used to check the evolution of our internal 

laboratory standard and the proper functioning of our analytical set-up. 

The measurements of the isotopic composition of air extracted from the ice are then performed 

using a dual inlet Delta V plus (Thermo Electron Corporation) mass spectrometer. A run is 

composed of 16 measurements for each sample and allows measurements of the composition 

of δ18O, δ15N, δO2/N2 and CO2 (mass 44) simultaneously.  

2.2. Corrections 
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The raw data are corrected for several processes such as pressure imbalance and mass 

interferences following procedures described in Landais et al. (2003a) and Severinghaus et al. 

(2003). They also need to be calibrated against the mean exterior air values in order to express 

the δ18Oatm, δ15N and δO2/N2 with respect to the composition of atmospheric air, i.e. the standard 

of reference for these isotopic and elemental ratios. As we did not observe any evolution in the 

isotopic measurements of atmospheric air through the period of measurements, the correction 

with respect to atmospheric air was done using a constant value for each period of 

measurements. In addition to these standard corrections, we also account for firn fractionation 

and gas loss effects. 

2.2.1. Firn fractionation correction due to diffusive processes 

The δ18O of O2 and δO2/N2 records must be corrected for processes in the firn diffusive column 

that directly affect the distribution of isotopes. The associated fractionations are driven either by 

the Earth’s gravity field or by the temperature gradient within the firn column (Severinghaus et 

al., 1998). In our case, the thermal fractionation correction in East Antarctica is neglected 

because temperature changes are too slow to create large transient temperature gradients, 

which lead to the migration of the heavier species toward the colder regions of the firn column 

(Goujon et al., 2003; Bréant et al., 2017).  

The fractionation induced by the Earth’s gravity field is proportional to the mass difference 

between the considered isotopes: 2 g/mol for 18O/16O ratio, 1 g/mol for the 15N/14N ratio and 4 

g/mol for the O2/N2 ratio (Craig et al., 1988; Schwander, 1989; Severinghaus et al., 1998). Hence, 

the δ18O will be affected twice as much as the δ15N by the gravitational signal. To correct the 

δ18Oatm from gravitational fractionation effects, we use the measurements of δ15N of N2 performed 

on the same samples (Eq. 1), assuming that δ15N enrichment in air bubbles is only of gravitational 

origin. The δO2/N2 is also corrected using δ15N of N2 but with a factor 4 (Eq. 2). 

δ18Oatm corrected =  δ18Oatm − 2 × δ15N       (Eq. 1) 

 

δO2/N2corrected =  δO2/N2 − 4 × δ15N       (Eq. 2) 
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2.2.2. Gas loss correction 

Several authors have shown that gas loss fractionation affects the δ18O of O2 when ice is stored 

for a long time above -50 °C (Landais et al., 2003b; Dreyfus et al., 2007; Kawamura et al., 2007; 

Suwa & Bender, 2008; Severinghaus et al., 2009). This loss of O2 affects the δ18Oatm following a 

linear relationship (Landais et al., 2003b, Appendix A) and has to be taken into account: 

δ18Oatm corrected =  δ18Oatm + (δO2 N2⁄ + 10) × 0.01     (Eq. 3) 

 

The resulting pooled standard deviation is 0.03 ‰ for the δ18Oatm measurements and 0.37 ‰ for 

the δO2/N2 measurements after taking all corrections into account. 

2.3. New records 

We present here new δ18Oatm measurements on 340 samples regrouping different data sets from 

LSCE and Princeton University (Table 1). We also present 75 new δO2/N2 measurements 

performed on EDC ice samples that have been stored at -50 °C until their analysis (Table 1). The 

common AICC2012 chronology (Bazin et al., 2013; Veres et al., 2013) has been used to convert 

the sample depths into corresponding gas and ice ages. 

Year Measurements Laboratory 
Number of 
samples 

Depth (m) Age (ka) 

2014 to 2017 δ18Oatm LSCE 284 
1872.23                   

-                     
2664.72 

153.03               
-                 

374.22 

2008 δ18Oatm 

Princeton 
University 

(Dreyfus, PhD 
thesis) 

56 
2261.63               

-               
2351.88 

235.01                
-                  

256.35 

2014 to 2016 δO2/N2 LSCE 75 
1904.07                   

-                     
2561.87 

163.56               
-                 

332.03 

 

Table 1. Summary of the presented new EDC δ18Oatm and δO2/N2 data. 



8 
 

3. Results 

3.1. δ18Oatm over the last 800 ka 

Our dataset complements previously available EDC δ18Oatm series between 0-40 ka, 98-152 ka 

and 300-800 ka (Dreyfus et al., 2007, 2008; Landais et al., 2013; Bazin et al., 2016) with an 

overlap between 300 and 374 ka. To display a continuous δ18Oatm record over the last 800 ka, 

the δ18Oatm record presented on Fig. 1 between 40 and 98 ka has been obtained from the Vostok 

ice core (Petit et al., 1999). The common EDC δ18Oatm section between 300 and 374 ka shows a 

good agreement between the previous and new data with comparable trends and amplitude 

variations. Thanks to this new record, the δ18Oatm over the last four terminations is recorded at 

high temporal resolution (~300 years for Terminations I and II, ~160 years for Termination III and 

~700 years for Termination IV, Fig. 1), the highest corresponding to Termination III.  

Fig. 1 displays the good correlation between the EDC δ18Oatm signal and June 21st insolation 

variations at 65°N as already observed in previous studies (Petit et al., 1999; Dreyfus et al., 

2007). The amplitudes of δ18Oatm variations and June 21st insolation at 65°N are comparable, 

except for two distinct periods: 190-230 ka and around 430 ka. The high-resolution EDC record 

allows to look in details at the behavior of δ18Oatm during terminations. Terminations I, II, IV and 

V display a large amplitude δ18Oatm decrease in parallel with relatively large variations in June 

21st insolation at 65°N and important increases in sea-level and δD of EDC ice core (Fig. 1). On 

the opposite, the δ18Oatm record over Termination III is associated with a lower amplitude for the 

decrease and displays a superimposed millennial-scale variability (inset of Fig. 1) as previously 

identified for the last glacial period by Landais et al. (2007) and Severinghaus et al. (2009). The 

reason why Termination III exhibits a different signal compared to Terminations I, II, IV and V, 

may be linked to the fact that these four terminations are associated with strong Heinrich events 

while Termination III is associated with a series of Heinrich events of smaller IRD imprint but also 

with a smaller sea level change (Fig. 1). 
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Fig. 1. Top: Record over the last 800 ka of ice δD from EDC (light green: Jouzel et al., 2007) and global sea level 

estimate (green: Bintanja et al., 2005). Middle: Composite EDC-Vostok δ18Oatm variations (blue: Petit et al., 1999; 

Dreyfus et al., 2007, 2008; Landais et al., 2013; Bazin et al., 2016, red: this study) on the AICC2012 chronology (Bazin 

et al., 2013; Veres et al., 2013) and the June 21st insolation signal at 65°N (grey: Laskar et al., 2004). Bottom: The 

percentage of IRD at site ODP980 (orange: McManus et al., 1999) transferred on AICC2012 timescale (Vazquez 

Riveiros, Comm. Pers.) and the Ca/Sr ratio at site U1302, a proxy of Laurentide sourced IRD (yellow: Channell et al., 

2012). The grey bars highlight the glacial terminations. The inset shows a focus on the high-resolution data over 

Termination III. 

The long EDC δ18Oatm record can readily be compared to the Vostok and Dome F data over the 

last 400 ka (Petit et al, 1999; Kawamura et al., 2007; Fig. 2). While Vostok and Dome C are both 

drawn on the AICC2012 chronology, the Dome F chronology DFO2006 has been transferred to 
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AICC2012 by Bazin et al. (2016) using the volcanic synchronization of EDC and Dome F only 

over the last 216 ka (Fujita et al., 2015).The resolution of Vostok and Dome F data are lower than 

the EDC record (~1.27 ka and ~1.15 ka compared to ~0.61 ka resolution respectively for the last 

400 ka). This difference in resolution is especially large during terminations. The orbital trend is 

similar for the three δ18Oatm signals, with a clear resemblance to the 65°N mid-June insolation. 

The amplitudes of the δ18Oatm signals are also identical except when the higher resolution of the 

EDC record allows a better description of δ18Oatm peaks (e.g. between 240 and 280 ka). 

 

Fig. 2. Comparison of EDC δ18Oatm data (blue: Dreyfus et al., 2007, 2008; Landais et al., 2013; Bazin et al., 2016; this 

study), Vostok record (green: Petit et al., 1999; Bazin et al., 2013) and Dome F record (orange: Kawamura et al., 

2007). Dome C and Vostok are drawn on the AICC2012 chronology. Dome F is presented on AICC2012 between 0-

216 ka using volcanic synchronization (Fujita et al., 2015). The June 21st insolation at 65°N is also represented (grey: 

Laskar et al., 2004). 

3.2. δO2/N2 record 

δO2/N2 data measured on EDC ice stored at -50 °C have already been published between 338 

and 800 ka and also between 100 and 161 ka (Landais et al., 2012; Bazin et al., 2016). We 

present here new measurements for the time period covering 163-332 ka (Fig. 3). These new 

data allow a continuous record from 100 to 800 ka on EDC well-conserved ice. The most recent 

100 ka do not show clear insolation imprinted variability due to large δO2/N2 depletions at the air 

bubbles/clathrates transition (Bender, 2002). 
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On Fig. 3, we can see clear similarities between the local December 21st insolation (75°S for 

EDC) and δO2/N2 variations as evidenced in previous studies (Bender, 2002; Kawamura et al., 

2007). Even if there is a clear correspondence between δO2/N2 and local summer insolation 

variations, the relative amplitudes of the two signals do not match, as already observed for the 

period 350-800 ka (Bazin et al., 2016). 

 

Fig. 3. EDC records of δO2/N2 (blue: Landais et al., 2012; Bazin et al., 2016, red: this study) on the AICC2012 

chronology superimposed to the 75°S summer solstice (December 21st) insolation (grey: Laskar et al., 2004). The grey 

bars highlight the glacial terminations. 

Landais et al. (2012) and Bazin et al. (2016) identified a general decreasing δO2/N2 trend over 

the last 800 ka by 7.9 ‰ (1σ) per million years (Ma). Stolper et al. (2016) have interpreted the 

mean decrease of 8.4 ‰ per million years (±0.2 ‰ per million years, 1σ) for all δO2/N2 record 

(EDC, Vostok and Dome F) as a result of the changes in organic carbon fluxes over the last 800 

ka. Still, many of the δO2/N2 data presented in the cited work were affected by gas loss, hence 

questioning the robustness of this long δO2/N2 trend. Our new measurements, free from gas loss 

correction, show that this long-term trend is significant and we obtain a new value of 7.0±0.6 ‰ 

per million years (1σ) decrease of δO2/N2 for the whole EDC curve (Fig. 4).  

The EDC δO2/N2 record can also be compared with Vostok (Suwa & Bender, 2008) and Dome F 

(Kawamura et al., 2007) measurements covering the last 400 ka (Fig. 4). Note that the EDC 

record is the only one that is not much affected by gas loss. Dome F and Vostok δO2/N2 data 
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displayed on Fig. 4 were obtained on samples stored at -20 °C and corrected for gas loss. 

However, similar decreasing trends are observed for all three sites with a higher value for EDC 

than for Dome F and Vostok (Fig. 4). The variations at orbital scale are also observed on these 

three records between 100-150 ka, as previously noted by Bazin et al. 2016. Furthermore, the 

Vostok curve shows lower values and higher amplitude than the other two sites, most probably 

due to the gas loss influence. 

 

Fig. 4. Inter-comparison of δO2/N2 records from EDC (blue: Landais et al., 2012; Bazin et al., 2016; this study), Vostok 

(green: Suwa & Bender, 2008) and Dome F (orange: Kawamura et al., 2007) presented on the AICC2012 chronology. 

The Dome F data are transferred on the AICC2012 chronology using the volcanic matching of Fujita et al. (2015) over 

the period 0-216 ka. 

4. Discussion 

4.1. δ18Oatm orbital variations  

Orbital tuning is largely used for dating paleoclimate archives. Still, one of the main difficulties is 

to properly determine the orbital target. This is particularly important for δ18Oatm because of the 

multiplicity of mechanisms involved in driving its variations. Some studies used the June 21st 

insolation at 65°N as target for δ18Oatm (Jouzel et al., 1996; Shackleton, 2000; Dreyfus et al., 

2007), similarly to the target used for marine core orbital tuning with mean ocean δ18O of benthic 

foraminifera (Lisiecki & Raymo, 2005). One reason is that δ18Oatm also depends on the δ18O of 

the global ocean through photosynthesis. When correcting for the influence of the global ocean 
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δ18O through the Dole effect (natural enrichment of the δ18Oatm with respect to the δ18Osea water, 

with a present value of 23.5 ‰, Bender et al., 1994), another target can be proposed. Bender et 

al. (1994) and Malaizé et al. (1999) hence suggested to use the 20°N summer insolation as target 

for δ18Oatm and Dole effect because of the significant influence of the biosphere and water cycle 

of low latitudes into the oxygen cycle.   

In parallel, δ18Ocalcite from East Asian speleothems, also largely linked to water cycle dynamic on 

a large regional scale (Caley et al., 2014) aligns well with the boreal summer insolation, July 21st 

at 65°N (or integrated summer insolation over June-July-August, Wang et al., 2001, 2008). This 

is based on the good resemblance between the δ18Ocalcite record and its insolation target (Wang 

et al., 2001) as well as modeling experiments showing the importance of average JJA (June, 

July, August) insolation, centered around the July 21st, as a direct or indirect control on East 

Asian Summer monsoon intensity (Kutzbach et al., 2008; Wang et al., 2016). Alternative targets 

have been proposed such as the ETP, obtained after normalizing and stacking Eccentricity, Tilt 

(Obliquity) and negative Precession (Clemens et al., 2010; Caley et al., 2014). This last target 

avoids any assumptions on the climate mechanisms at play.  

Some phase delays have been observed between orbital variations of proxy records and their 

chosen target. On average, there is a ~3 ka lead of precession (2 ka lead of July 21st insolation) 

over East Asian δ18Ocalcite variations through the last climatic cycles (Wang et al., 2008; Clemens 

et al., 2010). This is 2 ka larger than the mean delay obtained over the last climatic cycle between 

modeled δ18Ocalcite variations of East Asian speleothems and precession using an intermediate 

complexity fully coupled climate model forced only by orbital parameters, ice sheet size and 

greenhouse gases concentration (i.e. no freshwater forcing representing the influence of Heinrich 

events, Caley et al., 2014). The 2 ka additional lag between δ18Ocalcite variations of East Asian 

speleothems and summer insolation may thus be attributed to the influence of Heinrich events 

on low latitude water cycle through shifts of the ITCZ. Ice core δ18Oatm variations also exhibit a 

lag with respect to its orbital target: a lag of 5-6 ka has been observed between the June 21st 
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insolation and δ18Oatm variations over the last two deglaciations (Dreyfus et al., 2010; Bazin et 

al., 2016). The influence of Heinrich events on this lag can also be questioned. 

Based on the similarity between δ18Oatm and speleothems, already noted by Wang et al. (2008), 

Severinghaus et al. (2009) and Landais et al. (2010), we choose the July 21st insolation at 65°N 

as target for the δ18Oatm in the following. The shape of this curve is very similar to the June 21st 

insolation with a ~1 ka delay (Fig. 5) so that the choice of July or June 65°N insolation has no 

influence in the following discussion. This target is preferred to a purely orbital target, such as 

precession or ETP signal, based on its close resemblance with δ18Oatm variations (Fig. 5). Some 

discrepancies are indeed observed between relative variations of δ18Oatm and ETP (or pure 

precession) such as over the 30-60 ka period (two distinct peaks on the precession signal and 

only one peak on the ETP signal while the δ18Oatm signal displays a large peak including two 

precession cycles) or the 240-270 ka period (missing clear peak in the ETP signal).     

 

Fig. 5. δ18Oatm variations over the last 800 ka (blue: Petit et al., 1999; Dreyfus et al., 2007, 2008; Landais et al., 2013; 

Bazin et al., 2016; this study) on AICC2012 chronology and different orbital targets (in grey the precession signal, in 

black the ETP signal, in red the July 21st insolation at 65°N and in green the June 21st insolation at 65°N, Laskar et al., 

2004). ETP is constructed by normalizing and stacking eccentricity, obliquity and negative precession. 

The simplest way to look at the delay between the δ18Oatm and the July 21st insolation is to draw 

the temporal evolution of the shift between δ18Oatm and its orbital target over time. This is however 

circular since the ice core chronology, before annual layer counting (60 ka), is partly deduced 
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from δ18Oatm tuning with the June 21st insolation accounting for a 6 ka delay (Dreyfus et al., 2007; 

Parrenin et al., 2007; Bazin et al., 2013). To keep a critical eye on this assumption, we look in 

parallel at the delay between the δO2/N2 variations and its orbital target, the local summer solstice 

insolation, as already proposed by Bazin et al. (2016). The idea behind this comparison is the 

following: if a large delay is observed synchronously between δO2/N2 vs local summer solstice 

insolation and between δ18Oatm vs June 21th insolation at 65°N, this delay is due to an issue with 

the chronology. If the delay is observed only for one of the two comparisons, it questions the 

phasing between the proxy variation and its orbital target. 

The delay is estimated through the use of Match protocol (Lisiecki & Lisiecki, 2002). This method 

uses dynamic programming with penalty functions to constrain accumulation rates in order to find 

a realistic and optimal fit between two records. Several examples show that the results obtained 

with this technique agree well with manually-tuned series and accurately fit signals with low 

signal-to-noise ratios, gaps, spectral power at a variety of frequencies, and large changes in 

sedimentation rate (Lisiecki & Lisiecki, 2002). Before matching δ18Oatm and δO2/N2 to their 

respective orbital targets (July 21st insolation at 65°N and December 21st insolation at 75°S), the 

data have been normalized by subtracting the mean from each series and then dividing by the 

series’ standard deviation. The results obtained after matching the signal to its orbital target give 

the new age of the isotopic signal and the values of the tie points used to tune the signal. It is 

then possible to calculate the age differences between the original series and the tuned series to 

explore the delay between each proxy series and their orbital targets (Fig. 6).  

The difference between (1) the delay δ18Oatm vs. July 21st insolation at 65°N and (2) the delay 

δO2/N2 vs. December 21st insolation at 75°S provides a mean of discerning between lags 

resulting from chronological tuning and climate mechanisms (Fig. 6). Still, because of scatter in 

the δO2/N2 data, this curve may be associated with some uncertainties such as between 100 and 

110 ka. Furthermore, the low correlation between δO2/N2 and its orbital target after 650 ka limits 

the interpretation of the delay over this period. Making the assumption that δO2/N2 is tied to its 

orbital target without delay (Kawamura et al., 2007), we propose that the most prominent peaks 
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in the black curve reflect the largest delays between the July 21st insolation at 65°N and the 

δ18Oatm variations. We highlight periods where insolation is in advance by more than 5 ka 

compared to the δ18Oatm signal at 135, 250, 340, 405 and 430 ka (Fig. 6). In addition, periods 

where δ18Oatm is in advance with respect to insolation are highlighted at 376 and 445 ka. Most of 

the identified peaks (at 135, 250, 340 and 430 ka) correspond to the occurrence of large or 

repeated Heinrich events (Fig. 6) including those associated with Terminations II, III, IV and V 

(no δO2/N2 are available for Termination I because of poor ice core quality). The two remaining 

peaks (at 376 and 445 ka) are associated with poor resemblance between the δO2/N2 or δ18Oatm 

and their orbital targets and should thus be considered with caution. For the remaining periods, 

the delay between δ18Oatm and the July 21st insolation at 65°N corrected from the delay between 

δO2/N2 and its insolation target is always lower than 5 ka, hence suggesting that the systematic 

shift of 5 ka (or 6 ka) between δ18Oatm and July 21st insolation at 65°N (or the June 21st insolation 

at 65°N) is not optimal for ice core chronology construction. 

 

Fig. 6. Evolution of the time delay over the last 650 ka. a: δ18Oatm record (blue: Petit et al., 1999; Dreyfus et al., 2007, 

2008; Landais et al., 2013; Bazin et al., 2016; this study) and its orbital forcing (grey: July 21st insolation at 65°N, 

Laskar et al., 2004). b: δO2/N2 record (green: Landais et al., 2012; Bazin et al., 2016; this study) associated with its 

orbital forcing (grey: December 21st insolation at 75°S, Laskar et al., 2004). The delay between the original data 

(δ18Oatm and δO2/N2) and the results after optimal alignment with their respective orbital targets using Match Protocol 
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are shown next. c: The light blue curve represents the age difference between the original δ18Oatm record and the tuned 

δ18Oatm signal on the July 21st insolation at 65°N and the light green curve represents the age difference between the 

original δO2/N2 record and the tuned δO2/N2 signal on the December 21st insolation at 75°S. The black curve is the 

difference between the light blue curve and the light green curve, hence the delay of δ18Oatm vs its insolation target 

assuming that δO2/N2 should always be in phase with local summer solstice insolation (Bender, 2002; Kawamura et 

al., 2007). The EDC data are presented on the AICC2012 chronology. d: The percentage of IRD at site ODP980 

(orange: McManus et al., 1999) transferred on AICC2012 timescale (Vazquez Riveiros, Comm. Pers.) as well as the 

Ca/Sr ratio at site U1302, a proxy of Laurentide sourced IRD are also displayed (yellow: Channell et al., 2012). 

4.2. Drivers of the millennial variations  

Heinrich events and the millennial climate variability of the last glacial period have already been 

shown to leave an imprint on the δ18Oatm signal through the influence of the low latitude 

hydrological cycle (Landais et al., 2007; Severinghaus et al., 2009; Landais et al., 2010; 

Reutenauer et al., 2015; Seltzer et al., 2017). Indeed, southward ITCZ shifts during Heinrich 

events significantly modify the isotopic composition (δ18O) of meteoric water consumed by 

terrestrial vegetation and transmitted to the atmospheric oxygen through photosynthesis. In 

addition, high latitude vegetation cover and associated biospheric productivity are reduced during 

Heinrich events or Greenland Stadial phases. This leads to an increase of the relative proportion 

of low latitude biospheric productivity transmitting high δ18O to the atmospheric oxygen 

(Reutenauer et al., 2015). δ18Oatm is thus increasing during Heinrich events related to southward 

shifts of the ITCZ. 

Due to the long residence time of oxygen in the atmosphere (1 to 2 ka), the signature of millennial 

events on the δ18Oatm record is smoothed. Severinghaus et al. (2009) proposed to look at the 

drivers of δ18Oatm changes, themselves being expected to bear a millennial-scale signature. They 

thus introduce the empirical parameter, LAND (Eq. 4), representing the changes in water cycle 

δ18O and fractionation during oxygen uptake driving the relative changes of δ18Oatm with respect 

to global δ18Osea water (hence Dole effect).   

 

∆ƐLAND =  [τ ×
𝑑δ18Oatm

𝑑𝑡
+ δ18Oatm − δ18Osea water] ×  

1

𝑓𝐿
     (Eq. 4) 
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 is the residence time of oxygen in the atmosphere (1 ka), δ18Osea water is the global isotopic 

composition of sea water, whose evolution over the last climatic cycles can be obtained from 

Lisiecki & Raymo (2005), and fL is the fraction of oxygen photosynthesis occurring on land 

(considered constant through time and equal to 0.65 based on the discussion in Blunier et al., 

2002). LAND has been calculated based on new high resolution δ18Oatm record (Appendix B) and 

is displayed on Fig. 7. As observed for the Siple and WAIS ice cores (Seltzer et al., 2017), the 

LAND deduced from the δ18Oatm data from Dome C (and Vostok between 41 and 98 ka) displays 

strong increases corresponding to Heinrich events 1 and 4. Deeper in time, LAND also strongly 

increased during Terminations II, III, IV, V, VI, VIII and IX (Fig. 7). Such increases are largely 

driven by the Dole effect term δ18Oatm - δ18Osea water in Eq. (4) and are due to delays of several 

millennia between the decreases in δ18Osea water and δ18Oatm during terminations.  

In addition to the δ18Osea water component, LAND as driver of δ18Oatm on land is expected to be 

linked to the low latitude water cycle on land, and, hence to be associated with southward shift 

of the ITCZ, expressed as Weak Monsoon Intervals (WMI) in East Asia. This influence is also 

responsible for part of the positive LAND excursions during terminations associated with Heinrich 

events. A link between LAND, East Asian δ18Ocalcite and CH4 is expected over the last 800 ka 

through common influences of southward shift of the ITCZ, as already observed over the last 

glacial period (Severinghaus et al., 2009; Seltzer et al., 2017). The comparison between LAND 

and δ18Ocalcite records is however not obvious when looking at long time periods (i.e. several 

glacial-interglacial cycles, Fig. 7). Overall, the global correspondence is much better when 

comparing δ18Oatm to δ18Ocalcite with maximum correlation over the last 224 ka (R2 = 0.81, Landais 

et al., 2010) and a maximum R2 of 0.70 over the last 650 ka (this study). Similarly, the 

resemblance between CH4 and LAND is not straightforward despite the fact that CH4 is mainly 

driven by low latitude terrestrial emissions at least during glacial period (Loulergue, 2007). Over 

the last 350 ka, (i.e. period with higher resolution in the δ18Oatm signal, enabling millennial 

variations to be resolved), the correlation is rather poor between CH4 and δ18Oatm (R2 = 0.19) and 

between CH4 and LAND (R2 = 0.11). This is probably because CH4 is not only sensitive to shifts 
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of the ITCZ position, but also largely driven by high latitudes emissions especially during warm 

periods. As a conclusion, while LAND is appropriate to detect the drivers of δ18Oatm changes 

during Heinrich events, it is not of much help on orbital timescale because of the strong influence 

of δ18Osea water whose relative chronology with respect to ice core chronologies is also uncertain.  

 

Fig. 7. a: δ18Ocalcite composite record from Chinese caves (Cheng et al., 2016). b: δ18Oatm record (Petit et al., 1999; 

Dreyfus et al., 2007, 2008; Landais et al., 2013; Bazin et al., 2016; this study). c: The inferred change in terrestrial 

18O/16O fractionation LAND (based on Severinghaus et al., 2009). d: CH4 concentration measured on EDC ice core 

(Loulergue et al., 2008). e: The percentage of IRD at site ODP980 (orange: McManus et al., 1999) transferred on 

AICC2012 timescale (Vazquez Riveiros, Comm. Pers.) and the Ca/Sr ratio at site U1302 used for Heinrich events 

identification (yellow: Channell et al., 2012). The δ18Oatm, LAND, CH4 and the percentage of IRD are presented on the 

AICC2012 chronology. 

4.3. Suggestions for the use of δ18Oatm in ice core dating and application on the last 

glacial inception  

Over the last 350 ka, where we have the highest resolution, there is clear evidence of millennial 

δ18Oatm changes superimposed on δ18Oatm variations resembling 65°N insolation. This is 

particularly visible over Termination III where the negative δ18Oatm excursion, probably driven by 

insolation at 250 ka (Fig. 6 TIII-1), is interrupted by a positive excursion at 245 ka (Fig. 6 TIII-2) 
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just before the strong characteristic decrease in δ18Oatm of Termination III (Fig. 6 TIII-3). This 

feature can be generalized to each termination where Heinrich events are responsible for a 

significant increase in δ18Oatm, at the origin of a larger delay between summer insolation forcing 

and δ18Oatm variations. The conclusion suggested by Fig. 6 is thus that the 5 ka delay between 

summer insolation forcing and δ18Oatm variations used for ice core dating is mainly due to the 

occurrence of Heinrich events and hence especially valid for terminations. Consequently we 

propose that this 5 ka shift should not be systematically imposed for dating purposes using 

δ18Oatm and July 21st insolation at 65°N and search for alternative tuning solutions.    

Similarly to δ18Oatm, the East Asian δ18Ocalcite records are also influenced by millennial and orbital 

dynamics, high summer integrated insolation leading to lower δ18Ocalcite and southward shifts of 

the ITCZ concomitant with Heinrich events, leading to increases of δ18Ocalcite. The common 

variations of δ18Oatm and δ18Ocalcite are not unexpected. Using a modeling experiment, Reutenauer 

et al. (2015) clearly showed that the southward shift of the ITCZ, due to a North Atlantic 

freshwater flux designed to mimic a Heinrich event, leads to an increase of both δ18Ocalcite and 

δ18Oatm. It is thus tempting to use δ18Ocalcite, integrating both millennial and orbital variations, as a 

target for the δ18Oatm signal. Based on the above discussion, we argue that the choice of this 

target may be more correct than the July 21st insolation with a constant delay of 5 ka (or the June 

21st insolation with a constant delay of 6 ka). Previous studies choose to align CH4 with East 

Asian δ18Ocalcite speleothem (Shackleton et al., 2004; Buizert et al., 2015). While we recognize 

that this method may be appropriate for millennial events of the last glacial period, we argue for 

caution during deglaciations. Indeed, during the weak monsoon interval occurring within the first 

phase of a deglaciation marked by a Heinrich event, CH4 shows a strong increase, probably 

induced by high latitude emissions. This CH4 pattern during deglaciations disagrees with the 

δ18Ocalcite variations. Similarly, the orbital variations of the East Asian δ18Ocalcite are not seen in the 

CH4 record probably due to high latitude emissions of CH4 in the Northern hemisphere (e.g. Yu 

et al., 2013).     
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In Fig. 8, we display the phase delay (calculated with Match protocol) between the EDC δ18Oatm 

record and the δ18Ocalcite stack for East Asian speleothems. In contrast to the difference between 

the orbitally tuned δ18Oatm and δO2/N2 (Fig. 6) and despite chronological uncertainties, the delay 

between ice core δ18Oatm and East Asian δ18Ocalcite does not exhibit systematic large values 

associated with terminations. Over the most recent period presenting a high-resolution in δ18Oatm 

record (last 350 ka), strong variations of the delay between ice core δ18Oatm and East Asian 

δ18Ocalcite occur over MIS 5. We note that MIS 3, between 50 and 40 ka, is also associated with a 

high delay (~5 ka, Fig. 8). However, we refrain from discussing further this period because of the 

low correlation between the δ18Oatm and δ18Ocalcite records (maximum R2 = 0.3 against 0.7 for the 

whole 650 ka period), due to the multitude of rapid events recorded within the δ18Ocalcite record 

that cannot be captured accurately by δ18Oatm due to the long residence time of oxygen. 

In the following, we propose that aligning ice core δ18Oatm and East Asian δ18Ocalcite can be a 

solution for improving ice core chronologies on long timescales and should replace the classical 

alignment methods. This can only be proposed when there is a good resemblance between 

δ18Oatm and δ18Ocalcite. As a test for this new tuning method for δ18Oatm, we propose an application 

on the ice core MIS 5 chronology.        

 



22 
 

Fig. 8. a: July 21st insolation at 65°N (Laskar et al., 2004). b: The respective δ18Oatm (blue: Petit et al., 1999; Dreyfus 

et al., 2007, 2008; Landais et al., 2013; Bazin et al., 2016; this study) and δ18Ocalcite (red: Cheng et al., 2016) records. 

c: Delay between ice core δ18Oatm and δ18Ocalcite from Chinese caves. d: IRD percentage at site ODP980 (orange: 

McManus et al., 1999; Vazquez Riveiros, Comm. Pers.) and the Ca/Sr ratio at site U1302 (yellow: Channell et al., 

2012). The line at 5 ka is the mean delay between the δ18Oatm and the July 21st insolation at 65°N obtained during 

Terminations I and II. 

For this test, it should be stated that aligning δ18Oatm and East Asian δ18Ocalcite is not always 

obvious because of the long residence time of oxygen in the atmosphere and the fact that 

δ18Ocalcite is showing abrupt variations, even during deglaciations or glacial inceptions. To take 

into account the integrative character of the δ18Oatm proxy while keeping in mind the reason for 

the good correspondence between δ18Oatm and East Asian δ18Ocalcite, we propose to align together 

the records over sharp/abrupt variations. In other words, we align the extrema in the temporal 

derivatives of δ18Oatm and δ18Ocalcite (Fig. 9). This exercise was done for the period 100-140 ka in 

order to propose an alternative timescale for the EDC and NGRIP ice cores, NGRIP and EDC 

chronologies being linked through stratigraphic dating constraints gathered in the AICC2012 

chronology (Bazin et al., 2013; Veres et al., 2013). Another alignment method between these 

records is presented in the section 4.4 dedicated to uncertainties.   

Fig. 9 compares EDC δ18Oatm with the East Asian δ18Ocalcite stack (as low latitude water cycle 

proxy) on one hand and NGRIP δ18Oice with δ18Ocalcite from NALPS (reflecting high latitudes 

northern hemisphere climate, Boch et al., 2011) on the other hand. As already noted in the 

introduction and in Veres et al. (2013), there is a clear mismatch between NGRIP δ18Oice and 

NALPS δ18Ocalcite over the last glacial inception when drawing NGRIP δ18Oice on the AICC2012 

timescale. A similar mismatch is observed between EDC δ18Oatm and East Asian δ18Ocalcite 

records. Even if shifts are expected between abrupt changes in surface temperature in Greenland 

and δ18Ocalcite in the Alps during the succession of Dansgaard-Oeschger (DO) events, a delay of 

2.7 ka over the onset of DO 25 seems quite unrealistic (Fig. 9), given uncertainty of the NALPS 

chronology of 0.2 to 0.5 ka over the 60-120 ka period (Boch et al., 2011). Following our proposed 

alignment method between EDC δ18Oatm and East Asian δ18Ocalcite, we revise the EDC and NGRIP 



23 
 

AICC2012 chronologies over this period using the Datice tool (Lemieux-Dudon et al., 2010; Bazin 

et al., 2013) using the new control points defined in Fig. 9 with a 1.22 ka uncertainty (chosen in 

agreement with uncertainties determined in section 4.4). All other stratigraphic and absolute 

control points used to constrain the coherent chronology between EDC, Vostok, EPICA Dronning 

Maud Land, TALDICE and NGRIP ice cores are the same as during the AICC2012 construction, 

except for the four Vostok δ18Oatm age markers over MIS 5 that have been removed. We find an 

improved agreement between NGRIP δ18Oice on the revised chronology and NALPS δ18Ocalcite, 

especially over the onset of DO 25, with a resulting chronology 2 ka older than AICC2012 (Fig. 

10). The timing of DO 24 in NGRIP record is also 2.1 ka older than AICC2012 and is now 

comparable to the NALPS record. We thus consider the improved synchronization between 

NGRIP δ18Oice and NALPS δ18Ocalcite on Fig. 10 as encouraging for further using East Asian 

δ18Ocalcite as target for δ18Oatm dating. 

 

Fig. 9. Top: Comparison of high latitude signals: NGRIP δ18Oice (green: NGRIP Com.Mem., 2004) and NALPS 

speleothem δ18Ocalcite (red: Boch et al., 2011). Middle: Low latitude records: EDC δ18Oatm (dark blue: Landais et al., 

2013) and East Asian speleothem δ18Ocalcite (orange: Cheng et al., 2016). Bottom: Time derivative of EDC δ18Oatm (light 

blue) and East Asian δ18Ocalcite (brown) with indication of respective extrema (black and red dots) and change of sign 

(grey and pink dots) used to test the alignment method. The Dansgaard-Oeschger events are numbered.  
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Fig. 10. NALPS speleothem δ18Ocalcite record (red: Boch et al., 2011) and NGRIP δ18Oice evolution on the new 

chronologies after aligning δ18Oatm and East Asian δ18Ocalcite based on the extrema values of the derivative (solid green 

curve) and change of the derivative sign (dashed black curve). The Dansgaard-Oeschger events are numbered. 

4.4. Uncertainties and limitations 

Even if alignment between δ18Oatm and East Asian δ18Ocalcite may be a tool to refine ice core 

chronologies, we want to stress that it should not be used without cautiousness. First, the δ18Oatm 

and δ18Ocalcite signals should be comparable on the considered periods. Periods with high-

frequency abrupt events in δ18Ocalcite such as during MIS 3 should be avoided because of the long 

residence time of δ18Oatm preventing recording such frequent events. Second, even if modeling 

studies have confirmed the good correspondence between East Asian δ18Ocalcite and δ18Oatm 

during Heinrich events (Reutenauer et al., 2015), the same demonstration needs to be done for 

orbital scales. Third, the match between δ18Oatm and East Asian δ18Ocalcite is associated with three 

major sources of uncertainty detailed below. 

1/ δ18Oatm is a more integrative signal than East Asian δ18Ocalcite which involves large-scale 

atmospheric circulation effects but also a potential control of seasonality (sea surface 

temperature variation or ITCZ migration). However, Caley et al. (2014) have shown that the 

δ18Ocalcite has to be considered as a proxy of the mean annual hydrological cycle and not as a 

summer monsoonal proxy. They also estimate the uncertainty between summer and annual 

δ18Ocalcite variations in response to insolation forcing to about 1 ka. Taking into account a 
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maximum 1 ka uncertainty, the δ18Ocalcite seems then a good proxy to infer annual variations of 

hydrological processes and comfort the suggestion of using it as a target for δ18Oatm tuning. 

2/ The uncertainties associated with the speleothems chronologies (obtained with 230Th dating) 

need also to be considered. The different speleothems records in the composite signal of Cheng 

et al. (2016) have different uncertainties over the recent part. Wang et al. (2008) have obtained 

an uncertainty in age of ±0.7 ka (2σ) between 60-130 ka and ±1.5 ka (2σ) between 130-180 ka. 

Kelly et al. (2006) have an uncertainty of ~1 ka (2σ) between 100-140 ka and Dorale et al. (2004) 

have shown that for the last interglacial, the errors associated with 230Th dating are ranging 

between 0.5-1 ka (2σ). So over the recent part of the East Asian δ18Ocalcite composite record, the 

uncertainty can be estimated to ~0.5 ka (1σ), but increases up to 8 ka at 640 ka (Cheng et al., 

2016). This limits the alignment of δ18Oatm with δ18Ocalcite for old time periods. 

3/ To estimate the uncertainty related to the alignment method between the records, we test two 

different methods. First we choose to align both extrema in the time derivative corresponding to 

most abrupt variations of δ18Oatm and δ18Ocalcite (Fig. 9). Second, we align periods where the sign 

of both derivatives are changing, corresponding to inflexion points in the δ18Oatm and δ18Ocalcite 

original records (Fig. 9). Hence, after integrating these two independent sets of tie points in 

Datice, the resulting NGRIP chronologies are in good agreement with the NALPS record (Fig. 

10). However, the two tuning methods lead to differences between the two chronologies of 0.25 

ka for DO 23, 0.31 ka for DO 24 and 0.34 ka for DO 25. Considering the maximum discrepancy 

between chronologies, we assign an additional 0.50 ka (1σ) uncertainty for the alignment method. 

Finally, combining these three sources of uncertainties, we estimate a 1.22 ka (1σ) uncertainty 

for the δ18Oatm – East Asian δ18Ocalcite dating method over MIS 5. We emphasize that this is only 

valid for MIS 5. The use of this method for older periods will need a careful assessment of the 

(1) signification of δ18Oatm and East Asian δ18Ocalcite records, (2) the uncertainty associated with 

speleothem chronologies and (3) the alignment method over the chosen period, as discussed 

previously. 
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Summary & conclusions 

In this study we have presented new EDC δ18Oatm data between 153 and 374 ka expanding the 

previous EDC record focused on the 300-800 ka and 100-150 ka periods. The high-resolution 

record presented here allows an unprecedented study of δ18Oatm dynamics over the recent glacial 

terminations. These data were combined with new δO2/N2 data obtained on well-preserved ice (-

50 °C) for the same period. Combination of these series on the same ice core shows that the 

classical dating target for δ18Oatm, i.e. the boreal summer insolation with a constant 5 ka shift, 

should be revised. Indeed, we show that this 5 ka shift is mainly due to the delay induced by 

Heinrich events particularly during deglaciations. As already demonstrated in previous studies 

(e.g. Landais et al., 2007; Severinghaus et al., 2009; Capron et al., 2012), δ18Oatm is sensitive to 

both orbital and millennial scale variations of the low latitude water cycle. 

Because East Asian δ18Ocalcite includes similar orbital and millennial variations, and is also directly 

influenced by the low latitude water cycle, we propose that East Asian δ18Ocalcite could be used 

as an alternative target for the δ18Oatm signal because of their concomitant variations. This is 

especially true over Heinrich events associated with Weak Monsoon Interval through a southward 

shift of the ITCZ. We argue that matching δ18Oatm with East Asian δ18Ocalcite is probably a better 

tool for ice core dating than the matching of CH4 to East Asian δ18Ocalcite during glacial-interglacial 

transitions. Indeed, while methane shares many similarities with δ18Ocalcite during millennial scale 

variability of the last glacial period, methane variations do not exhibit similar variations to δ18Ocalcite 

over deglaciation and some precession cycle. This is probably because methane is strongly 

influenced by high latitude emissions during warm periods while δ18Oatm is more sensitive to low 

latitude water cycle. 

Finally, this new dating strategy has been tested over the last glacial inception where the 

alignment between δ18Oatm and East Asian δ18Ocalcite leads to an improved comparison between 

NGRIP δ18Oice record and mid-latitude climatic record (here NALPS speleothems). The results 

are quite promising and we suggest that future ice core dating efforts should use the δ18Ocalcite – 

δ18Oatm alignment method for selected periods where δ18Oatm and East Asian δ18Ocalcite are 
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comparable (i.e. avoid periods with frequent abrupt changes of δ18Ocalcite where CH4 matching to 

δ18Ocalcite may be a preferred tool).  

Still, it could be argued that there is yet no direct proof that δ18Oatm is varying synchronously with 

East Asian climatic signal and hence δ18Ocalcite on long timescales. This is the reason why, 

following the model study of δ18Oatm over a Heinrich event (Reutenauer et al., 2015), we see as 

a next step the direct simulation of both δ18Ocalcite and δ18Oatm over at least one climatic cycle.  
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Appendix A. δ18Oatm and δO2/N2 relationship 

Gas loss during storage at -20 °C has the effect to decrease the O2/N2 ratio, since O2 molecules 

are smaller than N2 molecules. It also affects the δ18O of O2 in air trapped in ice core and hence 

δ18Oatm. Landais et al. (2003b) have found a linear relationship of 0.01 due to gas loss between 

the changes in δO2/N2 and changes in δ18Oatm in the Vostok and GRIP ice cores. This relationship 

is in good agreement with the link between δ18Oatm and δO2/N2 variations found by Severinghaus 

et al. (2009) for the Siple Dome ice core even if these authors also used the Ar/N2 ratio to better 

constrain gas loss effects. 

In our study, Ar/N2 measurements could not be determined with a sufficient precision. We thus 

used δ18Oatm and δO2/N2 measurements presenting large differences between the δO2/N2 

replicate values to study the relationship between these two proxies. We did this exercise for two 

datasets, 2014 and 2015-2016, and plot the difference between δ18Oatm replicates versus the 

difference between δO2/N2 replicates of the same sample on Fig. A1. We obtain a mean slope of 

0.012 (Fig. A1), which is coherent with the slope of 0.01 found by Landais et al. (2003b) for the 
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relationship between δ18Oatm and δO2/N2 due to gas loss and we thus choose to apply the same 

correction: 

δ18Oatm corrected =  δ18Oatm + (δO2 N2⁄ + 10) × 0.01     (Eq. A1) 

The average value of -10 ‰ in the above equation agrees with the mean value of the δO2/N2 

signal at EDC without gas loss influence over our series of measurements.   

 

Fig. A1. Paired difference plot for the δ18Oatm versus δO2/N2 (second replicate minus first replicate) for two datasets: 

2014 in orange and 2015-2016 in blue. 

Appendix B. ∆LAND calculation 

LAND is an empirical parameter that represents the water cycle and respiratory fractionation 

changes over time (Severinghaus et al., 2009). This parameter is calculated using the following 

equation: 

∆ƐLAND =  [τ ×
dδ18Oatm

dt
+ δ18Oatm − δ18Osea water] ×  

1

fL
     (Eq. B1) 
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where  is the residence time of oxygen in the atmosphere (1 ka), δ18Osea water is the global isotopic 

composition of sea water, whose evolution over the last climatic cycles can be obtained from 

Lisiecki & Raymo (2005), and fL is the fraction of oxygen photosynthesis occurring on land 

(consider constant in time and equal to 0.65 based on the discussion by Blunier et al., 2002). To 

calculate LAND, the δ18Oatm series was interpolated with a 100 years’ time step and then fitted 

using the Savitzky-Golay algorithm with 25 points at second order. The time derivative was then 

calculated on this fitted curve using the δ18Oatm slope over a 200 years period. The δ18Osea water 

record has also been interpolated with a 100 years’ time step and smoothed with the Savitzky-

Golay algorithm to match the δ18Oatm timescale. Finally, the LAND has been calculated using the 

time derivative and the corresponding smoothed and interpolated δ18O values. 
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Titre : Variabilité régionale de la densification de la neige polaire lors des grandes transitions 
climatiques 
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Résumé : Le déphasage entre augmentation de 
température et augmentation de gaz à effet de 
serre dans l'atmosphère lors des grandes 
transitions climatiques passées est estimé grâce 
aux mesures effectuées dans les carottes de glace 
polaires. Ce déphasage est encore mal contraint 
et, pour résoudre ce problème, il est nécessaire 
de mieux comprendre le processus mécanique de 
transformation de la neige en glace. En l’absence 
de fusion ce processus dépend essentiellement de 
la température et du taux d’accumulation. Un 
modèle thermo-mécanique de densification de la 
neige a été conçu et développé au LGGE. Des 
mesures d’isotopes des gaz inertes (δ15N et 
δ40Ar) dans l’air piégé dans les carottes de glace 
polaire permettent d’obtenir des informations sur 
les variations passées de la profondeur du névé. 
Les larges divergences observées en Antarctique 
entre les sorties de modèle et ces mesures 
génèrent une grande incertitude sur les  

reconstructions climatiques passées. Dans le 
cadre de cette thèse, nous avons pris en compte 
la dépendance à la température des énergies 
d'activation et des impuretés chimiques sur la 
vitesse de densification. Cela a permis de 
concilier les données et le modèle. Nous avons 
également présenté de nouvelles mesures à haute 
résolution de δ15N pour les Terminaisons 2 (129-
138 ka) et 3 (243-251 ka) des carottes 
antarctiques de Dôme C et Vostok. Nous avons 
montré que les différentes évolutions de δ15N 
entre les différents sites et déglaciations 
s’expliquaient largement par les différences de 
taux d’accumulation qui contrôlent la profondeur 
de transition neige - glace. Nous avons aussi 
montré que l’utilisation des isotopes de l’air était 
un complément important à l’utilisation des 
isotopes de l’eau pour contraindre la dynamique 
climatique locale en Antarctique de l’Est lors des 
déglaciations.  

 

 

Title : Regional variability of polar snow densification during large climatic transitions 

Keywords : Densification – isotopes – Termination - Antarctica 

Abstract : The phasing between increases in 
temperature and greenhouse gas concentrations 
during large climatic variations in the past is 
classically estimated using analyses in polar ice 
cores. This phasing is still insufficiently 
constrained and solving this problem requires a 
better understanding of the mechanical process 
of snow to ice. In the absence of melting, the 
transformation of snow into ice depends 
essentially to temperature and accumulation 
rate. A thermo-mechanical model of snow 
densification has been developed at LGGE. 
Measurements of isotopes of inert gases (δ15N et 
δ40Ar) in the air trapped in ice cores provide 
direct informations about past variations of firn 
depth. Large differences between firn 
densification model outputs and gas isotopic 
data are obtained in Antarctica, and imply a  

large uncertainty on past climatic 
reconstructions. As part of this thesis work, we 
took into account the temperature dependence of 
activation energies and impurities on the firn 
densification speed. It allowed to reconcile the 
model results with available data. We also 
analyze new high resolution measurements of 
δ40Ar over Terminations 2 (129-138 ka) and 3 
(243-251 ka) on the Dome C and Vostok ice 
cores. We have shown that the different 
evolutions of δ15N between different sites and 
different deglaciations are largely explained by 
differences in accumulation rates that control the 
snow/ice transition depth. We also showed that 
the use of air isotopes was an important 
complement to the use of water isotopes to 
constrain local climatic dynamics in eastern 
Antarctica during deglaciations.  

 

 


	Table of contents
	Remerciements
	Abstract
	Introduction
	Approches expérimentales et théoriques du piégeage des gaz dans la glace polaire
	Les traceurs isotopiques du climat dans les archives glaciaires
	Composition isotopique de l'air piégé dans la glace
	Les isotopes stables de l'eau
	Le thermomètre isotopique, reconstitution des paléo-températures
	Reconstructions des paléo-accumulations

	Les aérosols piégés dans la glace
	Les différents types d'aérosols
	Distribution et impact sur le climat
	Les aérosols analysés dans les carottes de glace
	Le rôle des aérosols sur la densification du névé

	Outils analytiques
	Découpe et conditionnement de la glace
	Extraction de l'air piégé dans la glace
	Mesures au spectromètre de masse

	Modélisation de la densification du névé
	Processus de densification
	Modèle du LGGE utilisé dans le cadre de mon doctorat

	Récapitulatif des mesures effectuées au cours de mon doctorat

	Modélisation de la densification de la neige polaire lors de la dernière déglaciation au Groenland et en Antarctique
	Inter-comparaison de modèles de densification
	Modélisation de l'évolution de l'épaisseur du névé pendant la dernière déglaciation

	Relevés atmosphériques sur la côté Est Antarctique, base de Dumont d'Urville
	Campagne de mesures pendant l'été austral 2016-2017 à la base française de Dumont d'Urville, Antarctique
	Présentation de la base
	Matériels et méthodes
	Mesure des isotopes de l'eau par spectroscopie
	Filtres à haute fréquence des aérosols

	Traitements des données
	Les isotopes de l'eau
	Les aérosols


	Découplage isotopes de l'eau et chimie atmosphérique en Antarctique
	Les résultats de la campagne de mesures
	Lien entre les aérosols et les isotopes de l'eau ?

	Comparaison de la variabilité isotopique diurne de la vapeur avec d'autre campagnes similaires en Antarctique et au Groenland
	Les sites des différentes campagnes
	Quels sites présentent des cycles diurnes ?


	Étude de la variabilité orbitale et millénaire des isotopes de l'air de l'Antarctique de l'Est
	Changements climatiques majeurs en Antarctique de l'Est
	Les déglaciations
	La variabilité millénaire de la dernière période glaciaire
	Les sites étudiés
	Datation des carottes de glace

	Mesures des isotopes de l'air dans les carottes de Dôme C et Vostok
	Motivations et études précédentes
	Les données mesurées disponibles
	Comparaison des profils des isotopes de l'air

	Les enseignements du 15 N et 40 Ar dans les régions froides du plateau Est Antarctique
	Contexte climatique
	Effets de la température sur le 15 N et le 40 Ar piégés dans la glace
	Effet du gradient thermique
	Effet de la température sur le fractionnement gravitationnel

	Les variations du taux d'accumulation peuvent-ils expliquer la différence d'amplitude entre les sites de Dôme C et Vostok ?
	Reconstruction du taux d'accumulation
	Influence du changement du taux d'accumulation sur le 15 N

	Les impuretés ont-elles un impact sur le fractionnement gravitationnel pendant la densification du névé ?
	Conclusions sur les origines des variations de 15 N et 40 Ar

	Est-ce que la différence de comportement entre 15 N et D lors de la T3 peut nous renseigner sur le mécanisme climatique associé ?
	Évènements climatiques millénaires à Talos Dôme (AIM)

	Une histoire de thèse
	Les conférences et workshop
	La rédaction d'article scientifique
	Expériences en laboratoire et missions sur le terrain
	Médiation des sciences
	La rédaction du manuscrit
	Bilan des compétences acquises au cours du doctorat

	Conclusion
	Annexes
	Table des figures
	Liste des tableaux
	Bibliographie

