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Résumé

Depuis le milieu du 20ème siècle, la quantité d’oxygène dans l’océan a diminué de −2 %. Les

projections climatiques prévoient que la désoxygénation se poursuit sur le 21ème siècle, −3,45 % à

l’horizon 2100 dans le scénario de changement climatique le plus sévère. La concentration d’oxy-

gène et son évolution influencent fortement les cycles biogéochimiques, les organismes aquatiques

et les écosystèmes associés, avec des conséquences sur les sociétés humaines dépendant de ces éco-

systèmes. En subsurface, la désoxygénation est contrôlée par trois mécanismes : la solubilité qui dé-

termine la quantité d’oxygène pouvant être dissous, la respiration qui consomme de l’oxygène pour

reminéraliser la matière organique et la ventilation qui transporte l’oxygène de la surface vers la

subsurface. Chacun de ces mécanismes est affecté par le réchauffement climatique : 1) la solubilité

diminue quand la température augmente, 2) la production de matière organique en surface dimi-

nue, diminuant en conséquence la respiration en subsurface et 3) les échanges surface/subsurface

sont ralentis en raison de l’augmentation de la stratification.

La contribution relative de chacun de ces mécanismes à la désoxygénation est encore mal

connue et motive la première partie de ce travail : estimer les contributions relatives de la solubilité,

de la respiration et de la ventilation à la désoxygénation. Pour cela, nous avons calculé le transport

d’oxygène dissous à travers la base de la couche de mélange ainsi que la respiration sous la couche

de mélange dans une projection climatique. Nos résultats montrent que chaque mécanisme contri-

bue à proportion égale à la désoxygénation. Ce résultat a été obtenu avec un modèle à basse résolu-

tion. Or, de nombreuses études indiquent que les processus de petite échelle influencent potentiel-

lement les mécanismes contrôlant la désoxygénation. Les projections climatiques ne pouvant pas

encore prendre en compte ces processus, il n’y a pas d’estimation de leurs effets sur la désoxygéna-

tion et les mécanismes qui en sont responsables. Ce constat motive la deuxième partie de ce travail :

fournir une estimation de l’effet des processus de petite échelle sur la désoxygénation. Nous avons

pour cela développé une configuration idéalisée reproduisant la circulation à deux gyres, typique

de l’Atlantique Nord. Cette configuration nous a permis de réaliser des expériences de changement

climatique résolvant explicitement les processus de petite échelle. Nos résultats montrent que la

résolution explicite des processus de petite échelle dans une configuration idéalisée 1) atténue la

signal de désoxygénation et 2) atténue la réponse au changement climatique de chacun des méca-

nismes impliqués dans la désoxygénation (ventilation et respiration).

Mots clés : Désoxygénation — Changement climatique — Modélisation numérique — Mésoé-

chelle — Sous-mésoéchelle — Ventilation — Respiration
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Abstract

Since the middle of the 20th century, the amount of oxygen in the ocean has decreased by −2 %.

Climate projections predict a continuing deoxygenation over the 21st century, −3.45 % by 2100

in the most severe climate change scenario. The oxygen concentration and its evolution strongly

influence biogeochemical cycles, aquatic organisms and the associated ecosystems, with conse-

quences for human societies dependent on these ecosystems. In the subsurface, deoxygenation

is controlled by three mechanisms : solubility, which determines the amount of oxygen that can

be dissolved; respiration, which consumes oxygen to remineralize organic matter ; and ventilation,

which transports oxygen from surface towards subsurface. All these mechanisms are affected by

global warming : 1) the solubility decreases when the temperature increases, 2) the production of

organic matter at the surface decreases, consequently decreasing subsurface respiration and 3) sur-

face/subsurface exchanges are slowed due to the increase in stratification.

The relative contribution of each mechanism to deoxygenation is still poorly known and moti-

vates the first part of this work : the estimation of the relative contributions of solubility, respiration

and ventilation to deoxygenation. For this purpose, we calculated the transport of dissolved oxygen

through the base of the mixing layer as well as respiration under the mixing layer in a climate pro-

jection. Our results show that each mechanism contributes in equal proportion to deoxygenation.

This result was obtained with a low resolution model. However, many studies indicate that mesos-

cale and sub-mesoscale processes potentially influence the mechanisms controlling deoxygenation.

Climate projections cannot yet take into account these processes and there is no estimate of their ef-

fects on deoxygenation and the mechanisms that are responsible for it. It motivates the second part

of this work : providing an estimation of the effect of mesoscale and sub-mesoscale processes on

deoxygenation. For this purpose, we have developed an idealized configuration that reproduces the

two gyre circulation typical of the North Atlantic. This configuration allowed us to perform Climate

Change experiments that explicitly solve mesoscale and sub-mesoscale processes. Our results show

that the explicit resolution of mesoscale and sub-mesoscale processes in an idealized configuration

1) attenuates the deoxygenation signal and 2) attenuates the climate change response of each of the

mechanisms involved in deoxygenation (ventilation and respiration).

Keywords : Deoxygenation — Climate change — Numerical model — Mesoscale — Sub-

mesoscale — Ventilation — Respiration
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I. INTRODUCTION GÉNÉRALE

I.1 Contexte général

Fin 2013, soit un an avant de commencer ce travail de thèse, le 5ème rapport du GIEC

est sorti [Adcroft et al., 2012]. Les conclusions sont très claires : « l’influence de l’être humain

sur le système climatique est clairement établie et aujourd’hui, les émissions anthropiques

de gaz à effet de serre sont les plus élevées jamais observées. Le réchauffement du système

climatique est sans équivoque et, depuis les années 1950, beaucoup des changements ob-

servés sont sans précédent depuis des décennies voir des millénaires » [IPCC, 2014b, p. 2].

Depuis le précédent rapport, sorti en 2007, la certitude dans l’influence humaine sur le cli-

mat a augmenté, passant de très probable à certaine. Le rôle de l’océan dans l’évolution du

climat et dans les activités humaines est loin d’être négligeable. L’océan produit la moitié

de l’oxygène, 17 % des protéines animales consommées par la population mondiale pro-

viennent de la mer et 90 % des marchandises sont transportées par voies maritimes [Pört-

ner et al., 2014, FAQ 6.1]. Néanmoins, les effets du changement climatique sur l’océan sont

encore peu connus. L’ONU a déclaré en décembre 2017 que la décennie 2021-2030 serait

la décennie des sciences océaniques. Cette déclaration devrait encourager les efforts pour

mieux comprendre l’océan.

I.1.1 Le changement climatique

Le changement climatique est essentiellement causé par l’émission anthropique de gaz

à effet de serre (GES). Ces gaz bloquent le rayonnement infrarouge terrestre, retiennent

ainsi une partie de la chaleur émise par la Terre et entraînent un réchauffement de l’atmo-

sphère. Ce phénomène est connu sous le nom « d’effet de serre ». Parmi ces gaz, les concen-

trations en dioxyde de carbone (CO2), méthane et oxyde nitreux ont augmenté et atteignent

aujourd’hui des niveaux jamais égalés depuis 800 000 ans [Loulergue et al., 2008,Lüthi et al.,

2008, Schilt et al., 2010, Delworth et al., 2012b]. La plus large contribution à l’effet de serre

vient du CO2 [IPCC, 2013, figure SPM.5]. Avant la période industrielle, sur les 800 000 der-

nières années, la concentration en CO2 atmosphérique fluctue entre 172 et 300 ppm [Lüthi

et al., 2008]. Depuis le début de la période industrielle (1750), la concentration en dioxyde
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de carbone atmosphérique a augmenté de 40 % [MacFarling Meure et al., 2006,IPCC, 2013].

Elle atteint plus de 400 ppm en avril 2017 1. L’augmentation de CO2 provient essentielle-

ment des émissions de carbone anthropique [Adcroft et al., 2012].

Le surplus de chaleur retenue sur la Terre par les GES a déjà provoqué une augmenta-

tion de la température moyenne de surface de près de 1°C depuis 1850 [IPCC, 2013, IPCC,

2014a]. D’après les projections climatiques (boite B1), le réchauffement du climat va conti-

nuer au 21ème siècle. Selon les scénarios d’évolution de la société, la température moyenne

de l’atmosphère pourrait augmenter entre 1°C et 4°C.

B1 : les projections climatiques du cadre CMIP5

Les modèles du système climatique permettent de projeter l’évolution du climat sur

le 21ème siècle. Ils utilisent comme données en entrée les évolutions de gaz à effet

de serre sur le 21ème siècle liées aux diverses évolutions possibles de nos sociétés. Le

cadre CMIP5 (Climate Model Intercomparison Project phase 5) définit un ensemble

de simulations climatiques à réaliser afin de permettre l’intercomparaison entre les

modèles et de mieux comprendre l’évolution future et passée du climat [Taylor et al.,

2012]. Les simulations utilisées dans les rapports du GIEC font partie de ce cadre ou

des précédents.

Une partie des simulations du cadre CMIP5 a pour but de projeter le climat

du 21ème siècle. Les différents scénarios utilisés ont changé entre chaque rapport

du GIEC. Ceux utilisés dans le dernier rapport sont nommés RCPX pour Radiative

Concentration Pathway, X étant un chiffre indiquant le forçage radiatif supplémen-

taire en 2100 par rapport à 1750 causé par l’accumulation des GES dans l’atmo-

sphère. Le scénario le plus doux est RCP2.6, le plus sévère RCP8.5. Ces scénarios

de changement commencent tous en 2006. Ils sont initialisés à partir de la fin de

simulations dont les forçages suivent l’évolution des données historiques de gaz à

effet de serre entre 1850 et 2005. Ces simulations historiques sont initialisées à par-

tir d’un état pré-industriel obtenu après une mise à l’équilibre qui dure plusieurs

centaines d’années.

1. https ://climate.nasa.gov/vital-signs/carbon-dioxide/, http ://www.csiro.au/greenhouse-gases/,
https ://www.esrl.noaa.gov/gmd/ccgg/trends/graph.html
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D’autres simulations ont pour objectif de mieux comprendre le fonctionnement

du système climatique et le comportement des modèles. Dans l’expérience idéalisée

1pctCO2 par exemple, la concentration en dioxyde de carbone atmosphérique aug-

mente de 1 % par an pendant 140 ans, à partir de la concentration pré-industrielle

de 280 ppm. Elle est initialisée à partir d’un état pré-industriel obtenu après une

mise à l’équilibre qui dure plusieurs centaines d’années. Elle est utilisée pour esti-

mer la sensibilité du système à l’augmentation de la concentration en dioxyde de

carbone ou pour étudier les boucles de rétroaction.

I.1.2 Les impacts du changement climatique sur l’océan

Une grande partie de la chaleur accumulée par le système climatique est stockée dans

l’océan, 93 % sur les 50 dernières années [Levitus et al., 2012]. L’océan est un immense ré-

servoir de carbone contenant 50 fois plus de carbone que l’atmosphère [Delworth et al.,

2012b, figure 6.1]. Il a notamment un rôle important dans le stockage du carbone anthro-

pique : environ 30 % du carbone émis par les activités humaines est accumulé en subsur-

face [Le Quéré et al., 2016]. Sans l’océan, le forçage radiatif induit par les émissions de CO2

serait aujourd’hui supérieur de 30 % [Sarmiento and Gruber, 2004b, p. 400].

Le stockage de l’excès de chaleur et de CO2 dans l’océan n’est pas sans conséquence.

L’océan de surface (<700m) s’est réchauffé depuis les années 70 [Levitus et al., 2009, Abra-

ham et al., 2013]. Entre 1950 et 2009, la température de surface a augmenté de +0,65°C,

+0,41°C et +0,31°C dans l’océan Indien, Atlantique et Pacifique respectivement [Delworth

et al., 2012a, p. 1658]. En conséquence, l’océan se dilate et la glace fond provoquant une

hausse du niveau de la mer. Les observations ont permis d’établir que le niveau de la mer

avait augmenté globalement au cours du 20ème siècle de +19 cm en moyenne [Rhein et al.,

2013, p. 258]. L’élévation de température a également provoqué une augmentation de la

stratification de l’océan de 4 % environ dans les 200 premiers mètres de l’océan [Rhein

et al., 2013, p. 262].

Le carbone anthropique stocké dans l’océan modifie les équilibres chimiques. Dans

l’eau de mer, le CO2 est en équilibre avec l’acide carbonique (H2CO3), les ions bicarbonates

(HCO−
3 ) et les ions carbonates (CO2−

3 ). L’ajout de CO2 modifie ces équilibres et abaisse le pH

[Rhein et al., 2013, p. 293]. À partir de l’inventaire de carbone anthropique de Sabine et al.,
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2004 ou de mesures directes, la diminution du pH est estimée à−0,1 unité depuis la période

pré-industrielle [Rhein et al., 2013, p. 294]. Cette diminution du pH a des conséquences sur

les écosystèmes, notamment sur les organismes à coquilles calcaires.

Enfin, du fait de la hausse de la température de l’océan et des modifications de la circu-

lation, la quantité d’oxygène dissous dans l’océan diminue. Entre 1970 et 1990, la concen-

tration d’oxygène a diminué de −0,93 µmol O2/l en moyenne [Helm et al., 2011]. Cette di-

minution atteint −15 µmol O2/l dans certaines zones.

Selon les projections climatiques, les changements observés au 20ème siècle se pour-

suivent au 21ème siècle. En 2100, suivant le scénario, la température de surface aura aug-

menté de +0,6 à +2°C [Collins et al., 2013, p. 1033]. Sous l’effet de l’élévation de tempéra-

ture, l’océan continue de se réchauffer. La dilatation thermique et la fonte des glaces conti-

nuent d’augmenter le niveau de la mer. La chaleur accumulée est transportée vers l’océan

profond en modifiant potentiellement la circulation océanique. Les modèles prévoient en

moyenne une diminution de l’intensité de la circulation méridienne au cours du 21ème

siècle de −11 % à −34 % suivant le scénario [Collins et al., 2013, p. 1033]. Le stockage du

carbone anthropique dans l’océan renforcera l’acidification. A la fin du 21ème siècle, les

projections climatiques prévoient une diminution globale de la quantité d’oxygène de

−1,81 % à −3,45 % suivant le scénario [Bopp et al., 2013]. C’est à cet effet du changement

climatique que cette thèse s’intéresse en particulier.

I.1.3 Les enjeux écologiques liés à la désoxygénation

La désoxygénation a des effets importants sur les cycles biogéochimiques, les orga-

nismes aquatiques et les écosystèmes associés, avec des conséquences sur les sociétés hu-

maines dépendant de ces écosystèmes (Figure I.1, Keeling et al., 2010,Levin, 2018,Breitburg

et al., 2018).

Tant que les concentrations en oxygène restent au dessus d’un certain seuil, les orga-

nismes marins sont peu affectés par leurs variations. Cependant lorsqu’un seuil est atteint,

des effets sont observés : diminution de la croissance, modification du comportement,

décès [Diaz and Rosenberg, 1995, Gray et al., 2002, Seibel, 2011]. Les régions océaniques

où la concentration en oxygène n’est pas suffisante pour permettre de bonnes conditions

de vie à certains organismes sont dites hypoxiques. Une valeur typique de ce seuil est de

60 µmol O2/l [Gray et al., 2002], cependant il varie suivant les espèces, les crustacés étant

plus sensibles que les poissons, eux mêmes plus sensibles que les mollusques [Vaquer-
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FIGURE I.1 – Contrôle des processus biologiques et biogéochimiques dans l’océan par la concentration d’oxy-
gène. Lorsque la distribution d’oxygène diminue, la biodiversité, la biomasse et la production primaire dimi-
nuent. En haut, une barrière de corail bien oxygénée avec de nombreux poissons et invertébrés. Au milieu,
faibles concentrations d’oxygène dans la baie de Mobile aux USA où poissons et crabes se regroupent en sur-
face où les concentrations d’oxygène sont les plus élevées. En bas, vase anoxique vide de macrofaune. Image
tirée de [Breitburg et al., 2018]

6



I.2. Changement climatique et distribution d’oxygène

Sunyer and Duarte, 2008]. Ainsi, le déplacement ou l’extension des zones hypoxiques en-

traîne la disparition de certaines espèces, force la migration d’autres, réduit leur habitat,

modifie leur cycle de vie [Rabalais et al., 2002,Wishner et al., 2013]. La réponse de la chaine

alimentaire à une diminution de la concentration d’oxygène est complexe et encore mal

comprise. En effet les effets du changement climatique vont de la réponse physiologique

individuelle à la réponse de l’ensemble de la population [Ekau et al., 2010]. L’augmenta-

tion de l’hypoxie peut avantager certaines espèces au détriment d’autres. Ainsi bien que

les réponses individuelles soient en partie connues, la réponse de tout un écosystème au

changement climatique est difficile à prévoir [Cooley, 2012]. Même si la réponse de l’éco-

système n’est pas encore prévisible, elle est néanmoins observable. Sperling et al., 2016 ont

par exemple observé une biodiversité beaucoup plus faible dans les écosystèmes vivant

dans des concentrations inférieures à 7 µmol O2/l. L’activité des pêcheries est également

fortement impactée par les variations de la quantité d’oxygène, jusqu’à parfois provoquer

la faillite de certaines [Rabalais et al., 2002, Diaz and Rosenberg, 2008].

Lorsque la concentration d’oxygène est encore plus faible, le cycle de l’azote est affecté

[Codispoti et al., 2001]. À moins de 5µmol O2/l (eaux suboxiques), les nitrates commencent

à être utilisés pour subvenir à la respiration. Par ailleurs, la dénitrification qui transforme

les nitrates en diazote n’est plus inhibée [Keeling et al., 2010]. Ces deux phénomènes dimi-

nuent potentiellement la quantité de nitrate disponible pour la production primaire. Par

ailleurs dans les eaux suboxiques, de l’oxyde nitreux est produit en plus grande quantité

lors de la nitrification [Codispoti et al., 2001]. Ce gaz, bien que présent en faible quantité,

est un gaz à effet de serre puissant (200 fois plus puissant que le CO2) agissant potentielle-

ment sur le climat terrestre [Gruber, 2008]. Le cycle du phosphore dépend également des

concentrations en oxygène [Keeling et al., 2010].

I.2 Changement climatique et distribution d’oxygène

I.2.1 La distribution d’oxygène actuelle

À la surface de l’océan, la distribution d’oxygène dépend surtout de sa solubilité. Plus

l’eau est froide plus la solubilité est grande et plus l’eau contient d’oxygène dissous. Ainsi,

les concentrations d’oxygène sont plus élevées aux hautes latitudes qu’aux tropiques. (Fi-

gure I.2b). Le profil vertical typique d’oxygène est caractérisé par des valeurs élevées d’oxy-

gène en surface proches de la concentration à saturation (Figure I.2a). La concentration
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b) Annual oxygen concentration [ml/l] at the surface 

from World Ocean Atlas Climatology
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FIGURE I.2 – a) Profil vertical typique de la concentration d’oxygène [Takatani et al., 2012, fig. A2]. b) Carte
de concentration d’oxygène de surface en moyenne anuelle issue du World Ocean Atlas 2013 (https://www.
nodc.noaa.gov/OC5/woa13/)

diminue ensuite avec la profondeur pour atteindre un minimum entre 400 et 1200 mètres

[Keeling et al., 2010]. Puis la concentration augmente à nouveau pour de plus grandes pro-

fondeurs. Le minimum d’oxygène en subsurface résulte d’une consommation d’oxygène

importante par respiration. Plus en profondeur, la respiration étant plus faible, la concen-

tration est plus élevée.

Dans certaines régions de l’océan (le Pacifique Nord, l’est de l’Atlantique équatorial et le

nord de l’océan Indien), le minimum d’oxygène est particulièrement prononcé. Ces régions

sont communément appelées zones de minimum d’oxygène (OMZs). Dans ces régions, les

eaux sont particulièrement isolées de la surface et la consommation d’oxygène élevée no-

tamment du fait de la forte production de matière organique en surface.

I.2.2 La réponse au changement climatique

Le suivi de la concentration d’oxygène dissous, depuis les années 1960 [Schmidtko

et al., 2017, Extended Data Fig. 5], a permis de documenter les changements de concen-

tration d’oxygène dans l’océan entre les années 1960 et aujourd’hui. Les revues de la litté-

rature sur le sujet de Keeling et al., 2010 et Levin, 2018 en rassemblent un grand nombre.

Le consensus qui émerge est que l’océan perd de l’oxygène notamment entre 100 et 1000

mètres [Levin, 2018].
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b) Gobal O2 change c) O2 change in RCP8.5 scenario

a) O2 change between 1970 and 1992 from data

15 µmol/l decrease 
in O2 concentration

15 µmol/l increase 
in O2 concentration

FIGURE I.3 – OBSERVATIONS : a) changement de concentration moyenne d’oxygène entre 1970 et 1992. Le dia-
mètre de chaque point rouge/bleu représente l’augmentation/diminution de la concentration d’oxygène entre
100 et 1000 mètres. Le changement est calculé comme la différence entre la moyenne entre 1940 et 1988 (don-
nées HydroBase2 et Southern Ocean databases) et la moyenne entre 1989 et 2000 (données WOCE). Cette fi-
gure est issue de [Helm et al., 2011]. PROJECTIONS CLIMATIQUES : b) Moyenne multi-modèle (9 modèles) du
changement de la concentration globale au cours du 21ème siècle en % relativement aux années 1990-1999.
Pour chaque scénario du cadre CMIP5 (boite B1), l’incertitude est représentée par l’écart type inter-modèle. c)
Moyenne multi-modèle (9 modèles) du changement de la concentration entre les années 2090-2099 et 1990-
1999 pour le scénario RCP8.5 (boite B1). Moyenne entre 200 et 600 mètres de profondeur. Les pointillés in-
diquent un accord de 80 % des modèles sur le signe du changement. Les figures b et c sont issues de Bopp
et al., 2013.
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La Figure I.3a illustre cette perte d’oxygène au cours de la deuxième moitié du 20ème

siècle. Elle est issue de Helm et al., 2011 qui estiment une diminution à l’échelle globale

de −0,93 ± 0,23 µmol O2/l entre les années 1970 et 1992. Le changement de concentra-

tion n’est pas uniforme, la diminution est particulièrement marquée dans l’océan Aus-

tral et la concentration d’oxygène augmente dans certaines régions. Stramma et al., 2012

mettent en évidence une diminution de la concentration en oxygène de −3,3 µmol O2/l

(−0,066 µmol O2/kg/an) entre 50°S et 50°N à 300 mètres de profondeur entre les an-

nées 1960 et 2010. Schmidtko et al., 2017 étendent les études précédentes de 1960 à

2014 et estiment que la quantité totale d’oxygène a diminué de −3,7 ± 1,6 µmol O2/l

(−4,8± 2,1 Pmol O2 ou encore −2 %)avec d’importantes variations selon les régions et la

profondeur.

Régionalement, malgré des oscillations décennales marquées, des tendances clima-

tiques significatives apparaissent dans le Pacifique Nord, l’Atlantique Sud et équatorial,

l’océan Austral et Arctique [Schmidtko et al., 2017, Fig. 3] Les plus longues séries tempo-

relles d’oxygène dissous concernent le Pacifique Nord (depuis 1956 [Levin, 2018]). Dans

cette région la désoxygénation est particulièrement marquée. Schmidtko et al., 2017 es-

timent que cette région a perdu environ −4 à −5 µmol O2/l depuis 1960. La désoxygéna-

tion dans l’océan Austral est également importante sur le 20ème siècle (Figure I.3a). Se-

lon Schmidtko et al., 2017, elle représente 16 % de la désoxygénation totale avec une di-

minution de la concentration du même ordre que dans la Pacifique Nord (−4 µmol O2/l

environ depuis 1960). Dans l’Atlantique Nord, Stendardo and Gruber, 2012 estiment que

la quantité d’oxygène a peu varié entre 1960 et 2009 en raison de compensations entre

une perte d’oxygène (−57 ± 34 Tmol O2) dans les eaux de surface/subsurface et un gain

d’oxygène dans les eaux plus profondes (+46± 47 Tmol O2). Schmidtko et al., 2017 n’ob-

tiennent pas non plus de tendance significative sur l’Atlantique Nord mais notent une

forte compensation entre les 1200 premiers mètres et l’océan plus profond. Dans les tro-

piques où les concentrations d’oxygène sont les plus faibles, Stramma et al., 2010a es-

timent une diminution de la concentration en oxygène d’environ −16,5 µmol O2/l entre

1980 et 2010 (−0,55 µmol O2/kg/an) en subsurface (200-700 mètres de profondeur) dans

le Pacifique équatorial. Ils mettent également en évidence le rôle des courants équato-

riaux sur le contrôle de ces zones. Les OMZs, qui sont particulièrement sensibles [Deutsch

et al., 2011], s’étendent verticalement et horizontalement sur les 50 dernières années (1960-

2007) [Stramma et al., 2008, Stramma et al., 2010b]
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Les projections climatiques indiquent que la désoxygénation observée sur le 20ème

siècle se poursuit au 21ème siècle. L’étude de Bopp et al., 2013 montre une diminution

de la quantité globale d’oxygène à l’horizon 2100. Pour le scénario le plus sévère en termes

d’émission et d’augmentation de température (RCP8.5, voir boite B1 pour quelques détails

sur les scénarios) la quantité d’oxygène diminue de −3,45±0,44 % en moyenne sur 9 mo-

dèles (Figure I.3b). Comme durant le 20ème siècle, il y a une grande hétérogénéité de la

réponse suivant les régions (Figure I.3c) : aux moyenne et hautes latitudes, en subsurface

(200-600 mètres) la désoxygénation peut atteindre −50 µmol O2/l (Pacifique Nord, Atlan-

tique Nord et Austral) alors que dans les tropiques la concentration d’oxygène augmente

par endroit. Les modèles du précédent rapport du GIEC diagnostiquent une diminution de

l’ordre de −2 % à −4 % de la concentration en oxygène pour un scénario équivalent [Cocco

et al., 2013].

L’oxygène étant particulièrement variable dans le temps et l’espace, plusieurs études

se sont intéressées au moment d’émergence du signal de changement climatique [Garcia

et al., 2005,Frölicher et al., 2016,Long et al., 2016,Henson et al., 2017]. Selon [Henson et al.,

2017], le signal de désoxygénation émergera assez tardivement (fin du 21ème siècle). Ils

notent des différences assez importantes entre les régions, le signal émergeant plus rapide-

ment dans les régions subtropicales. [Frölicher et al., 2016] estiment qu’à l’horizon 2100, le

signal de changement climatique aura émergé dans 12 % à 35 % de l’océan, essentiellement

dans le Pacifique Nord.

I.3 Les processus grande échelle contrôlant la distribution

d’oxygène

La distribution d’oxygène dans l’océan dépend des échanges avec l’atmosphère, des

processus de photosynthèse/respiration et du transport par la circulation océanique :

∂O2

∂t
= k ×S × (

pOatm −pOoce
)+ (

photosynthèse− respiration
)+Transport (I.1)

Cette partie détaille les différents mécanismes de cette équation ainsi que leur contribution

relative au changement d’oxygène.
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I.3.1 Les échanges avec l’atmosphère : le rôle de la solubilité

En surface l’océan échange de l’oxygène avec l’atmosphère (premier membre de droite

de l’équation I.1). Ces échanges dépendent de la différence de pression partielle d’oxygène

entre l’atmosphère et l’océan, pOatm − pOoce , du coefficient de transfert, k (en unité de

longueur/temps) et également de la solubilité, S (en unité de concentration/pression). Le

coefficient de transfert dépend de la tension de vent et de la viscosité de l’océan. La so-

lubilité dépend de la température et de la salinité. La mise à l’équilibre avec l’atmosphère

est rapide : il faut environ une semaine pour que la concentration en oxygène dans une

couche de mélange de 40 mètres soit en équilibre avec l’atmosphère [Sarmiento and Gru-

ber, 2004a, chap. 3]. De ce fait, en surface, la concentration d’oxygène océanique est très

contrainte par la solubilité. L’oxygène est plus soluble dans les eaux froides. Le réchauffe-

ment de l’océan, sous l’effet du changement climatique, va donc contribuer à la désoxygé-

nation en réduisant simplement la solubilité de l’oxygène dans l’eau.

I.3.2 La consommation/production d’oxygène par la respiration et la

production primaire

À la surface, dans la zone euphotique, l’oxygène est produit par photosynthèse

(deuxième membre de droite dans l’équation I.1). En subsurface, la réaction inverse a

lieu et l’oxygène est utilisé pour reminéraliser la matière organique par respiration. Ainsi,

plus une masse d’eau aura quitté la surface depuis longtemps, plus la quantité d’oxygène

consommé par respiration sera importante. L’utilisation d’oxygène en subsurface est plus

élevée sous les régions où la production primaire est intense. L’utilisation de l’oxygène di-

minue très rapidement avec la profondeur [Keeling et al., 2010].

Le changement climatique a pour effet moyen de diminuer la production primaire, l’ex-

port de matière organique en subsurface et en conséquence de diminuer la consommation

d’oxygène. La respiration en subsurface dépendant de la production primaire en surface,

je vais détailler dans ce qui suit les mécanismes contrôlant la production primaire et sa ré-

ponse au changement climatique. La production primaire est contrôlée par l’apport de nu-

triments depuis la subsurface et par la quantité de lumière. Suivant la région, l’un ou l’autre

facteur est limitant. Aux hautes latitudes, la couche de mélange profonde en hiver apporte

des nutriments en surface mais le facteur limitant est la lumière et la production primaire

ne démarre que lorsque la couche de mélange diminue. À l’inverse, dans les tropiques, la

12
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surface de l’océan est pauvre en nutriments et la production primaire faible. Dans les ré-

gions d’upwelling, les eaux riches en nutriments sont remontées en surface, la production

primaire atteint de très fortes valeurs.

L’estimation globale de l’évolution de la production primaire n’est possible que depuis

la fin du 20ème siècle et est basée majoritairement sur des observations satellites [Chavez

et al., 2011]. Les différentes études ne permettent pas de conclure sur une tendance globale

significative car les séries temporelles sont trop courtes, néanmoins régionalement tous

les bassins de l’hémisphère nord manifestent une tendance significative à la baisse [Gregg

et al., 2005, Antoine et al., 2005, Behrenfeld et al., 2006, Henson et al., 2010, Boyce et al.,

2010, Gregg and Rousseaux, 2014]. Quelques études prolongent les séries temporelles sur

l’ensemble du 20ème siècle mais ne permettent pas non plus de conclure sur une tendance

globale de la production primaire [Boyce et al., 2010, Wernand et al., 2013].

Les projections climatiques prévoient une diminution globale de la production pri-

maire qui atteint −18 % selon les modèles et scénarios [Steinacher et al., 2010, Bopp et al.,

2013]. Ces projections sont très hétérogènes spatialement : la production primaire diminue

dans certaines régions (Atlantique nord, Pacifique tropical, océan Indien) mais elle aug-

mente aux très hautes latitudes (Austral, Arctique, Pacifique Nord). Une grande partie de

l’incertitude est liée aux choix faits lors de la construction de chaque modèle [Bopp et al.,

2013,Frölicher et al., 2016] et aux équilibres complexes contrôlant l’évolution de la produc-

tion primaire [Laufkötter et al., 2015]. Classiquement, la diminution de la production pri-

maire est expliquée par l’augmentation de la stratification, la diminution de la profondeur

de la couche de mélange hivernale et le ralentissement de la circulation méridienne qui

contribuent ensemble à une diminution de l’apport de nutriments en surface [Steinacher

et al., 2010,Laufkötter et al., 2015]. Cependant d’autres effets plus complexes peuvent aussi

jouer un rôle. Par exemple, l’effet de la température sur le métabolisme peut favoriser le

broutage du zooplancton, la quantité de phytoplancton diminue et la production primaire

également [Laufkötter et al., 2015]. La production primaire peut également augmenter du

fait de la stimulation de la reminéralisation directement en surface lorsque la température

augmente [Taucher and Oschlies, 2011, Laufkötter et al., 2015].

13



I. INTRODUCTION GÉNÉRALE

I.3.3 La ventilation : transport d’oxygène par la circulation océanique vers la

subsurface

En subsurface, la concentration en oxygène dépend également de la quantité d’oxy-

gène apportée par la circulation océanique : la ventilation 2. Les eaux enrichies en oxygène

plongent, en général aux hautes latitudes et apportent de l’oxygène en subsurface et vers les

latitudes plus basses. La circulation océanique est sensible au réchauffement de l’océan. En

particulier, le réchauffement en surface augmente la stratification de l’océan et ralentit la

circulation [Rhein et al., 2013, Collins et al., 2013, Praetorius, 2018, Caesar et al., 2018, Thor-

nalley et al., 2018]. Ces modifications de la circulation diminuent les échanges entre la sur-

face et la subsurface et diminuent ainsi l’apport d’oxygène en subsurface.

I.3.4 Contributions relatives à la désoxygénation

Il faut souligner la difficulté à estimer les contributions respectives de chaque proces-

sus à la désoxygénation. L’effet d’un changement de solubilité est généralement estimé à

partir du changement de concentration locale de l’oxygène à saturation. La différence avec

le changement d’oxygène total permet d’estimer le changement dû à la fois à la respira-

tion et à la circulation [Keeling et al., 2010, Stendardo and Gruber, 2012, Schmidtko et al.,

2017]. Avec les modèles il est possible d’effectuer des expériences de contrôle et d’estimer

le rôle des différents termes à partir des différences entre chaque expérience [Bopp et al.,

2002, Deutsch et al., 2005, Deutsch et al., 2006].

Schmidtko et al., 2017 évaluent que 15% de la désoxygénation totale des 50 dernières

années est due à une diminution de la solubilité. Dans les 1000 premiers mètres l’effet est

encore plus fort puisque plus de 50 % de la désoxygénation est due à une diminution de la

solubilité. Dans les projections climatiques, la solubilité contribue entre 18 % et 50 % de la

désoxygénation totale selon les modèles et scénarios [Keeling et al., 2010]. Bopp et al., 2017,

figure S1, montrent que, pour le scénario de changement climatique le plus sévère, le chan-

gement d’oxygène en surface est contrôlé essentiellement par la solubilité et qu’en subsur-

face la diminution de la solubilité compense les changements dus aux effets des autres pro-

cessus. La part restante est due à la fois aux changements de respiration et de circulation.

Les changements de respiration ont surtout un effet dans les 1000 premiers mètres et les

changements de circulation plus en profondeur [Bopp et al., 2002, Schmidtko et al., 2017].

2. Le dernier terme de l’équation I.1. Plus précisément la ventilation est la quantité d’oxygène quittant la
surface. La section II.4 explique comment la ventilation est estimée.
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I.4 Les effets potentiels des processus de petite échelle sur la

distribution d’oxygène

a) MODIS Sea Surface Temperature b) MODIS Chlorophyll
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FIGURE I.4 – Observations satellite de a) la température de surface et b) concentration en chlorophylle dans
la région du Gulf Stream le 18 Avril 2005. Images obtenues grâce au « Moderate Resolution Imaging Spectrora-
diometer » (MODIS), adaptées des images d’archive de couleur de l’océan de la NASA (https://oceancolor.
gsfc.nasa.gov).

L’océan n’est pas seulement caractérisé par une circulation à grande échelle. Les ob-

servations ont montré l’existence de toute une gamme de structures allant des tourbillons

de mésoéchelle, de 50 à 200 km à la turbulence microéchelle en passant notamment par la

dynamique de sous-mésoéchelle de l’ordre de la dizaine de kilomètres (Figure I.4, Klein

and Lapeyre, 2009). Les traceurs sont brassés par ces structures dynamiques de petite

échelle. L’effet sur la distribution n’a été observé que récemment (Figure I.5, Karstensen

et al., 2015, Thomsen et al., 2016, Stanley et al., 2017, Pietri and Karstensen, 2018). Karsten-

sen et al., 2015 suggèrent que cela est dû à des problèmes de sous-échantillonnage mais

également au fait d’avoir considéré les valeurs extrêmement basses observées comme des
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FIGURE I.5 – Section de concentration d’oxy-
gène dans l’Atlantique tropical. Les lignes
blanches indiquent les isopycnes. Figure issue
de Stanley et al., 2017.
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erreurs. Ces modifications auront des effets sur les écosystèmes. Karstensen et al., 2015 ont

par exemple observé une modification de la migration verticale du zooplancton à l’inté-

rieur d’un tourbillon dont le cœur a une concentration en oxygène très faible.

Dans cette section l’objectif est de passer en revue les processus de petite échelle pou-

vant avoir un effet sur la distribution d’oxygène. Nous commençons donc par définir les

termes mésoéchelle et sous-mésoéchelle puis décrivons succinctement le processus de

frontogénèse qui permet le développement de vitesses verticales intenses. Nous abordons

ensuite la distinction entre les effets dits locaux et rétroactifs puis les conséquences atten-

dues et observées sur la distribution d’oxygène.

I.4.1 Définitions de la mésoéchelle et de la sous-mésoéchelle

Les termes mésoéchelle et sous-mésoéchelle couvrent un large spectre d’échelles

spatio-temporelles. D’un point de vue strictement dynamique, mésoéchelle et sous-

mésoéchelle sont définies à partir des processus physiques considérés et donc d’échelles

spatiales caractéristiques telles que le premier rayon de déformation.

Les tourbillons de mésoéchelle naissent des instabilités barotropes et baroclines des

courants moyens océaniques tels que le Gulf Stream dans l’Atlantique Nord ou le Kuru-

shoio dans le Pacifique Nord. Ces tourbillons sont approximativement en équilibre géo-

strophique sur l’horizontal [McWilliams, 2008], c’est à dire que le nombre de Rossby est

faible et qu’il y a approximativement équilibre entre la force de Coriolis et le gradient de

pression. La dynamique de mésoéchelle comprend les échelles spatiales proches du pre-

mier rayon de déformation, de l’ordre de la dizaine à la centaine de kilomètres et des temps

d’évolution de l’ordre de plusieurs semaines.
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La dynamique de sous-mésoéchelle se situe entre les tourbillons de mésoséchelle et la

turbulence microéchelle [Mahadevan, 2016]. Contrairement à la turbulence microéchelle,

la dynamique de sous-mésochelle est sensible à la rotation terrestre mais contrairement

aux tourbillons, d’importants effets agéostrophiques rentrent en jeu [McGillicuddy Jr.,

2016], c’est à dire que les vitesses en jeu ne respectent plus l’équilibre entre la force de Co-

riolis et le gradient de pression. Plus quantitativement, la dynamique de sous-mésoéchelle

couvre une gamme d’échelles spatiales allant de 0,1 à 10 kilomètres et évoluent sur une

gamme d’échelles temporelles allant de plusieurs heures à plusieurs jours [McWilliams,

2016].

D’un point du vue biogéochimique, mésoéchelle et sous-mésoéchelle peuvent être dé-

finies à partir de l’hétérogénéité spatiale des traceurs [Lévy et al., 2018]. Dans ce cas, les dis-

tributions de mésoéchelle ont des échelles spatiales de l’ordre de la centaine de kilomètres

et les distributions de sous-mésoéchelle des échelles spatiales inférieures à 10 kilomètres.

Dans ce travail, le terme mésoéchelle indiquera des échelles spatiales de l’ordre de

100 kilomètres et le terme sous-mésoéchelle des échelles de l’ordre de 10 kilomètres.

Le terme petite échelle regroupera ces deux définitions en opposition au terme grande

échelle qui concernera des échelles de l’ordre de 1000 kilomètres.

I.4.2 Génération d’une circulation verticale secondaire par la frontogénèse

La dynamique de sous-mésochelle est entretenue par la frontogénèse [Klein and La-

peyre, 2009, Lévy et al., 2012, McWilliams, 2016, Mahadevan, 2016]. Ce processus est lié aux

interactions entre les tourbillons de mésoéchelle qui étirent et brassent le champ de den-

sité. Tel qu’illustrés par la figure I.6, en surface, lorsque les gradients horizontaux de densité

augmentent, les courants accélèrent et l’équilibre du vent thermique est rompu. Une circu-

lation secondaire agéostrophique se développe pour tenter de rétablir l’équilibre. Cela crée

d’intenses vitesses verticales (près de 100 mètres par jour) de chaque coté du front : vers le

fond du coté froid et vers la surface du coté chaud. Les fronts disparaissent généralement

au bout de quelques jours car différents processus (tourbillons, instabilités, vents à contre

courant, refroidissement) tendent à restratifier la colonne d’eau [Mahadevan, 2016].
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FIGURE I.6 – Schéma d’un front à la surface de l’océan, en lignes grises, les isopycnes séparant les eaux légères
des eaux denses. Le courant (noté u), qui suit l’équilibre géostrophique et l’équilibre du vent thermique, est
parallèle aux isopycnes. En jaune les isolignes de vitesse. Ce courant génère des vorticités positives (ζ+) et né-
gatives (ζ−) de chaque coté du front. Dans le schéma a, le courant est linéaire. Dans le schéma b, une instabilité
barocline se développe, l’équilibre géostrophique est perdu. Une circulation agéostropique secondaire se déve-
loppe dans le plan perpendiculaire au courant avec des vitesses verticales de chaque coté du front. Ce schéma
est tiré de [Mahadevan, 2016].

I.4.3 Effets locaux et rétroaction sur la grande échelle

La dynamique de petite échelle brasse horizontalement et verticalement les distribu-

tions de traceurs créant des structures de plus en plus fines et modifiant localement les

processus biogéochimiques (Figure I.4, Figure I.5, Lévy, 2008,Lévy and Martin, 2013,Maha-

devan, 2016).

Les effets locaux de la dynamique de petite échelle vont également modifier les équi-

libres à grande échelle. Dans les modèles, l’augmentation de la résolution influence la cir-

culation grande échelle [Lévy et al., 2010]. Ces effets apparaissent lorsque les modèles sont

intégrés suffisamment longtemps. Lévy et al., 2011 ont intégré un modèle couplant phy-

sique et biogéochimie suffisamment longtemps pour atteindre un équilibre à différentes

résolutions. De manière surprenante, la production primaire diminue de près de 50 % dans

la gyre subtropicale lorsque la sous-mésoéchelle est résolue dans le modèle. Le flux local

de nitrate vers la surface ne stimule pas assez la production primaire pour contrebalancer

la diminution liée à la modification des équilibres grande échelle. Ces modifications de la

circulation moyenne et de la production primaire vont potentiellement impacter la distri-
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bution d’oxygène. La basse résolution des modèles a d’ailleurs été évoquée par Stramma

et al., 2012 comme l’une des causes possibles des différences de distribution entre les mo-

dèles et les observations.

I.4.4 Conséquences sur la distribution d’oxygène

La dynamique de petite échelle fait remonter localement des eaux pauvres en oxygène

vers la surface [Karstensen et al., 2015, Stanley et al., 2017] mais injecte également des eaux

riches en oxygène en subsurface [Thomsen et al., 2016]. Par ailleurs les tourbillons isolent

les eaux du cœur, les privant d’apport d’oxygène depuis les eaux environnantes [Karsten-

sen et al., 2015]. Les tourbillons limitent l’extension des OMZs et contrôlent leur contenu

en oxygène [Resplandy et al., 2012, Gnanadesikan et al., 2013]. Bettencourt et al., 2015

montrent notamment que le flux d’oxygène généré par les tourbillons dans l’OMZs au

large du Pérou est d’un ordre de grandeur supérieur au flux moyen. Au large des systèmes

d’upwelling de bord est, le transport d’eau pauvre en oxygène depuis la côte par les tour-

billons en subsurface peut diminuer de 10 % la concentration d’oxygène à l’intérieur des

gyres [Frenger et al., 2018]. Les modifications de la circulation grande échelle engendrées

par les processus de petite échelle [Lévy et al., 2010] peuvent également modifier la venti-

lation grande échelle.

La dynamique de petite échelle agit sur la production primaire en surface et par consé-

quent sur l’utilisation d’oxygène en subsurface. Une importante littérature est consacrée

à l’effet des structures de petite échelle sur la production primaire. Elles permettent d’ex-

pliquer l’importante hétérogénéité des distributions de chlorophylle observées et consti-

tueraient une source importante de nutriments dans les gyres subtropicales [Jenkins,

1988, Klein and Lapeyre, 2009, McGillicuddy Jr., 2016]. Les effets de la dynamique de pe-

tite échelle sur la production primaire dépendent du facteur limitant : les nutriments ou

la lumière. Lorsque la production primaire est limitée par les nutriments, comme dans les

gyres subtropicales, les vitesses verticales dans les tourbillons ou le long des fronts joue-

ront un rôle important, apportant les nutriments en surface et en stimulant la produc-

tion primaire [Frank J Millero et al., 1986, McGillicuddy Jr., 2016]. Lorsque la production

primaire est limitée par la lumière, au début du printemps dans les gyres subpolaires par

exemple, les modifications de la stratification joueront un rôle important en faisant notam-

ment commencer plus tôt la floraison printanière [Lévy, 2008, Lévy et al., 2012, Mahadevan

et al., 2012]. L’augmentation de la production primaire en surface engendrée par les inter-
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actions à petite échelle augmente potentiellement la respiration en subsurface. Cependant

les effets rétroactifs de la petite échelle font également diminuer la production primaire à

grande échelle [Lévy et al., 2011] et font donc potentiellement diminuer l’utilisation d’oxy-

gène en subsurface.

I.5 Objectifs

La compréhension actuelle de la désoxygénation est basée sur des études à grande

échelle, mais les contributions relatives des différents processus (solubilité, respiration et

ventilation) sont encore difficiles à estimer. Par ailleurs un faisceau d’indices nous indique

également que les processus de petite échelle peuvent avoir un effet sur la désoxygénation

et les mécanismes qui en sont responsables. Il n’existe cependant pas encore de quanti-

fication de leurs effets. L’objectif de ce travail de thèse est de quantifier les processus de

petite et grande échelle responsables de la désoxygénation. Nous abordons donc les deux

questions suivantes :

— Quelles sont les contributions relatives de la solubilité, de la respiration et de

la ventilation à la désoxygénation à grande échelle?

— Quels sont les effets des processus de petite échelle sur la désoxygénation et

les mécanismes qui en sont responsables?

Pour aborder ces questions, nous devons réaliser des simulations de changement cli-

matique longues de plusieurs dizaines d’années, dans lesquelles la résolution est suffisante

pour résoudre explicitement les processus de mésoéchelle et sous-mésoéchelle. La puis-

sance de calcul disponible actuellement ne permet pas de réaliser ce type d’expérience en

un temps raisonnable avec les modèles climatiques utilisés dans le cadre CMIP5. Les com-

posantes océaniques de ces modèles ont une résolution de 1-2° (100 -200 km). Les modèles

en préparation pour les prochaines simulations de changement climatique atteindront en-

viron 1/10° (10 km). Cette résolution permettra de résoudre explicitement les échelles com-

prises entre 40 et 100 km. La sous-mésoéchelle (1-50 km) et les petits tourbillons de mésoé-

chelle (20-50 km) ne seront toujours pas résolus.
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Nous nous placerons donc dans le cadre de simulations dans un bassin océanique idéa-

lisé s’inspirant des études de Lévy et al., 2010 et Lévy et al., 2011. Nous ajouterons un for-

çage en température imitant celui du scénario le plus pessimiste des simulations du cadre

CMIP5. Le chapitre II décrit les différentes simulations et les diagnostics utilisés. Y sont

présentés : les modèles utilisés, les configurations et les différents choix de résolution, les

scénarios de changement climatique, de contrôle et les états moyens des différentes simu-

lations à l’équilibre.

Le chapitre III présente une première quantification à l’échelle régionale des méca-

nismes responsables de la désoxygénation à partir d’estimations de la ventilation et de la

respiration d’oxygène au cours du 21 ème siècle dans une simulation à basse résolution.

Nous montrons que les changements de respiration, de solubilité et de circulation contri-

buent tous en proportions comparables à la désoxygénation.

Le chapitre IV présente les résultats des simulations de changement climatique dans les

configurations idéalisées aux différentes résolutions. Nous montrons que lorsque la réso-

lution augmente, le signal de désoxygénation est atténué. Selon la résolution, la circulation

répond différemment au changement climatique. La diminution de la production primaire

induite par le changement climatique est atténuée lorsque la résolution augmente en lien

avec une atténuation du flux de nitrates vers la surface. La ventilation et la respiration d’oxy-

gène diminuent moins quand la résolution augmente.

La conclusion générale (chapitre V) reprend les différents résultats et développe les li-

mites et les perspectives de ce travail.
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Ce chapitre présente les méthodes mises en œuvre pour répondre aux questions abor-

dées dans cette thèse (section I.5). Pour cela, une première étude quantifie les processus

responsables de la désoxygénation en utilisant les résultats d’une projection climatique

réalisée avec un modèle couplé du système climatique à basse résolution (résolution ho-

rizontale de 2°) dans le cadre de l’exercice CMIP5. Dans un second temps, des projections

climatiques réalisées à différentes résolutions (1°, 1/9° et 1/27°) dans le cadre idéalisé d’une

circulation océanique double gyre en mode forcé sont utilisées pour quantifier l’effet des
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petites échelles sur les processus identifiés précédemment. Ces projections climatiques à

différentes résolutions ont été réalisées spécifiquement pour ce travail de thèse. La mise en

place de la configuration idéalisée et la réalisation des projections climatiques constituent

une partie importante de ce travail.

II.1 Modèles

Je présente dans cette partie les modèles de circulation océanique et biogéochimique

utilisés. On notera que pour les projections climatique à basse résolution du cadre CMIP5,

un modèle complet du système climatique est utilisé : les modèles de circulation océanique

et biogéochimique sont couplés à des modèles de glace de mer, de circulation atmosphé-

rique, de chimie atmosphérique et de la surface terrestre. Le modèle utilisé est le modèle

IPSL-CM5A-LR. Je ne développe pas les détails de ses différentes composantes, ils sont dis-

ponibles dans Dufresne et al., 2013.

II.1.1 NEMO : modèle de circulation océanique

Que ce soit dans le modèle complet du système climatique ou le modèle utilisé pour

effectuer les projections climatiques aux différentes résolutions, la circulation océanique

est modélisée avec NEMO (Nucleus for European Modelling of the Ocean) [Madec and the

NEMO team, 2015]. Ce modèle de circulation océanique peut être utilisé en configuration

régionale ou globale et permet d’étudier les interactions avec les autres composantes du

système climatique terrestre, notamment les interactions avec la biogéochimie dont les

modèles sont décrits dans la section suivante (section II.1.2)

Le modèle NEMO résout les équations primitives, sur la grille C d’Arakawa. Sur la ver-

ticale il est possible de choisir entre plusieurs grilles : horizontale, en densité ou une com-

binaison des deux. Les expériences réalisées dans le cadre de cette thèse utilisent une grille

horizontale, coordonnées verticale z. Il y a 30 niveaux verticaux dont l’épaisseur varie avec

la profondeur : de 5 mètres en surface à 500 mètres au fond.

Suivant les simulations réalisées plusieurs choix ont du être fait pour l’équation d’état,

les paramètres de diffusion, les schémas de discrétisation. Ces différents choix sont présen-

tés dans la section II.2.
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II.1.2 Modèles biogéochimiques

II.1.2.1 PISCES

FIGURE II.1 – Schéma descriptif du modèle biogéochimique PISCES. Seuls les principaux flux entre les diffé-
rents compartiments sont indiqués. Les éléments noté en haut à gauche de chaque boîte représente les élé-
ments calculés explicitement dans chaque compartiments. Ce schéma est issu de Aumont et al., 2015.

Le modèle complet du système climatique IPSL-CM5A-LR, inclut le modèle biogéochi-

mique PISCES dans lequel le cycle de l’oxygène a été activé [Aumont et al., 2015, Aumont

and Bopp, 2006].

Il y a 21 compartiments dans ce modèle (Figure II.1). La croissance du phytoplanc-

ton est limitée par 5 nutriments différents : nitrate, ammonium, phosphate, fer et silice.

Quatre compartiments décrivent les organismes planctoniques : nano-phytoplancton, di-

atomée, micro-zooplancton et méso-zooplancton. La matière organique non vivante est

divisée en trois compartiments : la matière organique dissoute semilabile (DOM) et les pe-

tites et grosses particules (sPOM, bPOM). La vitesse de sédimentation des particules dé-
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pend de leur taille. Les ratios entre carbone, azote et phosphore sont constants dans tous

les compartiments du modèle. Il y a trois sources différentes de nutriments : le dépôt de

poussière depuis l’atmosphère, les rivières ou les sédiments.

PISCES simule également le carbone inorganique dissous, l’alcalinité totale et l’oxy-

gène. Les concentrations de ces trois éléments sont calculées à partir des échanges de

gaz avec l’atmosphère et des flux biogéochimiques entre nutriments, organismes planc-

toniques et matière organique non vivante.

II.1.2.2 LOBSTER

DET ZOO DOM

NH4NO3 PHYNP

Nitrification

Mortalité

RP

Broutage

Exsudation

Remin.

Broutage

Sédim.

Dissolution

Excrétion
Mortalité

FIGURE II.2 – Schéma du modèle biogéochimique LOBSTER. PHY = phytoplancton, ZOO = zooplancton, DET
= détritus, DOM = matière organique dissoute, NH4 = ammonium, NO3 = nitrates, NP = production nouvelle,
RP = production régénérée, Remin. = reminéralisation, Sédim. = sédimentation.

Pour réaliser les expériences de projections climatiques à différentes résolutions, le mo-

dèle de circulation océanique NEMO est couplé avec le modèle biogéochimique LOBS-

TER. Ce modèle a déjà été utilisé pour de nombreuses études [Lévy et al., 2011, Karleskind

et al., 2011b, Karleskind et al., 2011a, Krémeur et al., 2009]. Il contient 6 compartiments (Fi-

gure II.2) : les nitrates (NO3) , l’ammonium (NH4), le phytoplancton (PHY), le zooplancton
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(ZOO), les détritus (DET) et la matière organique dissoute (DOM). L’évolution de ces tra-

ceurs suit les équations décrites dans l’annexe A. Ces différents traceurs sont également

advectés et diffusés par la circulation océanique. Les spécificités de l’advection et de la dif-

fusion dues à la résolution sont détaillées dans la section II.2.2.

Le cycle de l’oxygène est également activé dans le modèle LOBSTER. L’oxygène est pro-

duit lors de la photosynthèse et consommé par la respiration,par la reminéralisation et par

la nitrification. Il est également échangé avec l’atmosphère. Les équations du cycle de l’oxy-

gène sont décrites dans l’annexe A.2. Bien que ce travail se concentre sur l’oxygène, le cycle

du carbone a également été ajouté dans le modèle. Le cycle du carbone n’a pas d’influence

sur l’oxygène mais il permettra de futures études sur les flux de carbone naturel et anthro-

pique. Les équations du cycle du carbone sont décrites dans cette même annexe.

On notera que dans certains modèles biogéochimiques, certains processus tels que la

production primaire dépendent de la température. Bien que les expériences réalisées dans

cette thèse soient des expériences de changement climatique avec une augmentation de

la température de surface, nous avons choisi de ne pas faire dépendre les processus bio-

géochimiques de la température. Les incertitudes relatives à cet effet sont aujourd’hui trop

élevées pour que l’effet direct de la température puisse être traité de manière fiable avec un

modèle.

II.2 Configurations

Comme évoqué précédemment, nous utilisons plusieurs types de configuration dans

ce travail. La première étude utilise les résultats d’une projection climatique réalisée avec le

modèle IPSL-CM5A-LR dans le cadre de l’exercice CMIP5. Pour la deuxième étude, il a fallu

développer nos propres configurations et expériences. Dans ce qui suit, je décris d’abord la

configuration et les expériences associées du cadre CMIP5 puis dans un deuxième temps

les configurations et expériences à différentes résolutions réalisées spécifiquement pour ce

travail de thèse.

II.2.1 Configuration et expériences du cadre CMIP5

Pour étudier la désoxygénation entre 1990 et 2099, nous utilisons des simulations de

contrôle et de changement climatique du cadre CMIP5 réalisées avec le modèle de l’IPSL.

La simulation de contrôle commence en 1850 d’un état pré-industriel. Cet état est obtenu
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FIGURE II.3 – Différence de concentration d’oxygène entre la dernière décennie du 21ème siècle (2090-2099) et
celle du 20ème siècle (1990-1999) entre 200 et 600 mètres a) dans la projection climatique RCP8.5 du modèle
IPSL-CM5A-LR et b) dans la moyenne sur 9 projections climatiques (RCP8.5) du cadre CMIP5 (dont le modèle
de l’IPSL). Pour chaque modèle, la tendance climatique est corrigée de la dérive du modèle en enlevant la
tendance de la simulation de contrôle. Les régions hachées dans la figure b indiquent l’accord d’au moins 8
modèles sur le signe du changement.

à partir d’une mise à l’équilibre de 1000 ans. Entre 1850 et 2099, la simulation de contrôle

est soumise à un forçage constant (concentrations atmosphériques des gaz à effet de serre,

aérosol, etc.). La simulation de changement climatique commence en 1850 du même état

pré-industriel. Entre 1850 et 2005, les forçages suivent l’évolution des données historiques.

À partir de 2006, les forçages sont prescrits par le scénario RCP8.5 du cadre CMIP5 (voir

boite B1).

Comme dans la plupart des modèles du système climatique, le modèle de l’IPSL n’est

pas complètement équilibré, il y a une légère dérive sur la concentration en oxygène. La

simulation de contrôle est utilisée pour corriger cette dérive du signal de changement cli-

matique. Cette dérive correspond à 10 % du signal de changement climatique entre 200 et

600 mètres.

Une caractéristique intéressante de la projection RCP8.5 du modèle de l’IPSL est qu’elle

représente plutôt bien la moyenne des changements projetés par 9 projections climatiques

(Figure II.3 et [Bopp et al., 2013]). Par ailleurs le scénario RCP8.5 est celui pour lequel les

modèles du cadre CMIP5 sont le plus en accord [Bopp et al., 2013].

II.2.2 Les configurations GYRE

Les configurations développées dans ce travail s’inspirent de la configuration idéalisée

utilisée dans plusieurs études pour étudier la circulation et les cycles biogéochimiques de

l’Atlantique Nord [Lévy et al., 2010, Lévy et al., 2011, Krémeur et al., 2009, Lévy et al., 2012,
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Lévy and Martin, 2013]. Ces études se sont elles même inspirées de la configuration utilisée

par [Hazeleger and Drijfhout, 2000]. Ce type de configuration à l’avantage de pouvoir être

intégré suffisamment longtemps à haute résolution pour pouvoir percevoir les effets d’un

changement climatique.

II.2.2.1 Domaine, forçages et paramètres communs

Comme pour les études précédentes, le domaine ressemble une immense piscine : il n’y

a pas de bathymétrie (fond et bord plats), les bords sont fermés avec une condition free-slip,

la surface est libre. Nous utilisons l’hypothèse de plan β. La densité est calculée à partir de

la température et de la salinité en utilisant une équation d’état bilinéaire. Cependant, nous

apportons certaines modifications à la configuration de Lévy et al., 2010.

— La configuration que nous utilisons est carrée et alignée avec les latitudes qui

s’étend de 20°N à 50°N de latitude et sur 30°de longitude. Cela permet d’avoir une

circulation avec deux gyres symétriques (Figure II.10). Ce choix nous permet égale-

ment de tester la sensibilité des résultats de Lévy et al., 2010 et Lévy et al., 2011 à

l’orientation et à la taille du domaine.

— Nous rajoutons le cycle de l’oxygène dans le modèle (section II.1.2.2).

— Les études précédentes ont utilisé cette configuration pour étudier l’effet de la sous-

mésoéchelle à l’équilibre, nous l’utilisons pour effectuer des simulations dans les-

quelles nous perturbons l’équilibre.

— Contrairement aux études précédentes, la résolution maximale est du 1/27° (contre

1/54°) pour des raisons de coût de calcul lié à la durée plus importante des simula-

tions.

Le domaine est forcé par une tension de vent, un flux de chaleur et un flux de sel décrit

par des fonctions analytiques (Figure II.4). Tous les forçages sont zonaux. En surface le flux

de chaleur prend la forme d’un rappel vers un profil de température. Une partie du flux de

chaleur pénètre également dans l’océan. Le flux de sel est calculé afin que, après intégration

sur le domaine, il soit nul à chaque pas de temps. Cela permet de conserver la quantité de

sel dans le domaine. La tension de vent varie sinusoïdalement entre le sud et le nord du

domaine. Le vent est maximal vers l’ouest au milieu du domaine, 35°N et maximal vers

l’est aux bords nord et sud. L’évolution temporelle des forçages dépend des expériences

réalisées (section II.2.2.4), néanmoins quelque soit l’expérience il y a un cycle saisonnier

des forçages suivant une sinusoïde entre les extrémums d’hiver et d’été.
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FIGURE II.4 – Forçages analytiques de la configuration GYRE : a) pseudo température atmosphérique, b) rayon-
nement solaire, c) flux d’eau douce et d) tension de vent. Les forçages varient sinusoïdalement entre hiver et
été. En plus de la variation saisonière, la pseudo température atmosphérique agmentera linéairement dans le
cadre des expériences de changement climatique.

Les coefficients de mélange vertical sont calculés avec un modèle de fermeture turbu-

lente basé sur l’équation d’évolution de l’énergie cinétique turbulente (modèle TKE). En

plus de ce calcul du mélange vertical, l’option evd (enhanced vertical diffusion) est égale-

ment activée. Cette option permet d’augmenter fortement la diffusion verticale lorsque la

stratification est instable, c’est à dire lorsque la fréquence de Brunt-Vaïasala est négative.
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Lorsque c’est le cas, la diffusion verticale pour la quantité de mouvement et les traceurs est

fixée à 100 m2/s. Enfin, une valeur minimum est spécifiée pour le coefficient de viscosité

verticale, 1,2×10−4 m2/s et pour le coefficient de diffusion verticale, 1,2×10−5 m2/s.

Les paramètres horizontaux, tels que le nombre de points de grille, les schémas de dis-

crétisation et de diffusion latérale dépendent de la résolution et sont donc détaillés dans la

section II.2.2.2. Néanmoins, quelque soit la résolution horizontale, nous n’utilisons pas de

paramétrisation du mélange horizontal du type Gent and McWilliams, 1990.

Ce type de configuration permet d’obtenir une circulation classique à deux gyres ty-

pique de l’Atlantique Nord ou du Pacifique Nord : une gyre subpolaire cyclonique au nord

et une gyre subtropicale au sud. Ces gyres sont séparés par les courants de bord ouest tel

que le Gulf Stream dans l’Atlantique Nord et le Kurushio dans le Pacifique Nord.

II.2.2.2 Les différentes résolutions

Le choix des résolutions utilisées a été fait en fonction des processus que nous souhai-

tions résoudre ainsi que du temps de calcul nécessaire pour réaliser les expériences numé-

riques décrites dans la section II.2.2.4. Trois résolutions horizontales ont donc été retenues :

1° (R1), 1/9° (R9) et 1/27° (R27).

La résolution R1 (106 km) est proche de celle utilisée par les modèles de climats pour

simuler le climat du 21ème siècle. Seule la grande échelle est résolue. Dans les modèles

de climat, les échelles plus fines sont habituellement paramétrées avec des paramétrisa-

tions du type Gent-McWilliams ou Fox-Kemper. Afin de permettre une comparaison entre

les différentes résolutions, nous n’utilisons pas ce type de paramétrisation. La seule para-

métrisation utilisée est un laplacien pour une diffusion le long des isopycnes de la cha-

leur, de la salinité et des traceurs biogéochimiques. La quantité de mouvement est diffusée

horizontalement avec un laplacien. L’advection de la quantité de mouvement est calculée

avec la formulation vectorielle des équations en utilisant un schéma conservant l’énergie

cinétique horizontale. Les traceurs actifs (température et salinité) et biogéochimiques sont

advectés avec le schéma TVD. Ce schéma est conseillé pour l’advection des traceurs bio-

géochimiques à basse résolution [Lévy et al., 2001].

La résolution R9 (11,8 km) permet le développement de tourbillons mésoéchelle. Des

simulations globales ont déjà été réalisées à cette résolution [Bryan et al., 2014]. Cependant

aucune avec la biogéochimie sur des périodes suffisamment longues pour étudier l’effet du

changement climatique. L’advection de la quantité de mouvement s’effectue en utilisant la
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FIGURE II.5 – Carte de la vorticité relative (en haut) et de la concentration de phytoplancton (en bas) en sur-
face le 10 mars pour les simulations CTL1 (à gauche), CTL9 (au centre) et CTL27 (à droite). f est la vorticité
planétaire.

formulation avec le schéma numérique UBS. Ce schéma numérique ajuste automatique-

ment la diffusion, il n’est donc pas nécessaire de rajouter de la diffusion pour la quantité

de mouvement. Pour l’advection des traceurs, le schéma MUSCL est utilisé. Ce schéma est

conseillé pour l’advection des traceurs biogéochimiques [Lévy et al., 2001]. La diffusion de

ce schéma étant suffisante, nous ne rajoutons pas de diffusion explicite pour les traceurs.
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R1 R9 R27

Résolution horizontale 106 km 11,8 km 3,9 km
Points de grille horizontale 30×30 270×270 810×810
Résolution verticale De 10 m en surface à 300 m au fond
Points de grille verticale 30
Pas de temps 30 min 16 min 4,8 min
Nombres de processeurs 1 64 800
Temps de calcul réel (proc.× temps) 20 mi-

nutes/année
de simulation

260
heures/année
de simulation

7000
heures/année
de simulation

Schéma advection dynamique Form. vecto-
rielle conser-
vant l’énergie
cinétique

Form. flux,
schéma ho-
rizontal UBS,
schéma verti-
cal centré du
2nd ordre

Form. flux,
schéma ho-
rizontal UBS,
schéma verti-
cal centré du
2nd ordre

Diffusion dynamique Laplacien ho-
rizontal

Coef. viscosité horizontale 105 m2/s
Schéma advection traceurs TVD horizon-

tal et vertical
MUSCL hori-
zontal et ver-
tical

MUSCL hori-
zontal et ver-
tical

Diffusion horizontale traceurs Laplacien ho-
rizontal

Bilaplacien
horizontal

Coef. diffusion horizontale 1000 m2/s −1e9 m4/s
Diffusion/viscosité vert. traceurs Modèle TKE + option EVD
Coef. viscosité vert. minimum 1,2e−4 m2/s
Coef. diffusion vert. minimum 1,2e−5 m2/s
Coef. EVD 100 m2/s
Schéma temporel Leapfrog, implicite sur la verticale
Conditions initiales Moyenne annuelle équilibre R1 (section II.2.2.4 )

TABLE II.1 – Caractéristiques importantes des configurations dépendant de la résolution. Plus de détails sont
disponibles dans le manuel d’utilisation de NEMO [Madec and the NEMO team, 2015].

La résolution R27 (3,9 km) permet le développement des filaments de sous-

mésoéchelle. Pour cette résolution nous utilisons les mêmes schémas d’advection que pour

la résolution R9. Cependant du fait de l’apparition d’instabilités numériques il a fallu rajou-

ter un terme de diffusion explicite pour les traceurs. On utilise un bilaplacien diffusant sur

l’horizontale.
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FIGURE II.6 – Cartes du premier rayon de déformation dans les simulations a) CTL1, b) CTL9 et c) CTL27.

Quand la résolution augmente, des structures dynamiques de plus fine échelle et plus

intenses se développent (Figure II.5a,b). L’apparition de tourbillons plus petits et plus nom-

breux est liée à une meilleure résolution du premier rayon de déformation (Figure II.6)

lorsque la résolution augmente. Ces structures dynamiques de fine échelle brassent et sti-

mulent localement la production de phytoplancton (Figure II.5c-e).

Pour des raisons de temps de calcul, nous n’avons pas pu augmenter la résolution verti-

cale. Pour chaque résolution il a fallu ajuster le pas de temps de calcul et les coefficients de

diffusion. Le tableau II.1 résume les différentes caractéristiques dépendant de la résolution.

Des tests pour comparer différents choix possibles de schéma d’advection de la quantité de

mouvement et des traceurs ont été effectués (Annexe C). Les détails de chaque schéma sont

disponibles dans le manuel d’utilisation de NEMO [Madec and the NEMO team, 2015].

II.2.2.3 Les forçages pour les expériences de changement climatique

Le scénario de changement climatique utilisé pour les expériences CC s’inspire des

simulation 1pctCO2 du cadre CMIP5 dans lesquelles la concentration en dioxyde de car-

bone atmosphérique augmente de 1 % par an (boite B1). Les simulations 1pctCO2 du cadre

CMIP5 durent 140 ans, pour des raisons de temps de calcul nos simulations durent 70 ans.
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FIGURE II.7 – Évolution de la température atmosphérique de surface (température à 2 mètres) de l’Atlantique
Nord dans la simulation 1pctCO2 (boite B1) réalisée avec le modèle IPSL-CM5-LR, à 6°N (a) et 59°N (b) de lati-
tude. Moyenne zonale entre 33°O et 55°O et moyenne mensuelle entre 1850 et 1990. La ligne rouge est obtenue
par régression linéaire.

Pour déterminer comment modifier les forçages afin de simuler le changement cli-

matique, nous avons analysé l’évolution des variables atmosphériques dans l’Atlantique

Nord issues de la simulation 1pctCO2 réalisée avec le modèle de l’IPSL. Nous avons re-

gardé l’évolution de la température atmosphérique à 2 mètres, du rayonnement solaire et

de la tension de vent. Seule la température atmosphérique de surface varie significative-

ment (Figure II.7). L’augmentation de la température dépend de la latitude, elle augmente

plus aux hautes latitudes (+0,042 °C/an) que dans les tropiques (+0,034 °C/an). Pour les

expériences CC, le changement climatique est donc simulé en appliquant une tendance li-

néaire homogène sur le domaine de +0,04 °C/an à la pseudo température atmosphérique.

Cette tendance linéaire est superposée aux oscillations saisonnières de cette température.

On notera que nous n’avons pas considéré l’évolution des précipitations car conserver

la salinité totale du domaine aurait été délicat. Par ailleurs nous avons choisi de nous ins-

pirer du scénario 1pctCO2 plutôt que de RCP8.5 qui est utilisé dans la première partie de ce

travail (section II.2.1) car nos simulations sont initialisées à partir d’un état d’équilibre pré-

industriel. Pour réaliser un scénario type RCP8.5 il faut d’abord suivre l’évolution historique

entre 1850 et 2005 (boite B1).
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FIGURE II.8 – Schéma descriptif du protocole suivi pour la réalisation des expériences de contrôle et de chan-
gement climatique aux différentes résolutions horizontales. Expériences de contrôle : CTL1 (1°), CTL9 (1/9°),
CTL27 (1/27°). Expériences de changement climatique : CC1 (1°), CC9 (1/9°) et CC27 (1/27°).

II.2.2.4 Protocole de réalisation des expériences de contrôle et de changement

climatique

Deux types d’expériences sont réalisées pour chaque résolution : une expérience de

contrôle (CTL) dans laquelle les forçages ne changent pas et une expérience de change-

ment climatique (CC) simulé par l’augmentation de la température de rappel atmosphé-

rique (section II.2.2.3). La figure II.8 résume la réalisation des expériences CTL et CC. La

réalisation des expériences s’effectue en trois étapes :

1. Mise à l’équilibre grande échelle : simulation de 2000 ans à la résolution R1. L’océan

est initialement au repos avec un profil vertical de température et de salinité homo-

gène sur le domaine. Les traceurs biogéochimiques sont initialisés avec une concen-

tration constante sur le domaine. Le forçage est saisonnier tel que décrit dans la sec-

tion II.2.2. La pression atmosphérique d’oxygène est constante.
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2. Mise à l’équilibre des résolutions R9 et R27. Simulation de 100 ans aux résolutions

R1, R9 et R27. Le modèle est initialisé à partir de la moyenne de la dernière année

de la mise à équilibre grande échelle. Pour passer de la résolution R1 à R9 ou R27,

les champs sont interpolés par le plus proche voisin. Sous 2000 mètres, les concen-

trations pour R9 et R27 ont été rendues homogènes sur la verticale. Cela a permis

d’accélérer le temps de mise à l’équilibre de ces deux résolutions. La résolution R1

est déjà à l’équilibre mais par soucis de cohérence entre les différentes résolutions, la

simulation a été prolongée. Ni les forçages, ni la pression atmosphérique d’oxygène

n’est modifiée. 100 ans de simulations permettent d’obtenir un équilibre satisfaisant

sur les 500 premiers mètres (Figure II.9). La température se stabilise en 50 à 60 ans

pour les résolutions R9 et R27. Le modèle biogéochimique met plus de temps s’équi-

librer mais nous considérons que l’équilibre est suffisant notamment vis à vis des

tendances climatiques que nous regarderons dans la suite de ce travail.

3. Expériences CTL et CC. A la suite de la mise à l’équilibre les expériences de contrôle

(CTL) et de changement climatique (CC) sont réalisées pour chaque résolution, soit

six expériences au total. Ces simulations durent 70 ans. Elles sont initialisées à partir

de l’état final précédent. Pour les simulations CTL, les forçages ne sont pas modifiés.

Les forçages saisonniers utilisés lors des différentes mise à l’équilibre sont conser-

vés. Dans les simulations CTL, il n’y a pas de variations inter-annuelles ou décen-

nales des forçages. Dans les simulations CC, en plus des variations saisonnières, la

pseudo température atmosphérique augmente linéairement de +0,04 °C/an (section

II.2.2.3). Les autres forçages et la pression atmosphérique d’oxygène ne sont pas mo-

difiés.

L’ensemble des simulations a été réalisé sur le calculateur national de l’IDRIS. Le temps

de calcul et le volume des sorties ont été des contraintes techniques importantes dans la

réalisation de ces expériences. Une année de simulation requiert 7000 heures de calcul à

R27 et 260 heures à R9. Des sorties moyennées sur 2 jours pendant 1 an (fréquence néces-

saire pour ne pas lisser la sous-mésoéchelle) à R27 produit 1,5 To de données, 350 Go à R9.

Des données moyennées sur 2 jours ont été produites sur les cinq dernières années des si-

mulations (années 166 à 170). Au total, les six expériences numériques réalisées ont utilisé

1,7 millions d’heures de calcul réalisées sur 800 processeurs, soit un peu moins de 3 mois

de calcul en temps réel. Ces expériences ont produit un peu plus de 18 To de données.
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FIGURE II.9 – Évolution temporelle de a) la température, b) la concentration en nitrate, c) la production pri-
maire et d) la concentration en oxygène dans les différentes simulations. La température est moyennée sur le
domaine, entre 378 et 484 mètres. Les concentrations de nitrate et d’oxygène sont moyennées sur le domaine
entre 0 et 500 mètres. La production primaire est intégrée sur le domaine. Des années 0 à 100, les simulations
sont mises à l’équilibre aux différentes résolutions (R1, R9 et R27). À partir de l’année 100, les simulations de
contrôle (CTL) et de changement climatique (CC) commencent.

La réalisation des simulations à R27 ont été les plus délicates en raison des instabili-

tés numériques. Lors de la mise à l’équilibre, il a fallu diminuer deux fois le pas de temps :

de 300 secondes à 270 secondes pendant l’année 22, puis de 300 à 288 secondes à partir de

l’année 41 jusqu’à la fin de la mise à l’équilibre (année 100). Il a fallu encore une fois le dimi-

nuer de 288 à 270 secondes à partir de l’année 161, pendant la simulation de changement

climatique CC27.
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II.3 États moyens des configurations GYRE

La figure II.9 montre que les états moyens, physiques et biogéochimiques, diffèrent se-

lon la résolution du modèle. Dans cette partie je commence par décrire brièvement les états

moyens, à l’équilibre, dynamiques et biogéochimiques en discutant les différences entre ré-

solutions. Nos expériences étant relativement similaires à celle de Lévy et al., 2010 et Lévy

et al., 2011, je discute de la sensibilité des résultats à la configuration.

II.3.1 État dynamique moyen
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FIGURE II.10 – Fonction de courant barotrope moyenne des simulations CTL1 (a), CTL9 (b) et CTL27 (c).
Moyenne sur les années 161 à 170. Les contours noirs indiquent où la vitesse de surface est supérieure à 0,1
(CTL1) ou 0,3 m/s (CTL9 et CTL27).

La circulation barotrope est telle que décrite par la théorie linéaire de Sverdrup : une

circulation anti-cyclonique au sud, une circulation cyclonique au nord (Figure II.10). L’aug-

mentation de la résolution perturbe cette structure. Entre 30°N et 33°N, deux petites gyres

de recirculation apparaissent dans CTL9 et CTL27. Au nord entre 45°N et 50°N, une circu-

lation anticyclonique apparait dans CTL9 et se renforce dans CTL27. De même une circu-

lation cyclonique apparait au sud, entre 20°N et 25°N. La suite de ce travail ne s’intéresse

pas aux effets de bord et se concentre sur la zone comprise entre 25°N et 45°N. On définit

deux régions : la gyre subpolaire (GSP) entre 35°N et 45°N et la gyre subtropicale (GST)

entre 25°N et 35°N.
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FIGURE II.11 – Cartes du module de la vitesse de surface moyenne des simulations CTL1 (a), CTL9(b) et CTL27
(c). Moyenne sur les années 161 à 170.

Entre 30°N et 35°N, les perturbations de la circulation barotrope lorsque la résolution

augmente sont liées au déplacement du jet de moyenne latitude (Figure II.11). Dans la si-

mulation CTL1, la séparation du courant se situe à 35°N, là où le rotationnel de vent est nul

(Figure II.4). Lorsque la résolution augmente le courant se sépare du bord autour de 30°N. Il

n’y a cependant pas de déplacement vers le sud très marqué entre CTL9 et CTL27. L’inten-

sité et l’extension vers l’est du courant augmente avec la résolution. La vitesse de surface

maximale à l’est de 75° passe de 0,13 m/s à 0,22 m/s et à 0,30 m/s entre respectivement

CTL1, CTL9 et CTL27. On voit également apparaître des jets zonaux secondaires à coté du

jet principal dans les simulations CTL9 et CTL27.

L’augmentation de la résolution influence la structure de la profondeur de la couche de

mélange (MLD, Figure II.12). Dans la GSP (35°N à 45°N), la MLD est moins profonde dans

CTL1 que dans CTL9 et CTL27. Entre CTL9 et CTL27, les MLDs sont assez proches avec

toutefois une MLD moins profonde dans CTL27. Dans la GST (25°N à 35°N), la MLD est

plus profonde dans CTL1 que dans CTL9 et CTL27. La structure se décale vers le sud quand

la résolution augmente. Ce déplacement est lié à la position du jet de moyenne latitude car

la couche de mélange est plus profonde au sud du courant [de Boyer Montégut et al., 2004].

Entre CTL9 et CTL27, les MLDs sont assez proches avec toutefois une MLD légèrement

moins profonde dans CTL27 en moyenne sur la GSP (Figure II.18).
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FIGURE II.12 – Cartes de la profondeur maximale de la couche de mélange (MLD) des simulations CTL1 (a),
CTL9 (b) et CTL27 (c). La MLD est définie comme la profondeur à laquelle la densité ne dépasse pas la densité
de surface de plus de 0,01. Les contours noirs indiquent où la vitesse de surface est supérieure à 0,1 (CTL1) ou
0,3 m/s (CTL9 et CTL27).
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FIGURE II.13 – Sections méridiennes de la densité moyenne et du gradient vertical de densité moyen pour les
simulations CTL1 (a), CTL9 (b) et CTL27 (c). Moyenne entre 80°W et 75°W et sur les années 161 à 170. Le fond
coloré indique l’intensité du gradient vertical de densité, les contours noirs la densité. L’intervalle entre chaque
contour est de 0,5. Les contour blancs indiquent la densité de la simulation CTL9.

Cette circulation est associée avec une structure en densité en forme de bol dans la

GST et avec les isopycnes qui affleurent dans la GSP (Figure II.13) Lorsque la résolution

augmente, les isopycnes se redressent entre 30°N et 35°N et le bol subtropical se déplace

vers le sud. Ces deux effets sont liés par la relation du vent thermique au renforcement du

jet de moyenne latitude et à son déplacement vers le sud. Dans la thermocline principale
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(isopycne 24,5), le gradient vertical de densité diminue entre CTL1 et CTL9 puis augmente

entre CTL9 et CTL27. Notons également la présence d’eaux modales faiblement stratifiées

dans CTL1 autour de 200 mètres dans la gyre subtropicale. Ces eaux modales ne sont pas

visibles dans CTL9 et CTL27. Sur l’horizontale, les isopycnes s’alignent zonalement lorsque

la résolution augmente (Figure D.1).
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FIGURE II.14 – Circulation méridienne de retournement moyenne pour les simulations CTL1 (a), CTL9 (b) et
CTL27 (c). Moyenne sur les années 161 à 170.

La fonction de courant méridienne permet d’estimer la circulation méridienne de re-

tournement (MOC). Elle est calculée en coordonnées z à partir du transport méridien total

annuel qui est intégré depuis la surface jusqu’à une profondeur donnée. Dans les trois si-

mulations, on observe une cellule importante dans la gyre subpolaire. En surface, les eaux

sont transportées vers le nord où elles plongent puis retournent vers le sud en profondeur.

Il y a également une cellule plus faible dans la gyre subtropicale. La valeur maximale de

la MOC dans nos simulations varie entre 5 et 7 Sverdrup. Lorsque la résolution augmente

entre CTL1 et CTL9, la MOC se renforce. Entre CTL9 et CTL27, son intensité diminue légè-

rement.

II.3.2 État biogéochimique moyen

Comme attendu, la concentration d’oxygène est plus élevée en surface et diminue avec

la profondeur (Figure II.15). Un minimum d’oxygène est atteint autour de 200 mètres de

profondeur. En surface, la concentration d’oxygène augmente avec la latitude : les eaux

plus froides contiennent plus d’oxygène.
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Dans la GST, en subsurface, la concentration d’oxygène est plus faible dans CTL9 que

dans CTL1. Dans CTL27, au contraire, la concentration d’oxygène est plus élevée que dans

CTL9. Deux causes sont envisageables pour expliquer ces différences : 1) les différences

entre la couche de mélange qui est moins profonde dans CTL9 que dans CTL1 et plus pro-

fonde dans CTL27 que dans CTL1, 2) les différences de production primaire que l’on aborde

dans la suite de cette section.

Dans la GSP, en subsurface, la concentration d’oxygène augmente entre CTL1 et CTL9

et diminue entre CTL9 et CTL27. La circulation méridienne peut expliquer ces différences :

plus forte dans CTL9 que dans CTL1, moins forte dans CTL27 que dans CTL9.

Notons le maximum de concentration d’oxygène entre les deux gyres (35°N environ)

dans la simulation CTL1 qui n’apparaît pas dans les simulations CTL9 et CTL27. Ce maxi-

mum semble être lié à un apport d’oxygène par le courant de moyenne latitude depuis

l’ouest du domaine.
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FIGURE II.15 – Sections méridiennes de la concentration moyenne en oxygène pour les simulations CTL1 (a),
CTL9 (b) et CTL27 (c). Moyenne entre 80°W et 75°W et sur les années 161 à 170.

La concentration de nitrate est faible en surface et élevée en profondeur (Figure II.16).

Entre les deux il y a une région où le gradient est important, la nitracline matérialisée

par l’isoligne 11 mmol N/m3. La nitracline est profonde dans la gyre subtropicale (GST)

et proche de la surface dans la gyre subpolaire (GSP).

Les différences entre résolution de la structure de la nitracline sont liées aux diffé-

rences de la structure de densité. Dans la GST, la nitracline remonte entre CTL1 et CTL9

(Figure II.16a,b, Figure II.18). Cela est associé à une augmentation de la concentration de

nitrate entre 0 et 120 mètres (Figure II.17, Figure II.18), s’ensuit une augmentation de la
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FIGURE II.16 – Sections méridiennes de la concentration moyenne en nitrate pour les simulations CTL1 (a),
CTL9 (b) et CTL27 (c). Moyenne entre 80°W et 75°W et sur les années 161 à 170. En contours noirs, la nitracline
matérialisée par l’isoligne de concentration 11 mmol N.m−3. Les contours blancs indiquent la nitracline de la
simulation CTL9.

production nouvelle 1 et une augmentation de la production primaire. Les concentrations

de phytoplancton, zooplancton, matière organique dissoute, la production régénérée 1 et le

broutage augmentent également (Figure II.18). Entre CTL9 et CTL27, la nitracline s’enfonce

(Figure II.16b,c) entraînant une diminution des concentrations de nitrate entre 0 et 120

mètres, de la production nouvelle 1 et de la production primaire (Figure II.17, Figure II.18).

Les concentrations de phytoplancton, zooplancton, matière organique dissoute, la produc-

tion régénérée 1 et le broutage diminuent également (Figure II.18).

Dans la GSP, la profondeur de la nitracline varie peu lorsque la résolution augmente

(Figure II.16b,c, Figure II.18). La distribution de la concentration moyenne de nitrate entre 0

et 120 mètres est localement plus élevée dans CTL1 que dans CTL9 et CTL27, de même que

la production nouvelle et la production primaire (Figure II.17a-c). Cependant, en moyenne

sur la GSP, la concentration de nitrate augmente légèrement de CTL1 à CTL9 et diminue

de CTL9 à CTL27 (Figure II.18). En conséquence, la production nouvelle et la production

primaire augmentent de CTL1 à CTL9 et diminuent de CTL9 à CTL27. Les concentrations

de phytoplancton, zooplancton, matière organique dissoute, la production régénérée et

le broutage évoluent de la même manière. Ces différences d’état moyen entre résolution

1. La production primaire peut être séparée en deux composantes : 1) la production nouvelle (NP) se nour-
rissant sur les nutriments apportés depuis la subsurface et 2) la production régénérée (RP) se nourrissant sur
les nutriments reminéralisés en surface. La NP est en générale alimentée par les nitrates et la RP par l’amo-
nium [Dugdale and Goering, 1967]. L’ammonium étant rapidement consommé dans notre modèle, la RP est
plutôt liée à la concentration en matière organique dissoute.
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FIGURE II.18 – Moyenne entre
25-35°N et 35-45°N de variables
du modèle biogéochimique
à l’équilibre dans les simula-
tions CTL1, CTL9 et CTL27.
Les concentration en nitrates
(NO3), matière organique dis-
soute (DOM), phytoplancton
(PHY) et zooplancton (ZOO)
sont moyennées entre 0 et
120 mètres. Les production
nouvelle (NP), régénérée (RP)
et primaire (PP) sont intégrées
entre 0 et 120 mètres. Le brou-
tage est intégré sur toute la
profondeur mais la majorité
du broutage à lieu entre 0 et
120 mètres. La profondeur de
la couche de mélange (MLD)
est celle du mois de mars. La
profondeur de la nitracline est
définie comme la profondeur
de l’isoligne 11 mmol N/m3

de concentration en nitrate.
Toutes les variables sont
moyennées entre les années
161 et 170.
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peuvent être expliquées par les différences de profondeur maximale de couche de mélange

(MLD) : elle augmente entre CTL1 et CTL9 et diminue entre CTL9 et CTL27. Lorsque la MLD

est plus profonde, l’apport de nitrate en surface est plus important.

II.3.3 Sensibilité à l’orientation et la taille du domaine

Chassignet and Xu, 2017 le rappellent, peu d’études se sont penchées sur la rétroaction

des petites échelles sur la grande échelle à cause du temps de calcul requis pour de telles

études. Nous avons évoqué précédemment que les configurations GYRE développées pour

ce travail s’inspirent de configurations utilisées pour des études antérieures. L’objectif de

cette section est de comparer l’effet de la résolution sur les états moyens entre ce travail et

les études précédentes afin de tester la sensibilité des résultats à la configuration.

A propos de l’effet de la résolution sur l’état moyen dynamique, certains des résultats

de ce travail corroborent (3) les résultats de Lévy et al., 2010 , d’autres non (7). Dans ce

travail, lorsque la résolution augmente :

3 le courant de moyenne latitude s’intensifie (Figure II.11). Le renforcement de ce

courant a été démontré dans d’autres études [Barnier et al., 1991, Chassignet and

Marshall, 2008, Chassignet and Xu, 2017].

3 entre CTL1 et CTL9, le courant de moyenne latitude se déplace vers le sud.

7 entre CTL9 et CTL27, le courant de moyenne latitude ne se déplace pas vers le sud

(Figure II.11b,c). Chassignet and Xu, 2017 n’observent pas non plus de déplacement

de la latitude de séparation du Gulf Stream lorsqu’ils augmentent la résolution.

3 entre CTL1 et CTL9, la profondeur de la couche de mélange dans la gyre subtro-

picale diminue (Figure II.12a,b). La diminution de la profondeur de la couche de

mélange avec l’augmentation de la résolution a été démontrée de nombreuses fois

[George Nurser and Zhang, 2000, Lapeyre et al., 2006, Bachman et al., 2017].

3 entre CTL9 et CTL27, la profondeur de la couche de mélange dans la gyre subpolaire

diminue légèrement (Figure II.12b,c).

De la même manière, sur l’effet de la résolution sur l’état moyen biogéochimique, cer-

tains des résultats de ce travail corroborent (3) les résultats de Lévy et al., 2011, d’autres

non (7). Précisons que l’étude précédente s’est intéressée à l’effet de l’augmentation de

résolution de 1/9° à 1/54°. Dans ce travail, lorsque la résolution augmente entre CTL9 et

CTL27 :
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3 dans la gyre subtropicale, la production primaire, le broutage, les concentration en

phytoplancton et zooplancton diminuent (Figure II.17, Figure II.18).

3 dans la gyre subpolaire la production primaire diminue.

7 dans la gyre subpolaire, la concentration de phytoplancton varie peu et le broutage

et la concentration de zooplancton diminue (Figure II.18).

Les différences d’évolution de l’état moyen biogéochimique entre ce travail et les tra-

vaux précédents doivent être liées aux différences d’évolution de la dynamique lorsque l’on

augmente la résolution de 1/9° à 1/27°, notamment à l’absence de déplacement du cou-

rant de moyenne latitude. La latitude de séparation du Gulf Stream est historiquement un

point délicat des modèles numériques [Chassignet and Marshall, 2008, Chassignet and Xu,

2017]. D’après nos résultats, il semble que ce déplacement (ou son absence) soit sensible

à la forme du bassin. Dans la gyre subpolaire, la faible diminution de phytoplancton entre

CTL9 et CTL27 est probablement due à une diminution plus faible de la couche de mélange

pour engendrer une augmentation du broutage comme dans les travaux de Lévy et al., 2011.

La diminution plus faible de la MLD est probablement liée à l’augmentation insuffisante de

la résolution ainsi qu’au non déplacement vers le sud du courant de moyenne latitude.

II.4 Diagnostics de ventilation d’oxygène

De la même manière que [Cushman-Roisin, 1987] définit le taux de subduction ins-

tantanée 2 à partir du budget du volume de la couche de mélange, le taux de subduction

instantanée d’un traceur peut être défini à partir du budget dans la couche de mélange.

L’équation d’évolution de la concentration d’un traceur O s’écrit :

∂O

∂t
+~∇.

(
O~U

)− ∂

∂z

(
kz
∂O

∂z

)
−E −SMS = 0 (II.1)

où O désigne la concentration du traceur (ici l’oxygène), ~U le vecteur vitesse, kz le coeffi-

cient de diffusion vertical, E l’effet des échelles sous-grille latérales et SMS les sources et

puits biogéochimiques. En intégrant cette équation sur la verticale entre la profondeur de

la base de la couche de mélange h, nous obtenons pour les différents termes de l’équation

2. S =− ∂h
∂t −wh −~uh~∇H h, défini positif quand l’eau est subductée, négatif quand elle est obductée.
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(II.1) 3 :

∫ 0

−h

∂O

∂t
.dz = ∂

∂t

∫ 0

−h
O .dz −Oh

∂h

∂t∫ 0

−h

~∇.
(
O~U

)
.dz =

∫ 0

−h

~∇H . (O~u) .dz +
∫ 0

−h

∂wO

∂z
.dz

=~∇H .

(∫ 0

−h
O~u .dz

)
−Oh~uh .~∇H h −whOh∫ 0

−h

∂

∂z

(
kz
∂O

∂z

)
.dz =−

(
kz
∂O

∂z

)
|h

où~u et w désignent respectivement le vecteur vitesse horizontal et la vitesse verticale,~uh et

wh les mêmes vitesses à la base de la couche de mélange et Oh la concentration en traceur

à la base de la couche de mélange. L’équation (II.1) intégrée sur la verticale devient donc :

∂

∂t

(∫ 0

−h
O .dz

)
=

−Oh S 2︷ ︸︸ ︷
Oh

∂h

∂t
+Oh~uh~∇H h +whOh −

(
kz
∂O

∂z

)
|h

−~∇H

(∫ 0

−h
O~u .dz

)
+

∫ 0

−h
E .dz +

∫ 0

−h
SMS .dz (II.2)

Cette équation (II.2) signifie que l’évolution de la quantité de traceur dans la couche de

mélange ∂
∂t

(∫ 0
−h O .dz

)
est égale a la somme :

— de la subduction instantanée d’une eau dont la concentration est Oh : −OhS 2

— de la diffusion verticale à la base de la couche de mélange : −
(
kz

∂O
∂z

)
|h

— de la divergence du flux aux frontières latérales dans la couche de mélange :

−~∇H

(∫ 0
−h O~u .dz

)
— du mélange par les petites échelles à la base de la couche de mélange :

∫ 0
−h E .dz

— des sources et puits biogéochimiques du traceurs dans la couche de mélange :∫ 0
−h SMS .dz

Le taux de subduction instantantée du traceur SO peut donc être défini comme l’en-

semble des flux à la base de la couche de mélange 4 (Figure II.19) :

SO =−Oh

(
wh +~uh~∇H h + ∂h

∂t

)
+

(
kz
∂O

∂z

)
|h
+

∫ 0

−h
E .dz (II.3)

3. On utilise le premier théorème fondamental de l’analyse généralisé aux intégrales paramétriques. Il

permet d’intervertir dérivée et intégrale : ∂
∂α

(∫ 0
−h(α) f (α, z) .dz

)
= ∫ 0

−h(α)
∂ f
∂α

.dz + f (−h) ∂h
∂α

4. SO est défini positif quand le traceur est subducté.
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SO =  - wh.Oh - uh.∇hOh + (kz∂zO)h - Oh∂th + E

mixed layer 
depth (h)

horizontal
advection

vertical
advection

vertical
diffusion

sub-grid
diffusion

entrainment 
detrainment

FIGURE II.19 – Schéma descriptif des processus subductant/obductant l’oxygène.

Le calcul des taux de subduction instantanée a été implémenté dans le modèle utilisé

pour les configurations Gyres (calcul online). Le calcul à chaque pas de temps de la sub-

duction de traceur est important car du fait des échanges air-mer ou de la biologie, les eaux

subductées puis obductées (ou inversement) ont des concentrations différentes. Ainsi, bien

que le bilan annuel de subduction/obduction soit nul en terme de masse d’eau, il peut ne

pas l’être pour les traceurs.

Lorsque le calcul du taux de subduction n’a pas été implémenté dans le modèle 5, il peut

malgré tout être obtenu a postériori (calcul offline). Dans ce cas, l’erreur de calcul dépend

de la fréquence temporelle des données utilisées. Nous avons effectué une comparaison

entre les calculs online et offline de la subduction de traceur dans une simulation climato-

logique forcée de l’océan globale 6. En utilisant des moyennes mensuelles, l’erreur de calcul

est de l’ordre de 30%.

5. Par exemple dans la configuration du modèle couplé du système climatique décrite dans la section II.2.1.
6. Modèles océanique et biogéochimique identique à la simulation décrite dans la section II.2.1 mais non

couplés à un modèle de circulation atmosphérique
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III.1 Préambule

Les mécanismes contrôlant la désoxygénation sont assez clairement identifiés : solu-

bilité, circulation et respiration (section I.3). L’augmentation de la température diminue la

solubilité de l’oxygène. Les modifications de la circulation induites par le changement cli-

matique diminue le transport d’oxygène vers la subsurface. La diminution de la production

primaire en surface entraîne une diminution de la consommation d’oxygène en subsurface
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21ÈME SIÈCLE À L’ÉCHELLE GLOBALE ET À BASSE RÉSOLUTION

par la respiration. Cependant leurs contributions respectives sont assez difficiles à estimer

(section I.3.4). En subsurface notamment, la majeure partie de l’incertitude sur la désoxygé-

nation provient de compensations entre ces mécanismes [Bopp et al., 2017]. Le but de cette

partie est d’estimer, à l’échelle globale, les contributions de la solubilité, de la circulation

et de la respiration à la désoxygénation. On utilise pour cela une projection climatique du

21ème siècle réalisée avec un modèle couplé à basse résolution.

La base de la couche de mélange est une frontière naturelle entre la surface où la

concentration d’oxygène est proche de la concentration à saturation et l’océan plus pro-

fond. La concentration d’oxygène dans l’intérieur de l’océan dépend donc des flux à travers

cette interface. L’oxygène dissous est ventilé à travers la base de la couche de mélange par

les courants marins. Ce transfert est appelé subduction lorsqu’il est dirigé hors de la couche

de mélange et obduction lorsqu’il est dirigé vers la couche de mélange. Les changements

de ventilation peuvent être séparés en deux termes : un terme lié à des changements de

solubilité et un terme résiduel lié aux changements de circulation. Par ailleurs, la sédimen-

tation de la matière organique à travers la profondeur de la couche de mélange équivaut à

un déficit d’oxygène en subsurface lié à la respiration. Cette séparation entre trois termes

nous permet de quantifier régionalement les contributions respectives des changements

de respiration, circulation et solubilité.

Les travaux présentés dans ce chapitre ont été soumis dans le journal Geophysical Rea-

search Letters, Regional unbalances in subduction and export responsible for centiennial

deoxygenation in an Earth System Model par Couespel D., Lévy M. et Bopp L. Cet article est

actuellement en révision.

III.2 Les déséquilibres régionaux entre la subduction et l’export

sont responsables de la désoxygénation sur le 21ème siècle

La première partie de cette section présente l’article en cours de révision. Dans une se-

conde partie, nous présentons les résultats d’une étude de sensibilité qui n’a pas été traitée

dans l’article. Cette étude de sensibilité porte sur l’influence du choix de la profondeur de

couche de mélange dans les calculs de ventilation d’oxygène.

52



III.2. Les déséquilibres régionaux entre la subduction et l’export sont responsables de la
désoxygénation sur le 21ème siècle

III.2.1 Article en révision : Regional unbalances in subduction and export

responsible for centiennial deoxygenation in an Earth System Model
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Abstract11

Variations in dissolved oxygen through time in the ocean interior in response to climate12

change result from the balance between changes in oxygen ventilation and changes in respi-13

ration. We present regional and temporal estimates of these changes in a Coupled Model In-14

tercomparison Project 5 (CMIP5) climate change simulation which behaves like the CMIP515

ensemble mean. We compute oxygen ventilation across the mixed-layer interface. We de-16

compose oxygen ventilation changes into solubility and circulation driven changes. Changes17

in respiration are derived from changes in export production. We find a large degree of re-18

gional and interannual variations in this balance, reflecting the complexity of the processes19

responsible for oceanic oxygen inventory decline in response to climate change. Our analy-20

sis reflects that changes in respiration, solubility and circulation all contribute to the overall21

changes in oxygen exchanges between the surface mixed-layer and subsurface ocean, with22

absolute magnitudes that are comparable and signs that can be opposite.23

1 Introduction24

Observed changes in oxygen inventory over the past 50 years have revealed that the25

content of dissolved oxygen (O2) of the ocean is continuously declining [Helm et al., 2011;26

Stendardo and Gruber, 2012; Schmidtko et al., 2017]. Climate models predict a further de-27

cline in oceanic oxygen inventory by the end of the twenty first century [Keeling et al., 2010;28

Bopp et al., 2013; Ciais et al., 2013; Cocco et al., 2013; Tagklis et al., 2017]. The ocean de-29

oxygenation projected to occur by 2100 is one of the most worrying response of the ocean30

to climate change, given the multiple consequences of deoxygenation on marine habitats31

[Diaz and Rosenberg, 2008; Vaquer-Sunyer and Duarte, 2008] and nitrous oxyde produc-32

tion, a greenhouse gas with high warming potential [Codispoti et al., 2001]. While Earth33

System Model simulations performed in the framework of the Coupled Model Intercompar-34

ison Project 5 (CMIP5) reveal deoxygenation over the mesopelagic layer between the 1990s35

and the 2090s [Bopp et al., 2013], they also reveal that further deoxygenation of the ocean is36

unlikely to be uniform. In fact, the different projections show strong regional contrasts which37

are not fully understood and reflect the regional balance between the processes in play [Shep-38

herd et al., 2017].39

Climate change is expected to increase the temperature of the ocean, therefore reduc-40

ing oxygen solubitity, and is also expected to decrease vertical exchanges in the ocean. These41

two changes taken together should decrease subsurface oxygen content [Keeling et al., 2010].42
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At the same time, they should also reduce productivity, which should lead to less oxygen43

utilization at subsurface, somehow counter-balancing the negative effects. Thus subsurface44

waters should receive less oxygen but, at the same time, should also use less oxygen for repi-45

ration. Global deoxygenation implies that the decrease in oxygen due to changes in tempera-46

ture and circulation is larger than the decrease in oxygen utilization associated with reduced47

productivity. Earth System Models predict that ocean changes in temperature, circulation and48

respiration in response to climate change display regional patterns which are not coincidental49

[Cheng et al., 2013; Bopp et al., 2013] . This subtle unbalance between the different compet-50

ing factors affecting O2 in the ocean is thus likely highly regional. The primary objective of51

this study is to quantify the unbalance between the respective contributions of the changes in52

temperature, circulation and productivity to subsurface oxygen changes along the 21st cen-53

tury at the regional scale in an Earth System Model.54

The base of the surface mixed-layer is a natural boundary between the ocean interior55

where O2 is undersaturated and the upper part of the ocean which is in direct contact with56

the atmosphere and where O2 is close to saturation. Oxygen variations in the ocean interior57

thus primarily depend on oxygen exchanges across the mixed-layer interface. This study fo-58

cuses on these exchanges and examines how they evolve in an Earth System Model between59

the 1990s and 2090s. On one hand, oxygen is transferred across the mixed-layer in its dis-60

solved form. We refer to this net transfer as O2 ventilation (V), and use the terms O2 sub-61

duction when it is directed out of the mixed-layer, and O2 obduction when O2 is supplied to62

the mixed-layer from below. On the other hand, the sinking organic material across the base63

of the mixed-layer is equivalent to an O2 deficit at depth by respiration (R). Furthermore,64

changes in O2 ventilation can be broken into two components, one related to changes in oxy-65

gen solubility, and a residual component related to changes in circulation (∆V=∆S+∆C).66

With this decomposition, we are able to regionally quantify the respective roles of the changes67

in respiration (∆R), circulation (∆C) and solubility (∆S) on oxygen transfers between the68

mixed-layer and ocean interior. We demonstrate that at temperate latitudes, the (positive)69

changes in respiration compensate less than 20% of the (negative) changes in ventilation in70

most oceanic regions, and we quantify the important contribution of circulation changes in71

addition to solubility changes.72
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2 Methods73

Our quantification of the respective roles of the changes in respiration, circulation and74

solubility is based on offline diagnostics applied to simulations made with the full Earth75

System Model IPSL-CM5-LR [Dufresne et al., 2013] which are part of the CMIP5 climate76

change simulations and behave like the CMIP5 ensemble mean.77

2.1 Model and simulations78

The IPSL model core includes the marine biogeochemical model PISCES which has79

an explicit representation of the oxygen cycle [Aumont and Bopp, 2006]. We examined the80

changes between the 1990s and 2090s by combining the control simulation (CTL) and the81

climate change simulation (CC). The control simulation started from a pre-industrial state in82

1850, obtained after a 1000 year spin-up, and was applied a constant forcing (atmospheric83

concentrations of greenhouse gases, aerosols and land cover) for 250 years. The climate84

change simulation started in 1850 from the same pre-industrial state and was applied a forc-85

ing which followed historical data from 1850 to 2005, and followed the "business as usual86

scenario" RCP8.5 from 2005 to 2099. As for most CMIP5 Earth System Models, oxygen is87

not fully equilibrated in IPSL-CM5A-LR and a small drift is present. We used the control88

simulation to remove the drift from the climate change signal. The magnitude of this drift in89

the mesopelagic layer represents ∼ 10% of the climate change signal in oxygen.90

2.2 Oxygen ventilation diagnostics91

Oxygen enters the subsurface ocean through ventilation V which is computed using92

monthly fields following Karleskind et al. [2011]:93

V = −(wh + ~uh . ~∇H h).Oh︸                     ︷︷                     ︸
vertical & lateral advection

+ (kz∂zO)h −Oh .∂th︸                   ︷︷                   ︸
vertical mixing

+ EO︸︷︷︸
eddies

(1)94

The first term on the right-hand side of equation 1 represents the total advection of95

oxygen across the surface mixed-layer h with wh , ~uh , Oh the values of monthly mean verti-96

cal and horizontal velocities and dissolved oxygen at depth h. The second term represents97

vertical mixing. It includes entrainment/detrainment (due to seasonal changes of h), vertical98

diffusion at the base of the mixed-layer (we used a diffusivity of kz = 10−4 m2/s2, which99

is the typical value at the base of the mixed-layer in the model) and the vertical component100
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of isopycnal diffusion. The third term represents the parametrization of eddy mixing and in-101

cludes the horizontal component of isopycnal diffusion and the advection by the bolus veloc-102

ities (following [Gent and McWilliams, 1990]). This last term has been found to significantly103

contribute to the subsurface oxygen budget in dedicated regional studies [Resplandy et al.,104

2012; Lachkar et al., 2016; Thomsen et al., 2016]. A similar equation for ventilation but105

applied to natural and anthropogenic carbon has previously been used in Lévy et al. [2013]106

and Bopp et al. [2013]. In order to evaluate the change in oxygen ventilation due to climate107

change ∆V , we computed cumulated oxygen ventilation V from 1990 until 2099 across the108

seasonal mixed-layer in the CTL and CC simulations, V =
∫ 2099

1990 V dt, and computed the109

difference between the two, ∆V = V
CC − V

CTL .110

2.3 Respiration diagnostics111

Biological consumption of oxygen by respiration was estimated from the sedimenta-112

tion of organic particles across the seasonal mixed-layer. This export flux E was estimated113

from monthly concentrations of large and small organic particles at depth h, multiplied by114

their respective sinking velocities (2 and 30 meters per day respectively). The export flux115

was converted to an oxygen utilization flux using a constant Carbon to Oxygen ratio RC:O2 of116

138/122. In the following, and for simplicity, we will use the term respiration R = −RC:O2 ×117

E to refer to this flux of organic material that crosses the mixed-layer and will be remineral-118

ized below the mixed-layer. As for ventilation, we examined the cumulated respiration along119

the century R =
∫ 2099

1990 Rdt and examined the changes in respiration due to climate change120

∆R = R
CC − R

CTL . We use the terminology "net oxygen flux" to refer to the sum of the121

ventilation and respiration fluxes across the mixed-layer, with the convention that this flux is122

positive when it is directed from the surface mixed-layer into the subsurface.123

2.4 Solubility and circulation effects124

Changes in ventilation were further decomposed into a solubility effect and a circula-125

tion effect such that ∆V = ∆S + ∆C. We defined ∆S as the change in ventilation due solely126

to changes in solubility, i.e. assuming that the circulation was not changing. We computed it127

from equation 1 as the ventilation of saturated oxygen Osat by the mean circulation over the128

1990s. More precisely, Osat was computed from monthly temperature and solubility at depth129

h following Keeling et al. [2010], table 32.4. The velocity fields and eddy parametrisation130

used were taken as their monthly average over the period 1990 to 1999. The circulation ef-131
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fect was defined and computed as the residual between the total ventilation and the solubility132

effect ∆C = ∆V − ∆S. It should be noted that the circulation effect includes the contribu-133

tion of the changes in circulation to oxygen ventilation and also includes the ventilation of134

the changes in O2 disequilibrium, which accounts for the changes in circulation through their135

effect on primary production and air-sea fluxes.136

2.5 Comparison to other CMIP5 models137

The method used here requires knowledge of the seasonal changes in oxygen, tempera-138

ture, salinity, circulation mixed-layer depth and export production, thus in principle it can be139

easily applied to large ensembles of model simulations without the need for additional sim-140

ulations. Unfortunately, the standard output strategy of the CMIP5 exercice did not include141

monthly biogeochemical fields thus it has not been possible to apply them to other models142

than our own for which we had monthly fields.143

However, an interesting characteristic of the IPSL-CM5A-LR RCP8.5 projection is that144

the oxygen changes that is simulated in the mesopelagic layer is a fair representation of the145

mean changes projected by nine Earth System Models (figure 1, see also Bopp et al. [2013]).146

It shows a pronounced decrease in oxygen content over large parts of the temperate ocean,147

with patterns that are shared by most models (hatched areas in figure 1b) and with maxi-148

mum values of -50 mmol 02 m−3 in the North Pacific, and weaker changes in the subtropics,149

with weak oxygen increases in the Indian Ocean and Eastern Atlantic that are also shared by150

most models. The main model difference, compared with the mean projection, is the strong151

subsurface oxygenation simulated in the Weddell Sea. The behavior of the IPSL model has152

already be identified as an outlier in this region [Little and Urban, 2016], in particular be-153

cause it is the only model that predicts a cooling and deeper mixed-layers along the coast in154

response to global warming (Leung et al. [2015], figure S4), a spurious pattern which is ro-155

bust over an ensemble of simulations. It should also be noted that there is generally a poor156

agreement between models in this specific area where sea ice, which influences convection,157

is poorly represented even during the historical period [Turner et al., 2013; Yang et al., 2016;158

Shu et al., 2015]. For these reasons, results in the South Atlantic region should be considered159

as less robust as elsewhere and are given less emphasize in the discussion of the results.160
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Figure 1. Centennial change in oxygen content between the last decade of the 21st century (2090-2099) and

the last decade of the 20st century (1990-1999) in the mesopelagic layer (200-600m) a) in the IPSL-CM5A-

LR RCP8.5 simulation used in this study and b) in the mean of nine RCP8.5 simulations from different

models of the CMIP5 framework (including the IPSL model). For each model, the centennial trend in the

RCP8.5 simulation is corrected from the small model drift by removing the same temporal trend in the asso-

ciated historical simulation. Hatched areas in b) indicate agreement on the sign of change for at least eight

models. The boundaries between the regions considered in this paper are shown as black lines in a).
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3 Results168

3.1 Oxygen ventilation and respiration in the control simulation169

Before examining regionally how ventilation and respiration are affected by climate170

change, we present their global patterns in the pre-industrial state. In the historical CTL sim-171

ulation which is close to equilibrium, the global net oxygen flux between the surface mixed-172

layer and subsurface is close to zero. However regionally this is not the case, some regions173

are gaining oxygen while some are losing oxygen, and the local balance is achieved through174

lateral fluxes of oxygen below the mixed-layer. Here we present the pathways of oxygen ex-175

changes across the surface mixed-layer in this historical simulation.176

Ventilation in the CTL simulation (VCTL) (figure 2a) reveals a pattern of net subduc-177

tion in the subtropical gyres and net obduction over most of the subpolar gyres. The largest178

values are found in areas of strong currents (Gulf Stream, Agulhas, Kuroshio) and along179

the coast. Up to 2000 mol O2 m−2 are subducted or obducted in these areas during the last180

100 years of the CTL simulation. Similar patterns are observed for carbon subduction [Lévy181

et al., 2013; Bopp et al., 2015]. This was expected as advection of water is the major process182

driving subduction. Respiration (RCTL) reaches values which are smaller then ventilation183
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and less heterogeneous, and which are always negative (figure 2b). The largest values are184

found below the highly productive zones and reach -500 mol O2 m−2.185

Sink mol-O2/m2 Source

-2000 -1600 -1200 -800 -400 0 400 800 1200 1600 2000

a)
Ventilation

60°N

30°N

0°

30°S

60°S

0°180°

b)
Respiration

60°N

30°N

0°

30°S

60°S

0°180°

Figure 2. Spatial patterns of a) oxygen subduction and b) respiration in the CTL simulation cumulated from

1990 to 2099. Positive values stand for a gain of oxygen at subsurface. The small noise seen in the ventilation

patterns in the subtropics is due to noise in the model vertical velocity.

186

187

188

Regional budgets of ventilation and respiration provide a more quantitative view of the189

oxygen exchanges across the mixed-layer (figure 3a). In temperate latitudes, oxygen subduc-190

tion ranges between 38000 Tmol 02 in the South Pacific and 10000 Tmol 02 in the the North191

Atlantic, while respiration varies between 2500 and 10000 Tmol 02 cumulated over the last192

100 years. Oxygen subduction largely exceeds respiration implying a net subsurface oxygen193

gain. In contrast, in subtropical regions, oxygen obduction adds up to respiration leading to a194

net oxygen loss. The balance is achieved by a net transport of oxygen at subsurface between195

the temperate and subtropical regions.196

3.2 Oxygen ventilation and respiration changes in response to climate change203

In order to evaluate the ventilation and respiration changes over the 21st century, the204

analysis presented in figure 2 and figure 3a for the CTL experiment are repeated for the CC205

experiment. The difference between the two experiments is shown in figure 3b. Globally,206

we found a net flux of O2 (black bars) directed from the ocean interior to the mixed-layer207

in response to climate change which is consistent with a global net decrease of subsurface208

oxygen content (figure 1a). However this net change shows strong regional contrasts, with a209

net loss of oxygen to the mixed-layer which has the largest amplitude in the temperate North210

Atlantic, North Pacific and South Pacific, and a small gain in the subtropical Pacific and in211

the spurious South Atlantic.212
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Figure 3. a) Regional budgets of ventilation (VCTL , purple bars), respiration (RCTL , green bars) and sum

of the two (black bars) in the CTL experiment, cumulated from 1990 to 2099. b) Changes in the regional

budgets of ventilation and respiration due to climate change (CC-CTL), cumulated from 1990 to 2099. The

total change in ventilation (in purple) is decomposed into changes due to solubility (doted) and changes due to

circulation (residual) The boundaries between regions are shown in figure 2. Positive values stand for fluxes
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The solubility driven changes (dotted bars) are always negative in temperate latitudes213

and positive in the subtropics. In temperate latitudes, where the tendency in the pre-industrial214

state is oxygen subduction, this negative change reflects the decrease in solubility due to the215

increase in temperature. The solubility effect is particularly marked in the North Atlantic,216

where it over compensates (120%) the decrease in ventilation, and otherwise varies between217

40 and 60 % in the South Indian, South Pacific and North Pacific. The remaining part of the218
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decrease in ventilation is due to the circulation effect and mainly reflects the decrease in net219

subduction under climate change.220

In the subtropics, where oxygen is obducted in the pre-industrial state, the rather counter-221

intuitive solubility-driven positive change reflects the obduction of warmer water masses222

with climate change. The solubility effect in these regions thus acts against the net increase223

in obduction: in other words, the net change in ventilation reflects the balance between an224

increase in obduction, counter-balanced by the fact that the obducted waters are warmer and225

less oxygenated.226

Changes in respiration are always of the same sign and lead to a gain of oxygen at sub-227

surface. This reflects the decrease in primary production under climate change in all of these228

regions. Therefore oxygen consumption by respiration is decreased. At temperate latitudes,229

changes in respiration partly balance the loss of oxygen to due decreased ventilation, they230

reduce the loss by up to almost 30% in the North Pacific.231

3.3 Temporal changes in oxygen fluxes during the 21st century232

Finally, we examine how the changes in oxygen ventilation and respiration evolve through233

time during the 21st century by looking at the time evolution of VCC − VCTL and RCC −234

RCTL (figure 4). In all regions, both trends show large interannual variations, which are par-235

ticularly marked for ventilation. This is remarkable for the temperate regions where venti-236

lation is known to vary significantly from year to year. A significative result is that the am-237

plitude of interannual variations is much larger than the amplitude of the centennial trend.238

Moreover, the low frequency (10-year running mean) signals show temporal trends which239

are often not linear and are indicative of decadal variability. This shows that integrating long240

time series is necessary to relate centennial changes in oxygen content to changes in net oxy-241

gen fluxes across the mixed-layer.242

4 Discussion247

A complexity when it comes to evaluating the contribution of changes in solubility,248

circulation and respiration to present and future ocean deoxygenation is that there is no con-249

sensus on how to define these terms. It is important to recognize that the definitions of ∆S,250

∆C and ∆R are method-related and vary widely in the literature. Approaches based on obser-251

vations have used the information contained in the local change in oxygen inventory between252
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Figure 4. Time evolution of annual ventilation and respiration trends during the 21st century in each of

the eight regions examined in this study. Note the different scales between regions and for ventilation and

respiration. Shown are the difference of the annual fluxes between the control and climate change simulations.

Positive values stand for fluxes of oxygen directed toward the subsurface.

243

244

245

246

two periods of reference (∆O2) [Stendardo and Gruber, 2012; Schmidtko et al., 2017; Keel-253

ing et al., 2010]. In such cases, the solubility driven change is defined as the local change in254

saturated oxygen concentration (∆Osat ). The residual, ∆O2−∆Osat , comprises the sum of all255

other processes contributing to changes in oxygen in the ocean interior, i.e. changes in ven-256

tilation and remineralization rates, but also changes in subsurface circulation. Approaches257

based on models have more flexibility, particularly when sensitivity experiments can be con-258

ducted. In such cases, the different effects can be evaluated by comparing oxygen inventories259

between controlled experiments were some parameters are artificially held constant. Such260

approaches, however, strongly rely on the hypothesis that the decomposition into different261
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drivers is additive. For instance, Bopp et al. [2002] compared the results of a full climate262

change simulation to those of an offline control experiment where sea-surface temperature263

was the only physical parameter affected by climate change. This enabled them to quantify264

the solubility effect. They estimated the respiration effect from changes in export production265

and attributed the circulation effect to the residual of the balance. In a more recent model-266

ing study devoted to the understanding of oxygen changes in the North Pacific between 1948267

and 2000, Deutsch et al. [2005, 2006] have diagnosed the solubility effect from changes in268

Osat , and used two controlled experiments, one with productivity unchanged and the other269

with both productivity and solubility unchanged, to assess the changes due to the circula-270

tion and those associated with changes in respiration. A good illustration of different insights271

brought by the different definitions of the solubility effect relates to its estimate in the sub-272

tropics: whereas our method points toward net subsurface oxygenation due to a reduction in273

Osat obduction, more classical definitions based on ∆Osat find a positive contribution to the274

net deoxygenation [Schmidtko et al., 2017].275

The method proposed here provides a rigorous framework to compute these quanti-276

ties and has enabled a first quantification of the relative contributions of the factors involved277

in future deoxygenation at the global scale. It can be applied to simulations that have previ-278

ously been carried out provided that monthly outputs have been saved (which will be the case279

in CMIP6), and, in principle, can also be applied to observations (see one exemple in Lévy280

et al. [2013]). It should be noted that the computation of oxygen subduction at the base of281

the mixed-layer with a similar approach has been previously applied to the understanding of282

oxygen decadal changes in the North Pacific [Kwon et al., 2016]. Another advantage of this283

method is that it gives access to the time variability of the different contributors to deoxy-284

genation, in addition to their cumulated effect during a given time period.285

The main limitation of this approach is that it cannot explain the details of the vertical286

structure of deoxygenation below the mixed-layer. Understanding the drivers of the critical287

changes in the volume of suboxic waters, for example, requires a complete analysis of the288

subsurface oxygen budget [Gnanadesikan et al., 2012]. Moreover, there remain uncertainties289

in our estimates. From a methodological point of view, oxygen fluxes are computed across290

the base of the seasonally varying mixed-layer which tendency is to shoal in response to cli-291

mate change. Thus it should be kept in mind that the volume of water under the mixed-layer292

increases. From a purely computational point of view, there are inherent errors associated293

with the offline approach and the use of monthly averages. We have estimated the magnitude294
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of this incertitude in a forced preindustrial simulation run with the same NEMO-PISCES295

model where subduction was computed online at each model time step and compared it with296

the offline monthly diagnostics. This comparison revealed that error associated with the of-297

fline computation of ventilation was of the order of 30%.298

5 Conclusion299

Variations in dissolved oxygen through time in the ocean interior in response to climate300

change result from the balance between how much oxygen is transferred from the surface of301

the ocean into the ocean interior and how much is being used in the ocean interior to rem-302

ineralize the organic material that sinks from the surface ocean [Shepherd et al., 2017]. This303

paper proposes a first quantification of this balance, at the regional scale, based on oxygen304

ventilation and oxygen respiration estimates along the 21st century from a CMIP5 climate305

change simulation. Our original diagnostics have allowed us to relate the net oxygen deoxy-306

genation trend during this period to a decrease in oxygen ventilation, only partly (< 20%)307

balanced by a reduction in respiration. The change in total oxygen ventilation comprises a308

contribution due to the reduction of oxygen solubility, and a residual contribution, which309

has the same order of magnitude and is related to changes in ventilation rates. Our analy-310

sis reflects that changes in respiration, solubility and circulation all contribute to the overall311

changes in oxygen exchanges between the surface mixed-layer and subsurface ocean, with312

absolute magnitudes that are comparable and signs that can be opposite. The net balance313

between the three effects is highly regional and shows interannual variations which are gener-314

ally larger than the long term trend. Nevertheless general patterns can be drown. At temper-315

ate latitudes, the decrease in oxygen ventilation is explained in similar proportion by solubil-316

ity and circulation changes, although our results highlights that circulation driven changes317

are the largest contribution to the decrease in the South and North Pacific. In contrast in318

the subtropics, the net decrease in oxygen supply to the subsurface ocean has an amplitude319

smaller than at high latitudes, and this is partly explained by the fact that the solubility effect320

acts against the circulation effect in these regions of net oxygen obduction.321

Overall, our results highlight the need for models to resolve correctly ocean circulation322

in order to improve our projections of future deoxygenation. Sub-regional scale analysis re-323

veal with more details how changes in the position and strength of ocean currents contribute324

to local changes [Tagklis et al., 2017]. While more work is clearly needed to understand how325

sub-regional localized changes contribute to overall deoxygenation, our result highlights326
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the need to analyse the enormous space and time variability in surface to subsurface oxygen327

fluxes in future projections, which should become routinely feasible in the frame of CMIP6.328
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III.2.2 Influence du choix de la couche de mélange
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FIGURE III.1 – Évolution temporelle au cours du 21 ème siècle du changement de la profondeur de la couche
de mélange en moyenne annuelle dans les différents bassins océaniques : (a-c) de 65°S à 20°S, (d-f) de 20°S à
20°N et (g, h) de 20°N à 65°N.

Les flux d’oxygène dépendent du choix de l’interface à travers laquelle ils sont calculés.

Dans la section précédente, ces flux ont été calculés à la base de la couche de mélange qui

varie mensuellement et diminue au cours du 21ème siècle en réponse au changement cli-

matique. Par exemple, entre 1990 et 2099, la profondeur de la couche de mélange diminue

de 200 à 150 mètres dans l’Atlantique Nord et de 40 à 30 mètres dans le Pacifique Nord (Fi-

gure III.1). Les flux d’oxygène ont également été calculés à travers une couche de mélange

climatologique, c’est à dire une couche de mélange qui varie seulement saisonnièrement

(moyenne mensuelle sur les années 1990 à 1999) mais dont la profondeur ne diminue pas

au cours du 21ème siècle. Le choix d’une interface différente ne modifie pas les résultats

pour les changements de solubilité et de respiration (Figure III.2). En revanche, le change-

ment de circulation est plus sensible au choix de l’interface. L’effet dépend de la région :
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FIGURE III.2 – Changements des budgets
régionaux de ventilation et respiration en
réponse au changement climatique calculé
à travers une couche de mélange dimi-
nuant en réponse au changement clima-
tique (en haut, identique à la figure 3b de
la section III.2.1) et une couche de mé-
lange climatologique (en bas). Le change-
ment de ventilation (violet) comprend une
partie due à des changements de solubilité
(pointillés) et une partie due à des chan-
gement de circulation (résidu). Les valeurs
positives indiquent un gain d’oxygène pour
la subsurface.
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avec une couche de mélange climatologique, la perte d’oxygène augmente dans l’Indien

Sud et le Pacifique Sud, diminue dans l’Atlantique Nord et le gain d’oxygène augmente dans

l’Atlantique Sud.

Nous concluons que le choix de la surface de référence à travers les calculs de sub-

duction sont effectués, entre la couche de mélange saisonnière en début du siècle et une

couche de mélange saisonnière variant au cours de la simulation, ne modifie pas les résul-

tats de la partie précédente. Néanmoins dans le cas d’une quantification plus précise de la

contribution des changements de ventilation, le choix de la couche de mélange et l’incerti-

tude qui en découle serait à prendre en compte notamment dans les régions où la couche

de mélange varie fortement.

III.3 Conclusions

L’évolution de l’oxygène dans l’intérieur de l’océan dépend de l’équilibre entre la quan-

tité d’oxygène apporté de la surface à la subsurface et la quantité d’oxygène utilisée pour re-

minéraliser la matière organique qui sédimente depuis la surface [Shepherd et al., 2017]. Ce
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chapitre présente une première quantification de cet équilibre à l’échelle régionale à partir

d’estimations de la ventilation et de la respiration d’oxygène au cours du 21ème siècle dans

une simulation du cadre CMIP5 (boite B1). La diminution de la ventilation est partiellement

compensée par une diminution de la respiration (< 20 %). La diminution de la ventilation

comprend une partie due à un changement de la solubilité et une partie résiduelle liée aux

changements de circulation. Les changements de respiration, de solubilité et de circula-

tion contribuent tous en proportions comparables à la désoxygénation. L’équilibre entre

chaque terme varie régionalement et les fluctuations interanuelles sont plus importantes

que la tendance à long terme. Aux latitudes tempérées, la diminution de la ventilation est

autant due à une diminution de la solubilité que de la circulation. En revanche aux basses

latitudes, l’effet de la circulation est en partie contrebalancé par un gain d’oxygène lié à la

solubilité.

Les résultats précédents ne prennent pas en compte les flux latéraux en subsurface

et ne permettent donc pas de fermer le budget d’oxygène sous la couche de mélange

dans chaque région. Ces flux latéraux jouent cependant un rôle important, ils transfèrent

par exemple de l’oxygène entre les latitudes tempérées et les tropiques et participent par

exemple au maintien des concentrations d’oxygène dans l’Atlantique tropical [Karstensen

et al., 2008]. Sans ces flux latéraux il est difficile de relier les changements locaux d’oxygène

à une modification des flux à travers la couche de mélange. Par exemple : la diminution

de l’apport à travers la couche de mélange est plus importante dans l’Atlantique Nord que

dans le Pacifique Nord alors que la désoxygénation est plus sévère dans le Pacifique Nord.

Néanmoins, l’avantage de la méthode utilisée ici pour évaluer les contributions des

changements de circulation, solubilité et respiration est qu’elle peut être appliquée à n’im-

porte quelle simulation dès lors que les concentrations d’oxygène en trois dimensions et

en moyenne mensuelle sont disponibles. Nous n’avons pas pu appliquer cette méthode

aux autres simulations du cadre CMIP5 car nous n’avions pas les données nécessaires. Cela

permettrait de confronter les résultats de ce chapitre à d’autres simulations.

Les résultats de ce chapitre on été obtenus avec une simulation à basse résolution.

Néanmoins, comme expliqué en introduction (section I.4), les processus de petite échelle

agissent sur le transport d’oxygène vers la subsurface et sur la production primaire. Ils sont

donc fortement suspectés d’influencer la désoxygénation et les processus qui en sont res-
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ponsables. Quantifier leurs effets est l’objectif du prochain chapitre. Pour cela, nous nous

concentrerons sur les régions du Pacifique et de l’Atlantique Nord dans lesquelles la désoxy-

génation est particulièrement marquée.
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La compréhension actuelle de la désoxygénation repose essentiellement sur des études

se concentrant sur les processus à grande échelle. Néanmoins plusieurs études montrent

que les processus de petite échelle ont un effet sur les mécanismes responsables de la

désoxygénation : ventilation et production primaire. Le transport d’oxygène généré par les

tourbillons vers la subsurface atteint des valeurs largement supérieures au flux moyen [Re-

splandy et al., 2012, Bettencourt et al., 2015, Lachkar et al., 2016]. La dynamique de pe-

tite échelle stimule également la production primaire en surface [Lévy, 2008, Lévy et al.,
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2012, Mahadevan, 2016], induisant potentiellement une augmentation de la respiration en

subsurface. Il n’existe cependant pas encore d’estimation de l’effet des processus de petite

échelle sur la désoxygénation. C’est donc l’objectif de ce chapitre d’en fournir une.

Dans le but d’estimer l’effet des processus de petite échelle sur la désoxygénation et

sur les mécanismes responsables, des expériences de changement climatique à différentes

résolutions dans une configuration idéalisée de l’Atlantique Nord ont été réalisées. Dans

cette région la désoxygénation est particulièrement marquée. En moyenne sur le domaine

idéalisé, les réponses de la température, de la concentration de nitrate, de la concentration

d’oxygène et de la production primaire sont différentes selon la résolution (Figure IV.1).

Dans ce chapitre, nous nous assurons dans un premier temps que les configurations

idéalisées GYRE permettent de simuler un signal de désoxygénation similaire à celui pro-

jeté par les modèles climatiques couplés, notamment par la projection climatique du mo-

dèle de l’IPSL étudiée dans le chapitre précédent. Nous nous intéressons ensuite aux mé-

canismes responsables de la désoxygénation en commençant par étudier la réponse de la

circulation et de la production primaire au changement climatique. La section suivante se

concentre sur les effets de la résolution sur la ventilation d’oxygène. Une dernière section

analyse les différents termes de l’équation d’évolution de l’oxygène en subsurface. Nous

concluons enfin ce chapitre par une synthèse et une discussion des résultats présentés.

Dans chacune des sections abordées nous détaillerons dans un premier temps l’effet du

changement climatique quelque soit la résolution puis dans un second temps les diffé-

rentes réponses selon la résolution.

IV.1 Désoxygénation dans les configurations GYRE

Le modèle climatique couplé de l’IPSL prédit une désoxygénation sévère dans l’Atlan-

tique Nord, atteignant près de −50 mmol O2/m3. Un premier résultat est qu’en moyenne,

les configurations GYRE prévoient une désoxygénation du même ordre de grandeur (Fi-

gure IV.2). Les valeurs maximales de la désoxygénation ne sont pas tout à fait au même

endroit : dans le modèle de l’IPSL, la désoxygénation est très forte à l’est, le long des côtes

européennes alors que la désoxygénation maximale des configurations GYRE est atteinte

dans le quart nord-ouest du bassin. Dans les configurations GYRE, la désoxygénation est

moins marquée dans la gyre subtropicale. Il y a même localement une augmentation de

la quantité d’oxygène. Dans la suite de ce chapitre, nous nous concentrons donc sur la

76



IV.1. Désoxygénation dans les configurations GYRE

100 110 120 130 140 150 160 170

Years

−0.5

0.0

0.5

1.0

1.5

2.0

°C
a) Mean temperature change
between 378 and 484 meters

100 110 120 130 140 150 160 170

Years

−2.0

−1.5

−1.0

−0.5

0.0

0.5

m
m

ol
N

/m
3

b) Mean nitrate concentration change
between 0 and 500 meters

100 110 120 130 140 150 160 170

Years

−0.5

−0.4

−0.3

−0.2

−0.1

0.0

0.1

m
m

ol
N

/m
2
/d

c) Primary production change
integrated on the domain

100 110 120 130 140 150 160 170

Years

−8

−7

−6

−5

−4

−3

−2

−1

0

m
m

ol
O

/m
3

d) Mean oxygen concentration change
between 0 and 500 meters

R1 R9 R27

FIGURE IV.1 – Évolution temporelle du changement a) de température, b) de concentration en nitrate, c) de
production primaire et d) de concentration en oxygène en réponse au changement climatique pour les diffé-
rentes résolutions : 1° (R1), 1/9° (R9) et 1/27° (R27). La température est moyennée sur le domaine, entre 378 et
484 mètres. Les concentrations de nitrate et d’oxygène sont moyennées sur le domaine entre 0 et 500 mètres.
La production primaire est intégrée sur le domaine.

gyre subpolaire des configurations GYRE (GSP, 35-45°N) où la réponse au changement

climatique est particulièrement marquée. Notons qu’ici l’appellation gyre subpolaire cor-

respond plutôt à une gyre de moyenne latitude car la couche de mélange n’est pas très

profonde.

Lorsque la résolution augmente entre R1 et R9, la désoxygénation dans l’ouest de la

GSP est moins forte : −30/35 mmol O2/m3 dans R1 contre −15/20 mmol O2/m3 dans R9,

soit une atténuation d’environ 50 % de la désoxygénation. Entre R9 et R27 en revanche les

différences sont peu marquées avec toutefois un léger renforcement de la désoxygénation

dans R27. Notons également que l’augmentation de la concentration d’oxygène dans R1

dans l’est de la GSP disparaît dans R9 et R27. En moyenne sur le domaine, la désoxygénation
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FIGURE IV.2 – Changement de la concentration d’oxygène entre 200 et 500 mètres dans a) le modèle de l’IPSL
entre 1990-1999 et 2090-2099 et dans les configurations GYRE : R1 (b), R9 (c) et R27 (d) entre les années 91-100
et 161-170. Les contours noirs indiquent le courant de moyenne latitude : vitesse de surface supérieure a 0,075
(IPSL), 0,1 (R1) ou 0,3 m/s (R9 et R27).
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augmente quand la résolution augmente (Figure IV.2). Cette désoxygénation plus sévère est

due à la compensation dans R1 et R9 de la désoxygénation par les régions dans lesquelles

quantité d’oxygène augmente (gyre subtropicale et est de la GSP).

Afin de comprendre les processus contrôlant la désoxygénation dans les configurations

GYRE et les différences de désoxygénation entre résolution, nous détaillons dans ce qui suit

la réponse de la circulation au changement climatique.

IV.2 Effets du changement climatique sur la circulation des

configurations GYRE

IV.2.1 Réponse générale de la circulation au changement climatique

L’effet le plus direct d’une augmentation de la température atmosphérique est l’aug-

mentation de la température de l’océan qui augmente de +1 à +2°C en subsurface (Fi-

gure IV.1). Cette augmentation de température modifie le champ de densité (Figure IV.3) :

la stratification verticale augmente et les isopycnes entre les deux gyres (30-35°N) se re-

dressent. L’augmentation de la stratification est particulièrement marqué au niveau de la

thermocline principale (isopycne 24). Le redressement des isopycnes est probablement lié

à une dissymétrie du réchauffement entre les deux gyres. Dans la gyre subtropicale où la

couche de mélange est plus profonde, le réchauffement se propage plus facilement vers la

subsurface que dans la gyre subpolaire où la couche de mélange est moins profonde. En

conséquence, la densité des eaux de la gyre subtropicale diminue plus que celle des eaux

de la gyre subpolaire.

En lien avec le redressement des isopycnes, le courant de moyenne latitude se renforce

et se déplace vers le sud (Figure IV.4). Associée à l’accélération du courant de moyenne

latitude, l’énergie cinétique turbulente augmente, notamment dans la gyre subtropicale

(Figure IV.5). Au nord du courant de moyenne latitude, la diminution de l’énergie cinétique

est liée au déplacement vers le sud de ce même courant.

L’augmentation de la stratification entraîne une diminution de la profondeur de la

couche de mélange (Figure IV.6). La diminution particulièrement marquée au niveau du

courant de moyenne latitude est liée au redressement des isopycnes. Notons que dans la

gyre subpolaire, la couche de mélange s’approfondit localement. Enfin la circulation mé-
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FIGURE IV.3 – Sections méridiennes de la densité moyenne, du gradient vertical de densité moyen et de sa
réponse au changement climatique pour les configurations R1 (à gauche), R9 (au centre) et R27 (à droite).
Moyenne entre 80°W et 75°W et sur les années 161 à 170. Le fond coloré indique l’intensité du gradient vertical
de densité dans les simulations de contrôle (en haut), de changement climatique (au milieu) et la différence
entre les deux (en bas). Les lignes noires indiquent les isopycnes 24, 25 et 25.5 pour les simulations de contrôle
(pointillées) et de changement climatique (pleines).
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droite). Le contour noir indique l’isoligne 0,1 m/s de la simulation CTL1 (à gauche) et l’isoligne 0,3 m/s pour
les simulations CTL9 (au centre) et CTL27 (à droite).

ridienne de retournement ralentit en réponse au changement climatique (Figure IV.7). Ce

ralentissement est probablement lié à l’augmentation de la stratification et à la diminution

de la profondeur de la couche de mélange dans la partie du bassin au nord de 45°N.

IV.2.2 Effet de l’augmentation de la résolution sur le changement de

circulation

Selon la résolution, la réponse au changement climatique de la circulation varie. L’aug-

mentation de la température est moins forte en subsurface quand la résolution augmente

(Figure IV.1) : +1,82°C dans R1 (de 6,61°C à 8,43°C), +1,44°C dans R9 (de 8,47°C à 9,91°C) et

+1,08°C dans R27 (de 7,90°C à 8,98°C). La stratification de la thermocline principale (iso-

81



IV. QUANTIFICATION DE L’EFFET DES PROCESSUS DE PETITE ÉCHELLE SUR LA

DÉSOXYGÉNATION

20

25

30

35

40

45

La
tit

ud
e

0.1

0.1
a) CTL1

0.3

0.3

0.3

b) CTL9

0.
3

0.
3

0.3
c) CTL27

20

25

30

35

40

45

La
tit

ud
e

0.1

d) CC1

0.
3

0.3

0.3

e) CC9

0.
3

0.3

0.3

f) CC27

−80 −75 −70 −65 −60

Longitude

20

25

30

35

40

45

La
tit

ud
e

0.1

0.1

0.1

g) CC1 - CTL1

−85 −80 −75 −70 −65 −60

Longitude

0.3

0.3

0.3
0.

3

0.3

0.3

h) CC9 - CTL9

−85 −80 −75 −70 −65 −60

Longitude

0.
3

0.
3

0.3

0.
3

0.3

0.3

i) CC27 - CTL27

−1000 −200 −1010 200 1000

Surface eddy kinetic energy change [cm2/2]

10 200 1000 4000

Surface eddy kinetic energy [cm2/s2]

FIGURE IV.5 – Cartes de l’énergie cinétique turbulente (EKE) et de sa réponse au changement climatique dans
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pycne 24) diminue entre R1 et R9 et augmente entre R9 et R27 (Figure IV.3). Le changement

de profondeur de couche de mélange varie peu entre les résolutions. Dans la GSP, la MLD

remonte toutefois légèrement moins quand la résolution augmente (Figures IV.6 et IV.10).

Plus la résolution augmente, plus le renforcement du jet de moyenne latitude est fort

(Figure IV.4). À l’est de 75°W la vitesse du surface maximale augmente de +0,03 m/s dans

R1 (de 0,13 à 0,16 m/s, +23%), de +0,06 m/s dans R9 (de 0,22 à 0,27 m/s, +27%) et de

+0,21 m/s dans R27 (de 0,3 à 0,51 m/s, +70%). Conséquence directe d’une intensification

plus forte du jet de moyenne latitude, l’énergie cinétique turbulente augmente plus dans

R27 que dans R9 (Figure IV.5). En moyenne sur domaine, l’EKE augmente de +43 cm2/s2

dans R9 (de 312 à 355 cm2/s2) contre +59 cm2/s2 dans R27 (de 483 à 542 cm2/s2). Enfin,

plus la résolution augmente, plus la MOC ralentit. La valeur maximale de la MOC diminue

de −0,9 Sv dans R1 (−18 %), de −1,4 Sv dans R9 (−24 %) et de −1,6 Sv (−31 %)

Notons également que dans la GST : la MLD s’approfondit légèrement quand la résolu-

tion augmente (Figures IV.6 et IV.10) et que l’augmentation de l’EKE y est particulièrement

marquée (+73 cm2/s2 dans R9 et +233 cm2/s2 dans R27)

IV.3 La réponse de la production primaire au changement

climatique

IV.3.1 Réponse générale de la production primaire au changement climatique

La concentration moyenne de nitrate sur le domaine entre 0 et 500 mètres diminue

d’environ −1 à −2 mmol N/m3, soit environ −15 % (Figure IV.1). La diminution est im-

portante dans la GSP : −3 à −4 mmol N/m3 (Figure IV.9). La nitracline s’enfonce et se re-

dresse au niveau du courant de moyenne latitude (Figure IV.8, isoligne 11 mmol N/m3 et Fi-

gure IV.10). Ce redressement entraîne une légère augmentation de la concentration à cette

latitude. En conséquence de la diminution de la concentration de nitrate en surface et plus

précisément du flux de nitrate vers la surface (voir section IV.3.3), la production nouvelle

et la production primaire diminuent (figures IV.1 et IV.9). La production primaire diminue

en moyenne sur le bassin d’environ −0,35 mmol N/m2/d (−14%). Cette diminution est très

marquée dans la GSP : <−0,5 mmol N/m2/d. En conséquence, les concentrations de phy-

toplancton, zooplancton, de matière organique dissoute ainsi que le broutage et la produc-

tion regénérée diminuent également (Figure IV.10).
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IV.3.2 Effet de l’augmentation de la résolution sur la diminution de la

production primaire

En moyenne sur le domaine, entre 0 et 500 mètres, la diminution de la concentration en

nitrate est atténuée quand la résolution augmente (Figure IV.1) : −1,91 mmol N/m2/d dans

R1 (−17 %), −1,07 mmol N/m2/d dans R9 (−9 %) et −0,78 mmol N/m2/d dans R1 (−6 %).

En conséquence, la diminution de la production primaire est également atténuée quand

la résolution augmente : −0,41 mmol N/m2/d dans R1 (−18 %), −0,38 mmol N/m2/d dans

R9 (−13 %) et −0,32 mmol N/m2/d dans R27 (−12 %).

Dans la GSP, la diminution de la concentration de nitrate est atténuée quand la résolu-

tion augmente (Figure IV.9). La nitracline s’enfonce moins quand la résolution augmente

entre R1 et R9 (Figure IV.10). Entre R9 et R27, les différences sont plus faibles même si la

nitracline s’enfonce légèrement plus dans R27. En conséquence la diminution de la pro-

duction nouvelle et de la production primaire est également atténuée : en moyenne dans la

GSP, la production primaire diminue de−0,54 mmol N/m2/d dans R1,−0,49 mmol N/m2/d

dans R9 et −0,39 mmol N/m2/d dans R27. L’atténuation de la réponse au changement cli-

matique se répercute sur les concentrations de phytoplancton, de zooplancton, de matière

organique dissoute, le broutage et la production régénérée qui diminuent moins quand la

résolution augmente (Figure IV.10).

Notons que la diminution de la concentration en nitrate est maximale dans l’est de

la GSP dans R1 alors qu’elle est maximale dans l’ouest dans les résolutions R9 et R27. La

faible diminution dans l’ouest de la GSP dans R1 est probablement due au renforcement et

déplacement du courant de moyenne latitude qui entraîne un affleurement de la nitracline

dans cette région. Dans R9 et R27, le même phénomène se produit plus au sud, autour de

30°N de latitude.

Dans la GST, la diminution de la quantité de nitrate en surface est moins marquée (Fi-

gure IV.9). Lorsque la résolution augmente entre R1 et R9, la diminution de la concentra-

tion en nitrate est atténuée, la concentration de nitrate augmente même dans certaines

zones (Figure IV.9). On observe également une atténuation de l’enfoncement de la nitra-

cline lorsque la résolution augmente de R1 à R9 (Figure IV.10). Dans R27, la diminution de

la concentration de nitrate est également atténuée (Figures IV.9 et IV.10). Une partie de ce

signal semble être due au déplacement du jet de moyenne latitude vers le sud. La nitracline

remonte au nord du jet (Figure IV.8) et entraîne une augmentation de la concentration en
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surface dans cette région (Figure IV.9). Dans la GST, les différences entre résolutions dans

la diminution de la production primaire sont dues à l’équilibre entre les changements de

profondeur de la nitracline et de profondeur de la couche de mélange (MLD) : la produc-

tion primaire diminue quand la MLD est moins profonde ou quand la nitracline est plus

profonde. Lorsque la résolution augmente de R1 à R9, la production primaire diminue plus

car la MLD remonte plus (Figure IV.10). Entre R9 et R27, la production primaire diminue

moins car la nitracline s’enfonce moins dans R27.

IV.3.3 Analyse de l’équation d’évolution des nitrates en surface

Afin de mieux comprendre les causes de la diminution de la production primaire et les

différences entre résolutions dans la GSP, nous analysons dans cette section les différents

termes de l’équation d’évolution de la concentration de nitrate :

∂N

∂t
=

(
u
∂N

∂x
+ v

∂N

∂y

)
+EN︸ ︷︷ ︸

HAD

+

ZAD︷ ︸︸ ︷
w
∂N

∂z
+ ∂

∂z

(
kz
∂N

∂z

)
︸ ︷︷ ︸

ZMX

−NWP+NIT (IV.1)

où N désigne la concentration en nitrate, u, v et w désignent les deux vitesses horizontales

et la vitesse verticale, kz le coefficient de diffusion verticale, EN les échelles sous grilles ho-

rizontales, NWP la production nouvelle 1 et NIT la nitrification 2. Les termes de transport

de l’équation sont regroupés en trois catégories : l’advection horizontale HAD, l’advection

verticale ZAD, le mélange verticale ZMX. Notons que dans le cas de la résolution R1, les

échelles sous grilles sont paramétrisées à l’aide d’un laplacien diffusant le long des iso-

pycnes. Dans ce cas, la composante verticale de la diffusion est incluse dans ZMX. L’équa-

tion IV.1 est intégrée entre 0 et 120 mètres et moyennée sur les années 161 à 170 pour les

simulations de contrôle et de changement climatique.

1. Consommation de nitrate par le phytoplancton
2. Production de nitrate lors de la transformation de l’ammonium
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À l’équilibre, la tendance en nitrate est nulle, la production nouvelle en surface est donc

soutenue par l’apport de nitrate par la dynamique 3. Dans les simulations de contrôle, il y

a une forte compensation entre l’apport de nitrate et la consommation par la production

nouvelle (Figure IV.11). Dans la GSP, l’apport de nitrate se fait essentiellement par advec-

tion, notamment advection verticale.

Dans les simulations de changement climatique, il y a également une forte compen-

sation entre l’apport de nitrate par la dynamique et leur consommation par la production

nouvelle. La tendance moyenne en nitrate sur les années 161 à 170 est d’ailleurs proche de

zéro. On peut donc considérer que l’évolution de la quantité de nitrate est à l’équilibre sur

cette période 4. L’équilibre a en revanche été modifié : la production nouvelle et le trans-

port de nitrate diminuent (Figure IV.12). La diminution de l’apport de nitrate est surtout dû

à une diminution de l’advection, notamment de l’advection verticale (Figure IV.13).

Comme vue précédemment, quand la résolution augmente, la diminution de la pro-

duction nouvelle est atténuée. Cela est lié à l’atténuation de la diminution de l’apport de

nitrate par la dynamique (Figure IV.12). En moyenne dans la GSP, les différence sont dues

à une atténuation de la diminution de l’advection quand la résolution augmente, notam-

ment de l’advection verticale (Figure IV.13).

IV.3.4 Conséquences sur la consommation d’oxygène en subsurface

En subsurface, la matière organique exportée est reminéralisée entraînant une consom-

mation d’oxygène par respiration (Figure IV.14). La consommation d’oxygène est plus im-

portante dans la gyre subpolaire où la production primaire en surface est plus élevée. La

diminution de la production primaire en surface entraîne une diminution d’environ 20 %

de la respiration en subsurface et donc une diminution de la consommation d’oxygène.

Comme pour la production primaire, la diminution de la respiration est plus marquée dans

la GSP.

3. Dans la gyre subpolaire, la nitrification en surface est relativement faible (environ 25 % de la production
nouvelle). En revanche, dans la gyre subtropicale, la nitrification est équivalente à la production nouvelle, mais
je rappelle que ce chapitre se concentre sur la gyre subpolaire

4. Sur la simulation complète de changement climatique (année 101 à 170), la tendance n’est pas négli-
geable car la concentration de nitrate en surface diminue.
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Lorsque la résolution augmente, la respiration dans la GSP augmente entre R1 et R9 et

diminue légèrement entre R9 et R27. En réponse au changement climatique, la diminu-

tion de la respiration est atténuée quand la résolution augmente. Ces différences entre

les résolutions sont liées aux différences de production primaire.

IV.4 Effet du changement climatique sur la ventilation d’oxygène

L’oxygène est apporté en subsurface par la ventilation, il est donc naturel de vouloir

s’intéresser à ce processus pour étudier la désoxygénation. Dans le chapitre précédent,

nous avons analysé la ventilation d’oxygène dans le modèle climatique couplé de l’IPSL.

Cette section reproduit cette analyse dans les configurations GYRE afin d’estimer l’effet de

la résolution sur la ventilation. Les configurations GYRE reproduisent les patterns généraux

de ventilation de l’Atlantique Nord : obduction dans la gyre subpolaire, subduction dans la

gyre subtropicale (Figure IV.15). Néanmoins, les valeurs de subduction/obduction sont plus

fortes dans les configurations GYRE. La répartition des zones de subduction/obduction est

lié au pompage d’Ekman vers la surface dans la gyre subpolaire, vers le fond dans la gyre

subtropicale. Au niveau du courant de moyenne latitude en revanche, c’est le transport laté-

ral à travers le gradient de couche de mélange qui contrôle la ventilation. Notons également

que dans la gyre subpolaire, les valeurs maximales d’obudction coïncident avec les valeurs

maximales de désoxygénation (Figure IV.2). En moyenne sur la gyre subpolaire (35-45°N),

l’obduction augmente en réponse au changement climatique avec pour conséquence une

perte d’oxygène en subsurface (Figure IV.16). Cette perte d’oxygène est en partie compen-

sée par la diminution de la respiration.

Lorsque la résolution augmente, l’obduction diminue : cet effet est particulièrement

marqué entre R1 et R9 (diminution de près de −60 %), beaucoup moins entre R9 et R27 (Fi-

gure IV.16). La réponse au changement climatique est atténuée : plus la résolution aug-

mente moins l’obduction augmente. Le changement de ventilation dominant le change-

ment de respiration, la perte d’oxygène est atténué lorsque la résolution augmente.

Ces résultats de ventilation/respiration dans la gyre subpolaire soulèvent quelques re-

marques quant à la pertinence de ces diagnostics pour étudier la désoxygénation. Tout

d’abord, dans les simulations à l’équilibre, la ventilation et la respiration dans la GSP

conduisent à une perte d’oxygène. La concentration d’oxygène en subsurface ne diminuant

pas, il existe nécessairement un flux latéral, en subsurface apportant de l’oxygène. De plus,
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dans la configuration R27, la diminution de la ventilation est quasi totalement compensée

par la diminution de la respiration alors que cette configuration perd aussi de l’oxygène

en subsurface. C’est un deuxième indice indiquant que les transport latéraux doivent pro-

bablement jouer un rôle non négligeable sur la désoxygénation. Dans la section suivante,

nous faisons donc un bilan complet des sources et puits d’oxygène en subsurface.

IV.5 Analyse de l’équation d’évolution d’oxygène en subsurface

Pour mieux comprendre la désoxygénation des configurations GYRE et les différences

entre résolutions, nous analysons dans cette section les diagnostics de tendances d’oxy-

gène intégrés entre la base de la couche de mélange et 500 mètres. En subsurface, l’évolu-

tion de la concentration d’oxygène suit l’équation suivante :

∂O

∂t
=

(
u
∂O

∂x
+ v

∂O

∂y

)
+EO︸ ︷︷ ︸

HAD

+

ZAD︷ ︸︸ ︷
w
∂O

∂z
+ ∂

∂z

(
kz
∂O

∂z

)
︸ ︷︷ ︸

ZMX

+SMS (IV.2)

où O désigne la concentration en oxygène, u, v et w désignent les deux vitesses horizontales

et la vitesse verticale, kz le coefficient de diffusion verticale, EO les échelles sous grilles ho-

rizontales et SMS les sources et puits biogéochimiques. Les termes de transport de l’équa-

tion sont regroupés en trois catégories : l’advection horizontale HAD, l’advection verticale

ZAD, le mélange verticale ZMX. Notons que dans le cas de la résolution R1, les échelles sous

grilles sont paramétrisés à l’aide d’un laplacien diffusant le long des isopycnes. Dans ce cas,

la composante verticale de la diffusion est incluse dans ZMX. Cette équation intégrée entre

le début et la fin des simulations de contrôle et de changement climatique permet de re-

construire la désoxygénation à partir des différents termes de tendance (termes de droite

de l’équation).

Les simulations de contrôle sont à l’équilibre : la concentration d’oxygène ne change

pas, le terme de gauche de l’équation Équation IV.2 intégré entre les années 101 et 170 est

nul. Il y a une forte compensation entre l’apport d’oxygène en subsurface par la dynamique

et sa consommation par la respiration (Figure IV.17). L’apport d’oxygène provient en ma-

jeure partie de l’advection, notamment de l’advection horizontale. Notons la perte d’oxy-

gène par advection verticale dans la gyre subpolaire qui correspond à l’obduction d’oxy-

gène identifiée dans la section précédente.
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Dans les simulations de changement climatique, il y a encore une forte compensa-

tion entre l’apport par la dynamique et la consommation par la respiration. Néanmoins,

l’équilibre précédent est perturbé : l’apport et la consommation d’oxygène diminuent (Fi-

gure IV.18). La diminution de la respiration ne permet pas de compenser la diminution

de l’apport et la subsurface perd de l’oxygène. La diminution de l’apport d’oxygène par la

dynamique est due à la diminution du mélange et de l’advection verticale en partie com-

pensée par une augmentation de l’advection horizontale (Figure IV.19).

Lorsque la résolution augmente, l’équilibre entre apport d’oxygène et respiration dans

les simulations de contrôle est différent. Dans l’est de la GSP, la diminution de l’apport

d’oxygène est atténué quand la résolution augmente (Figure IV.18). Dans l’ouest de la GSP,

l’apport d’oxygène diminue moins dans R1 que dans R9 en raison de l’augmentation au

niveau du courant de moyenne latitude dans R1. Entre R9 et R27, la diminution de l’apport

d’oxygène est atténuée. En moyenne sur la GSP, les réponses de l’apport dynamique total

varient peu entre les résolutions (Figure IV.19). En revanche la réponse des processus dy-

namiques individuels change : plus la résolution augmente, moins le mélange vertical

diminue et moins l’advection horizontale augmente.

IV.6 Synthèse de l’effet de la résolution sur la désoxygénation

L’objectif de cette section est de synthétiser les résultats principaux de ce chapitre. Dans

la première section, nous avons montré que les configurations GYRE permettaient de simu-

ler un signal de projection du même ordre (jusqu’à ≈ −30 mmol O2/m3) que celui projeté

par la projection climatique RCP8.5 de l’IPSL dans la gyre subpolaire. La moyenne de plu-

sieurs modèles du cadre CMIP5 est également du même ordre [Bopp et al., 2013]. Le signal

de désoxygénation en subsurface provient d’un déséquilibre entre la diminution des flux

physiques et la diminution de la respiration. La diminution des flux physiques et de la res-

piration est liée au changement de circulation et de production primaire.

En terme de réponse de la circulation au changement climatique, l’une des réponses

les plus marquées du domaine GYRE est le renforcement et le déplacement vers le sud du

courant de moyenne latitude. Les projections climatiques prévoient plutôt un déplacement

vers le nord et un affaiblissement du Gulf Stream au cours du 21ème siècle [Tagklis et al.,

2017]. Ces projections sont réalisées avec des modèles couplés qui prennent notamment

en compte les modifications des vents. Néanmoins quelques études ont montré que le Ku-
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roshio s’intensifiait en réponse au changement climatique en raison de modification des

vents et de l’augmentation de la stratification [Sakamoto et al., 2005, Zhang et al., 2015, Li

et al., 2017]. Sun et al., 2013 on étudié l’effet de la stratification sur le courant de moyenne

latitude et sa gyre de recirculation au sud. Ils montrent que jusqu’à un certain seuil, l’aug-

mentation de la stratification renforce la gyre et le courant de moyenne latitude. A titre

indicatif, ce seuil correspond à une différence de densité entre la couche de surface et la

couche de fond d’environ 5 kg/m4. Dans les configurations GYRE, la différence de densité

dans la gyre subtropicale 5 entre la surface et 600 mètres (sous la thermocline principale) est

de l’ordre de 4 ou 5 kg/m4. En réponse au changement climatique, les configurations GYRE

prévoient une augmentation de la stratification et une diminution de la profondeur de la

couche de mélange. L’augmentation de la stratification est liée au réchauffement de l’océan

par la surface. Entre 1971 et 2010, la stratification de l’océan à augmenté de 4 % [Rhein et al.,

2013, p. 262]. Selon les modèles climatiques, la stratification va continuer d’augmenter et

la MLD va diminuer au cours du 21ème siècle [Steinacher et al., 2010, Capotondi et al.,

2012, Marinov et al., 2013]. Enfin, les configurations GYRE prévoient un ralentissement de

la MOC de −18 % à −30 %. Des études récentes ont montré que la MOC avait ralenti de

−15 % sur les 50 ou 150 dernières années [Caesar et al., 2018, Praetorius, 2018, Thornalley

et al., 2018]. Le ralentissement de la MOC sur le 21ème siècle est également prévu par les

projections climatiques de −12 à −54 % dans le scénario RCP8.5 [Collins et al., 2013].

Dans la gyre subpolaire, la diminution de l’apport d’oxygène en subsurface par la dy-

namique est d’abord causé par une diminution du mélange vertical. La diminution du mé-

lange vertical s’explique par la diminution de la MLD. L’apport d’oxygène diminue égale-

ment car la perte par advection verticale augmente. Les changements d’advection et de mé-

lange vertical contribuent à l’augmentation de l’obduction dans la gyre subpolaire (perte

d’oxygène). Cependant les changements dynamiques précédents sont compensés en par-

tie par l’augmentation de l’advection horizontale d’oxygène probablement liée à l’accélé-

ration du courant de moyenne latitude.

Les configurations GYRE prévoient une diminution de la production primaire de −11 %

à −16 % dans la gyre subpolaire et donc de la respiration en subsurface. Les observations

ne permettent pas d’avoir une estimation fiable de la variation de la production primaire

sur le 20ème siècle. Néanmoins, les dernières projections climatiques estiment qu’à l’ho-

5. En admettant que la gyre subtropicale dans les configurations GYRE correspond à la gyre de recirculation
au sud du courant de moyenne latitude.
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rizon 2100, la production primaire aura diminué en moyenne de −8,6 % dans le scénario

RCP8.5 même si les prévisions entre les modèles varient beaucoup [Bopp et al., 2013]. Des

projections climatiques antérieures estiment une diminution du même ordre pour un scé-

nario équivalent [Steinacher et al., 2010]. Dans les configurations GYRE, la diminution de

la production primaire est causée par une diminution du flux de nitrate due en majeure

partie à une diminution de l’advection verticale (probablement expliquée par une dimi-

nution de la MOC) mais aussi par une diminution du mélange vertical (probablement lié

à l’augmentation de la stratification et la diminution de la MLD). L’accélération du cou-

rant de moyenne latitude permet de compenser en partie la diminution du flux de nitrate

par l’advection horizontale de nutriments depuis la gyre subtropicale probablement sui-

vant le mécanisme de "nutrient stream" identifié dans plusieurs études [Williams et al.,

2006, Krémeur et al., 2009, Williams et al., 2011]. La diminution du flux de nitrate en lien

avec l’augmentation de la stratification est sans doute l’explication la plus classique de la

diminution de la production primaire. Néanmoins, une étude récente remet en cause le

lien entre augmentation de la stratification et diminution de la production primaire aux

échelles interannuelles [Lozier et al., 2011]. De plus, dans les projections climatiques, la di-

minution de la production primaire n’est pas nécessairement causée par la diminution des

apports en nutriments [Laufkötter et al., 2015].

L’objectif principal de ce chapitre est de comparer les différences entre les résolutions

R1 (1°), R9 (1/9°) et R27 (1/27°) afin d’estimer l’effet des petites et moyennes échelles sur la

désoxygénation et les processus responsables. Notons tout d’abord que plus la résolution

augmente, plus le courant de moyenne latitude accélère et plus la MOC diminue. Dans la

gyre subpolaire, la désoxygénation est atténuée entre R1 et R9, cependant les différences

entre R9 et R27 sont faibles. Le résultat le plus robuste est sans doute que, quelque soit la

résolution, il y a toujours une forte compensation entre la réponse des processus physiques

apportant de l’oxygène en subsurface et la respiration. Du fait de cette compensation, l’ef-

fet moyen sur la quantité d’oxygène en subsurface est plus faible, notamment entre R9 et

R27. Néanmoins, lorsque la résolution augmente, la réponse des flux physiques d’oxygène

et de la respiration est atténuée. La diminution du mélange vertical notamment est moins

importante. Cette atténuation est en partie compensée par une atténuation de la diminu-

tion de respiration liée à une diminution de la production primaire plus faible en surface

lorsque la résolution augmente : −16 % pour R1, −13 % pour R9, −11 % pour R27. Cette

atténuation semble être liée à la diminution plus modérée de l’advection verticale.
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Notons que peu d’études ont étudié l’effet de la résolution sur la sensibilité à un for-

çage en dehors de quelques unes dans l’océan Austral [Farneti and Delworth, 2010,Munday

et al., 2013, Munday et al., 2014]. Ces études sont relativement différentes de notre travail

pour plusieurs raisons : 1) elles s’intéressent à l’effet de la résolution sur la réponse à un

renforcement des vents et 2) elles étudient la réponse de la circulation méridienne, de la

circulation circumpolaire et du puits de carbone. Ces études mettent en évidence les phé-

nomènes "d’eddy saturation" et "d’eddy compensation". Ces deux mécanismes diminuent

respectivement la sensibilité de la circulation circumpolaire et de la circulation méridienne

au renforcement des vents lorsque la résolution est suffisante pour permettre le développe-

ment de tourbillons. Des mécanismes similaires pourraient être envisagés pour expliquer

la diminution de la sensibilité de la respiration et du transport d’oxygène à l’augmentation

de température.

IV.7 Limites des résultats

La majeure partie des résultats présentés précédemment ont été intégrés entre deux

profondeurs : entre la surface et 120 mètres pour les analyses d’évolution de la production

primaire, entre la base de la couche de mélange et 500 mètres pour l’analyse de l’équation

d’évolution de la concentration d’oxygène en subsurface. Les processus physiques contrô-

lant la production primaire ou la concentration d’oxygène sont sensibles à ces choix. En ef-

fet, le mélange vertical et l’advection sont particulièrement forts aux profondeurs proches

de la couche de mélange. Ainsi, selon si la couche de mélange est proche ou non de 120

mètres, les processus dominant le contrôle de la production primaire pourront être diffé-

rents. De même, selon le choix de la base de la couche de mélange considérée, les pro-

cessus physiques dominant l’évolution de la concentration d’oxygène en subsurface pour-

ront également être différents. Nous avons choisi d’intégrer l’équation d’évolution de l’oxy-

gène entre 500 mètres et la profondeur maximale de couche de mélange des simulations

de contrôle. Dans les simulations de changement climatique, cette couche de mélange est

généralement moins profonde.

Le choix de la profondeur de la couche de mélange joue également sur les diagnostics

de subduction. Les diagnostics utilisés dans ce chapitre sont calculés online et utilisent

donc la profondeur de la couche de mélange instantanée qui va donc notamment diminuer
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en réponse au changement climatique. Contrairement au chapitre précédent, nous n’avons

pas effectué de test pour comparer nos résultats à ceux avec une couche de mélange ne

répondant pas au changement climatique.

Je n’ai pas présenté les cartes de différences de ventilation d’oxygène entre les simula-

tions de contrôle et de changement climatique. En effet ces cartes n’apportent pas grand

chose à la compréhension de la ventilation et de sa réponse au changement climatique

car du fait du léger déplacement des patterns, elle sont très bruitées notamment aux inter-

faces entre régions d’obduction et subduction. Ce bruit est donc une limite aux moyennes

sur la gyre subpolaire. Cependant, en comparant les cartes de ventilation des simulations

de contrôle et de changement climatique, on observe une augmentation de l’obduction. Il

n’est par contre pas possible de conclure sur les différences entre résolutions.

Les résultats précédents excluent la région au nord de 45°N. Cependant la convection

profonde a lieu dans cette région où il y a également un forte diminution de la profondeur

de la couche de mélange. Le réchauffement en surface peut probablement avoir un effet

jusqu’à des profondeurs importantes dans cette région, notamment sur le transport d’oxy-

gène vers la subsurface. Du fait de la circulation cyclonique, nous pouvons envisager que

les perturbations dans cette région se propagent vers l’est puis vers le sud le long du bord

ouest et affectent la gyre subpolaire.

Les limites abordées dans cette section concernent surtout les faiblesses liées aux diag-

nostics effectués. Ces résultats ont également été obtenus dans un cadre précis avec un

certains nombre d’hypothèses de travail. Ces hypothèses et leurs conséquences sur nos ré-

sultats sont développées dans la conclusion générale (chapitre V).

IV.8 Conclusions du chapitre

Les estimations actuelles de la désoxygénation à l’horizon 2100 ne tiennent pas compte

des processus de petite échelle. Ce chapitre présente une première quantification de leurs

effets sur la désoxygénation et les mécanismes qui en sont responsables (ventilation et

respiration). Ces estimations ont été obtenues dans le cadre de simulations idéalisées du

changement climatique à différentes résolution (1°, 1/9° et 127°). Ces simulations ont été

réalisées dans une configuration double gyre, typique de l’Atlantique Nord. Lorsque la réso-

lution augmente de 1° à 1/9°, la désoxygénation en subsurface est atténuée de près de 50%
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dans la gyre subpolaire, région où la désoxygénation est la plus marquée. La désoxygéna-

tion en subsurface résulte d’un déséquilibre entre les flux physiques apportant de l’oxygène

et la respiration consommant l’oxygène pour la reminéralisation de la matière organique.

La figure IV.20a illustre les flux d’oxygène et la respiration dans la gyre subpolaire, dans

les simulations de contrôle (à l’équilibre) et de changement climatique. À l’équilibre, le

transport latéral apporte de l’oxygène en subsurface. Une partie de l’oxygène est obductée

vers la surface, l’autre partie est consommée par la respiration. Sous l’effet du réchauffe-

ment climatique, l’obduction vers la surface augmente, notamment en raison d’une dimi-

nution du mélange vertical qui compensait en partie l’advection verticale vers la surface.

La perte d’oxygène par obduction est compensée par une augmentation de l’apport latéral

d’oxygène et une diminution de la respiration. Lorsque la résolution augmente, les change-

ments des flux d’oxygène et de la respiration sont atténués : l’obduction augmente moins

(perte d’oxygène plus faible), les apports latéraux augmente moins (gain d’oxygène plus

faible) et la respiration diminue moins (gain d’oxygène plus faible).

La respiration en subsurface reminéralise la matière organique exportée depuis la sur-

face (Figure IV.20b). La réponse de la respiration est donc associée à la réponse de la pro-

duction primaire en surface. Sous l’effet du changement climatique, la production primaire

en surface diminue en raison d’une diminution du flux de nitrate, notamment une diminu-

tion de l’advection verticale. Lorsque la résolution augmente la production primaire dimi-

nue moins : −16 % à 1°, −13 % à 1/9° et −11% à 1/27°. Cette atténuation de la diminution

de la production primaire est associée à une diminution plus faible du flux de nitrate.

Ce chapitre apporte une réponse au deuxième objectif de ce travail de thèse : fournir

une estimation de l’effet des processus de petite échelle sur la désoxygénation. Le chapitre

suivant conclu l’ensemble de ce travail : il rassemble les résultats, rappelle les hypothèses

de travail et développe les implications des conclusions.
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ment climatique dans les configurations R1 (à gauche), R9 (au centre) et R27 (à droite). Moyenne sur les années
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tique (au milieu) et la différence entre les deux (en bas). Les contours noirs indiquent où la vitesse de surface
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de surface de plus de 0,01.
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FIGURE IV.10 – Traceurs et flux biogéochimiques moyens entre 25-35°N et 35-45°N (colonnes de gauche) dans
les simulations de contrôle et de changement climatique et (colonnes de droite) différence entre les deux.
Les concentration en nitrates (NO3), matière organique dissoute (DOM), phytoplancton (PHY) et zooplanc-
ton (ZOO) sont moyennées entre 0 et 120 mètres. Les production nouvelle (NP), régénérée (RP) et primaire
(PP) sont intégrées entre 0 et 120 mètres. Le broutage est intégré sur toute la profondeur mais la majorité du
broutage à lieu entre 0 et 120 mètres. La profondeur de la couche de mélange (MLD) est la profondeur maxi-
male atteinte. La profondeur de la nitracline est définie comme la profondeur de l’isoligne 11 mmol N/m3 de
concentration en nitrate. Toutes les variables sont moyennées entre les années 161 et 170 et entre 80-60°W
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FIGURE IV.11 – Cartes des
sources et puits de nitrate
intégrés entre 0 et 120 mètres
dans les simulations CTL1
(à droite), CTL9 (à gauche)
et CTL27 (à droite). De haut
en bas : l’advection verticale
(ZAD), l’advection horizontale
(HAD), le mélange vertical
(ZMX), l’advection totale (ADV
= HAD + ZAD), le transport
total (DYN = ZMX + ADV) et
la production nouvelle (NWP).
Les contours noirs indiquent le
courant de moyenne latitude
où la vitesse de surface est
supérieure à 0,1 (CTL1) ou
0,3 m/s (CTL9 et CTL27) pour
les simulations de contrôle.
Moyenne entre les années 161
et 170.
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FIGURE IV.12 – Cartes de ré-
ponse au changement clima-
tique (CC - CTL) des sources et
puits de nitrate intégrés entre
0 et 120 mètres pour les réso-
lutions R1 (à gauche), R9 (au
centre) et R27 (à droite). De
haut en bas : l’advection ver-
ticale (ZAD), l’advection ho-
rizontale (HAD), le mélange
vertical (ZMX), l’advection to-
tale (ADV = HAD + ZAD), le
transport total (DYN = ZMX +
ADV) et la production nouvelle
(NWP). Les contours noirs in-
diquent le courant de moyenne
latitude où la vitesse de sur-
face est supérieure à 0,1 (R1)
ou 0,3 m/s (R9 et R27) pour les
simulations de contrôle (poin-
tillés) et de changement clima-
tique (pleins). Moyenne entre
les années 161 et 170.
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FIGURE IV.13 – Sources et puits moyen de
nitrate en 35-45°N et 0-120 mètres dans les
simulations de contrôle et de changement
climatique (à gauche) et différence entre les
deux (à droite). De haut en bas : l’advec-
tion verticale (ZAD), l’advection horizontale
(HAD), le mélange verticale (ZMX), l’advec-
tion totale (ADV = HAD + ZAD), le transport
total (DYN = ZMX + ADV) et la production
nouvelle (NWP). Moyenne entre les années
161 et 170.
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FIGURE IV.14 – Cartes de la consommation d’oxygène par la respiration entre la base de la couche de mélange
et 500 mètres dans les simulations de contrôle (en haut, CTL), de changement climatique (au milieu, CC) et
différences entre les deux (en bas) pour les résolutions R1 (à gauche), R9 (au centre) et R27 (à droite). Moyennes
sur les années 161 à 170. La base de la couche de mélange est la profondeur maximale de cette couche dans
les simulations CTL. Pour les cartes de changement de respiration (en bas), les valeurs positives (en bleue)
indiquent une diminution de la respiration (effet positif sur l’oxygène. Dans les régions blanches au nord de
45°N, la base de la couche de mélange est supérieure à 500 mètres. Les contours noirs indiquent le courant
de moyenne latitude : vitesse de surface supérieure a 0,1 (R1) ou 0,3 m/s (R9 et R27) pour les simulations CTL
(pointillés) et CC (pleins).
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FIGURE IV.15 – Carte de ventilation d’oxygène dans a) la simulation de contrôle de l’IPSL et les simulations b)
CTL1, c) CTL9 et d) CTL27. Lorsque la ventilation est positive, l’oxygène est subducté vers la subsurface. Les
contours noirs indiquent le courant de moyenne latitude : vitesse de surface supérieure a 0,1 (CTL1) ou 0,3 m/s
(CTLR9 et CTL27).

104



IV.8. Conclusions du chapitre

−4.0
−3.5
−3.0
−2.5
−2.0
−1.5
−1.0
−0.5

0.0

[m
ol

O
2
/y

]

×1013
CTL and CC simulations

CTL, Total
CC, Total
CTL, Subduction
CC, Subduction
CTL, Respiration
CC, Respiration

R1 R9 R27
−4

−3

−2

−1

0

1

[m
ol

O
2
/y

]

×1012
CTL - CC FIGURE IV.16 – Subduction et consomma-

tion d’oxygène totale dans la gyre subpolaire
pour (en haut) les simulations de contrôle
(CTL) et de changement climatique (CC) et
(en bas) la différences entre les deux. La
consommation d’oxygène est intégrée entre
la profondeur maximale de la couche de mé-
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FIGURE IV.17 – Cartes des
sources et puits d’oxygène
intégrés entre la base de la
couche de mélange et 500
mètres et entre les années 101
et 170 dans les simulations
CTL1 (à gauche), CTL9 (au
centre) et CTL27 (à droite).
De haut en bas : l’advection
verticale (ZAD), l’advection
horizontale (HAD), le mélange
vertical (ZMX), l’advection
totale (ADV = HAD + ZAD), le
transport total (DYN = ZMX +
ADV) et la production nouvelle
(NWP). La base de la couche
de mélange est la profondeur
maximale de cette couche dans
les simulations CTL. Dans les
régions blanches au nord de
45°N, la base de la couche
de mélange est supérieure
aà 500 meètres. Les contours
noirs indiquent le courant de
moyenne latitude où la vitesse
de surface est supérieure à 0,1
(CTL1) ou 0,3 m/s (CTL9 et
CTL27).

106



IV.8. Conclusions du chapitre

FIGURE IV.18 – Cartes de
réponse au changement clima-
tique (CC - CTL) des sources
et puits d’oxygène intégrés
entre la base de la couche de
mélange et 500 mètres et entre
les années 101 et 170 pour les
résolutions R1 (à gauche), R9
(au centre) et R27 (à droite).
De haut en bas : l’advection
verticale (ZAD), l’advection
horizontale (HAD), le mélange
verticale (ZMX), l’advection
totale (ADV = HAD + ZAD), le
transport total (DYN = ZMX
+ ADV) et la consomma-
tion/production d’oxygène par
la biologie (SMS). La base de
la couche de mélange est la
profondeur maximale de cette
couche dans les simulations
CTL. Dans les régions blanches
au nord de 45°N, la base de
la couche de mélange est
supérieure à 500 mètres. Les
contours noirs indiquent le
courant de moyenne latitude
où la vitesse de surface est su-
périeure à 0,1 (R1) ou 0,3 m/s
(R9 et R27) pour les simula-
tions de contrôle (pointillés)
et de changement climatique
(pleins).
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FIGURE IV.19 – Sources et puits moyens
d’oxygène entre 35-45°N, 80-60°W et la base
de la couche de mélange et 500 mètres dans
les simulations de contrôle et de change-
ment climatique (à gauche) et différence
entre les deux (à droite). De haut en bas :
l’advection verticale (ZAD), l’advection ho-
rizontale (HAD), le mélange vertical (ZMX),
l’advection totale (ADV = HAD + ZAD), le
transport total (DYN = ZMX + ADV) et la pro-
duction nouvelle (NWP). Moyenne entre les
années 161 et 170.
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FIGURE IV.20 – a) Schéma descriptif du transport d’oxygène et de la respiration dans la gyre subpolaire dans la
simulation à l’équilibre et dans les simulations de changement climatique à basse et haute résolution. L’oxy-
gène est apporté en subsurface par les flux latéraux, une partie y est consommé par respiration, un autre partie
est obductée vers la surface. En couleur la conséquence de la réponse du transport et de la respiration sur la
concentration d’oxygène (bleu pour un gain, rouge pour une perte). b) Impact de la production primaire en
surface sur la respiration en subsurface dans la simulation à l’équilibre et dans les simulations de changement
climatique à basse et haute résolution.
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V.1 Rappel du contexte et résultats principaux

La concentration d’oxygène et son évolution impactent fortement les cycles biogéochi-

miques, les organismes aquatiques et les écosystèmes associés, avec des conséquences sur

les sociétés humaines dépendant de ces écosystèmes [Keeling et al., 2010,Levin, 2018,Breit-

111



V. CONCLUSION GÉNÉRALE

burg et al., 2018]. La concentration d’oxygène dans l’océan intérieur diminue globalement

depuis les années 1960 même s’il existe des disparités régionales [Keeling et al., 2010,Helm

et al., 2011,Schmidtko et al., 2017,Levin, 2018]. La désoxygénation se poursuit sur le 21ème

siècle dans les dernières projections climatiques du cadre CMIP5 [Bopp et al., 2013].

La désoxygénation en subsurface est contrôlée par trois mécanismes : la solubilité qui

détermine la quantité d’oxygène pouvant être dissous, la respiration qui consomme de

l’oxygène pour reminéraliser la matière organique produite en surface et la ventilation qui

transporte l’oxygène depuis la surface vers la subsurface. Chacun de ces mécanismes est

affecté par le changement climatique : 1) la solubilité de l’oxygène diminue avec l’augmen-

tation de la température (effet négatif sur la concentration), 2) la production de matière

organique en surface diminue [Bopp et al., 2013], diminuant potentiellement la respira-

tion en subsurface (effet positif sur la concentration) et 3) les échanges surface/subsurface

sont ralentis en raison de l’augmentation de la stratification, diminuant potentiellement

l’apport d’oxygène en subsurface (effet négatif sur la concentration) [Rhein et al., 2013,Col-

lins et al., 2013, Praetorius, 2018]. La contribution relative de chacun de ces mécanismes à

la désoxygénation est encore mal connue et a motivé la première question de ce travail :

quelles sont les contributions relatives de la solubilité, de la respiration et de la ventila-

tion à la désoxygénation à grande échelle?

Pour y répondre, nous avons calculé dans le chapitre III, à l’échelle globale, le transport

d’oxygène dissous à travers la base de la couche de mélange ainsi que la respiration sous

la couche de mélange dans une projection climatique du cadre CMIP5 réalisée avec un

modèle à basse résolution. En calculant également le transport d’oxygène à saturation (as-

socié à la solubilité) à travers la base de la couche de mélange, nous avons pu distinguer les

contributions des changements de solubilité, de circulation et de respiration. Nous avons

montré que chaque mécanisme contribuait à proportion égale à la désoxygénation.

Le résultat précédent s’appuie sur une étude grande échelle, avec un modèle à basse

résolution. Néanmoins, plusieurs pistes indiquent que les processus de petite échelle

peuvent avoir un effet sur les mécanismes contrôlant la désoxygénation [Lévy et al., 2010,

Lévy et al., 2011, Resplandy et al., 2012, Bettencourt et al., 2015, Karstensen et al., 2015, Ma-

hadevan, 2016, McGillicuddy Jr., 2016, Lachkar et al., 2016, Thomsen et al., 2016, Stanley

et al., 2017, Pietri and Karstensen, 2018, Frenger et al., 2018]. Du fait des capacités de calcul

requises pour résoudre explicitement ces processus de petite échelle dans des projections
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climatiques, il n’y a pas encore d’estimation de leurs effets sur la désoxygénation et les mé-

canismes responsables. Ce constat soulève la question suivante : quels sont les effets des

processus de petite échelle sur la désoxygénation et les mécanismes responsables?

Pour y répondre, nous avons développé une configuration idéalisée inspirée d’études

antérieures [Lévy et al., 2010,Lévy et al., 2011] simulant la circulation typique de deux gyres

de moyenne latitude. Grâce à cette configuration, nous avons réalisé des expériences de

changement climatique résolvant explicitement les processus de petite échelle. Le premier

résultat du chapitre IV illustre que la configuration idéalisée reproduit de manière satisfai-

sante la désoxygénation projetée dans l’Atlantique Nord par les projections climatiques du

cadre CMIP5. La perte d’oxygène dans les configurations idéalisées est due à l’advection et

au mélange vertical. Cette perte d’oxygène est en partie compensée par un gain d’oxygène

par advection latérale (liée à l’accélération du courant de moyenne latitude) et par dimi-

nution de la respiration. La diminution de la respiration est associée à la diminution de la

production primaire en surface due à une diminution des apports en nitrate. Nos résultats

montrent que la résolution explicite des processus de mésoéchelle et sous-mésoéchelle

1) atténue le signal de désoxygénation dans une configuration idéalisée de l’Atlantique

Nord et 2) atténue la réponse au changement climatique de chacun des mécanismes im-

pliqués dans la désoxygénation (ventilation et respiration). La production primaire dimi-

nue notamment de −16 % à basse résolution contre −11 % lorsque les processus de petite

échelle sont résolus.

Pour finir, soulignons que cette atténuation peut être interprétée de deux façons. 1) Les

processus de petite échelle atténuent l’amplitude de la réponse au changement climatique,

c’est-à-dire que les effets du changement climatique seront moins forts. 2) Les processus

de petite échelle atténuent le temps de réponse au changement climatique. En effet, les

simulations de changement climatique ne sont pas en équilibre mais sont en train de ré-

pondre à une perturbation des forçages. Peut-être que, in fine, l’amplitude de la réponse

sera la même mais que le système met simplement plus de temps à répondre. Autrement

dit, il est possible que les processus de petite échelle atténuent la vitesse à laquelle l’océan

répond au changement climatique.
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V.2 Analyse critique des conclusions de ce travail

Les conclusions précédentes ont été obtenues dans un cadre précis : projection clima-

tique globale à basse résolution avec un modèle couplé (chapitre III) et projection clima-

tique idéalisée à haute résolution avec un modèle océanique forcé (chapitre IV). En parti-

culier, elles reposent sur un certains nombre d’hypothèses de travail dont la non-prise en

compte d’effets potentiellement importants tels que ceux liés à une meilleure représenta-

tion de la sous-mésoéchelle, aux effets multiples du changement climatique (vents, fontes

des glaces, précipitations, etc.) et à l’effet de la température sur le métabolisme. Cette sec-

tion présente les conséquences de ces hypothèses.

V.2.1 Rôle du transport latéral

Les résultats du chapitre III ne s’intéressent qu’aux échanges entre la surface et sub-

surface sans considérer les échanges latéraux. Gardons également à l’esprit que les conclu-

sions du chapitre III ont été obtenues avec un seul modèle climatique. Les différentes ré-

ponses de la circulation selon les modèles climatiques, notamment touchant au dépla-

cement du Gulf Stream, entraînent des disparités de la distribution de la désoxygénation

[Tagklis et al., 2017]. Une grande partie de l’incertitude sur les projections provient en effet

des différences entre les modèles climatiques [Frölicher et al., 2016]. Pour gagner en robus-

tesse, il faudrait donc tester nos conclusions sur les projections climatiques réalisées avec

d’autres modèles que celui de l’IPSL.

Les échanges latéraux ont été pris en compte dans la deuxième partie de ce travail (cha-

pitre IV). Le transport d’oxygène associé à ces échanges latéraux en subsurface n’est pas né-

gligeable. Cependant les conclusions de cette deuxième partie ont été obtenues dans une

configuration idéalisée ne prenant notamment pas en compte la bathymétrie. La bathy-

métrie a un effet important sur la circulation, en particulier sur les courants de bord ouest

tels que le Gulf Stream ou le Kuroshio [Chassignet and Marshall, 2008]. Le transport latéral

d’oxygène dépend probablement de la bathymétrie.
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V.2.2 Rôle de la sous-mésoéchelle

Les résultats du chapitre III ont été obtenus avec une projection climatique à basse ré-

solution (2° de résolution). Cette projection prend en compte les nombreuses composantes

du système climatique et leurs interactions mais ne résout pas explicitement dans l’océan

les processus de mésoéchelle et sous-mésoéchelle. C’est justement ce qui a motivé l’étude

du chapitre IV.

En raison de la durée importante des simulations réalisées pour ce travail de thèse, leur

résolution maximale est de 1/27°, soit environ 4 km. Les expériences de Lévy et al., 2011,

dont nous nous sommes inspiré, avaient une résolution de 1/54° mais ne duraient que 50

ans. Une résolution de 4 km permet de résoudre explicitement les processus de l’ordre de

10-15 km. C’est à peine suffisant pour résoudre le premier rayon de déformation de Rossby

dans la gyre subpolaire. Le terme "sous-mésoéchelle" utilisé dans ce manuscrit peut donc

paraître légèrement abusif. En effet, d’autres études qui s’intéressent aux processus dyna-

miques de sous-mésoéchelle ont réalisé des expériences dont la résolution horizontale at-

teint 150 mètres [Gula et al., 2016b,Gula et al., 2016a]. En augmentant la résolution horizon-

tale au delà de 4 km, les flux verticaux dans les tourbillons peuvent être plus intenses [Gula

et al., 2016a]. Les faibles différences entre la résolution 1/9° et 1/27° sont peut être dues à

une augmentation insuffisante de la résolution.

Notons également que les configurations de ce travail n’ont que 30 niveaux verticaux.

Les études s’intéressant aux processus dynamiques de sous-mésoéchelle réalisent des ex-

périences avec une centaine de niveaux verticaux, la résolution verticale étant de l’ordre du

mètre en surface [Gula et al., 2016b, Sasaki et al., 2017].

En conclusion, les résultats du chapitre III, ne prennent pas en compte explicitement

les processus de petite échelle, inférieurs à la centaine de kilomètres. Ces processus ne sont

représentés qu’au travers de paramétrisation. Les résultats du chapitre IV ne prennent pas

en compte toute la gamme d’échelle des processus de sous-mésoéchelle.

V.2.3 Effets multiples du changement climatique

Contrairement aux conclusions obtenues avec le modèle couplé de l’IPSL mais à basse

résolution, nous avons dû simplifier le modèle et les configurations pour réaliser les expé-

riences de changement climatique à haute résolution. Le modèle océanique est forcé par

un flux de chaleur (rappel de la température de surface vers une "pseudo-température" at-
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mosphérique), un flux de sel et une tension de vent. Le changement climatique a été simpli-

fié; il est uniquement représenté par un augmentation linéaire de la "pseudo-température"

atmosphérique.

Cependant, les précipitations et les vents influencent la circulation océanique et sont

sensibles au changement climatique. En réponse au changement climatique, les vents do-

minants se déplacent vers le pôle [Chang et al., 2012, Collins et al., 2013]. Ce déplacement

peut jouer sur la latitude de la séparation entre les gyres subpolaire et subtropicale et sur

la position du jet de moyenne latitude. Les précipitations sont modifiées par le change-

ment climatique. En conséquence dans l’Atlantique Nord, la salinité de la gyre subpolaire

diminue depuis 1950 d’après les observations [Durack and Wijffels, 2010], et jusqu’en 2100

d’après les projections climatiques [Collins et al., 2013, p. 1094]. Les modifications de den-

sité associées peuvent ralentir la circulation méridienne de retournement dans l’Atlantique

Nord. La diminution de la salinité dans l’Atlantique Nord peut également être liée à l’apport

d’eau douce lié à la fonte des glaces dans l’Arctique.

En conclusion, du fait de ne pas avoir représenté le déplacement des vents, les pro-

jections climatiques idéalisées ne simulent pas le déplacement des courants qui doit y être

associé. Par ailleurs, l’effet du changement climatique sur les précipitations n’étant pas pris

en compte, il est possible que l’augmentation de la stratification dans la gyre subpolaire soit

sous-estimée.

V.2.4 Effet de la température sur le métabolisme

L’augmentation de la température peut agir de deux manières sur la production pri-

maire et plus généralement sur les réactions biogéochimiques. Le premier effet, indirect,

agit sur les apports de nutriments en surface via l’effet du réchauffement sur la stratifica-

tion. Cet effet a été pris en compte dans ce travail. Le second effet, direct, agit sur le mé-

tabolisme des organismes et donc sur les réactions biogéochimiques. Cet effet n’a pas été

pris en compte.

La dépendance du métabolisme à la température a des implications sur la réponse de la

production primaire. Laufkötter et al., 2015 ont montré que dans les dernières projections

climatiques du cadre CMIP5, les causes de la diminution de la production primaire sont

différentes. Seuls trois modèles projettent, à l’instar de nos expériences, une diminution de

la production primaire liée à une diminution du flux de nitrate vers la surface. Dans quatre

autres modèles, l’augmentation de la température stimule le métabolisme du zooplancton
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et le broutage. La quantité de phytoplancton et la production primaire diminuent. Dans

un modèle, la reminéralisation en surface de la matière organique est stimulée et la pro-

duction primaire augmente. Des études antérieures avaient déjà montré que la prise en

compte ou non de l’effet direct de la température jouait sur l’évolution de la production

primaire qui pouvait augmenter malgré une diminution de l’apport en nutriments liée au

ralentissement de la MOC [Schmittner et al., 2008, Taucher and Oschlies, 2011].

Lewandowska et al., 2014 ont étudié ces deux effets à partir d’expériences sur des com-

munautés planctoniques. Ils proposent un modèle conceptuel dans lequel l’effet de la tem-

pérature dépend du régime d’apport en nutriments. Lorsque les apports de nutriments sont

importants, dans les eaux côtières par exemple, la stimulation du broutage contrôle la di-

minution de la production primaire (effet direct). Au contraire, lorsque les apports sont

faibles, comme dans les gyres subtropicales, la diminution du flux de nutriments contrôle

la baisse de production primaire (effet indirect).

Dans les modèles, la sensibilité du métabolisme est représentée par un paramètre noté

traditionnellement Q10. Ce paramètre est différent selon les organismes. Olonscheck et al.,

2013 ont étudié la sensibilité de la réponse de la production primaire à ce paramètre. Ils

montrent que la diminution de la production primaire est contrôlée à la fois par l’effet di-

rect et indirect de la température et que la sensibilité du zooplancton à la température a un

rôle capital. À partir d’un certain seuil, l’effet direct domine. L’effet de la température sur

les réactions biogéochimiques est encore mal compris et le choix des différentes valeurs de

Q10 est encore incertain [Laufkötter et al., 2015,Olonscheck et al., 2013]. Pour ces raisons et

par soucis de simplification, nous avons décidé de ne pas prendre en compte l’effet direct

de la température dans nos expériences.

Par ailleurs, l’augmentation de température peut également directement augmenter la

respiration et amplifier ainsi la désoxygénation. Néanmoins, les effets directs de la tem-

pérature sur la respiration ont été peu étudiés. Ces effets sont complexes, et leurs consé-

quences sur la désoxygénation sont encore mal comprises [Levin, 2018].

Quel est l’impact de l’effet direct sur les conclusions de ce travail ? D’après la discus-

sion ci-dessus, il semble que l’effet direct de la température sur la production primaire

ne change pas le fait que la production primaire diminue. Ce sont plutôt les mécanismes

contrôlant cette diminution qui changent. L’ensemble des modèles climatiques prévoient

d’ailleurs une diminution de la production primaire, qu’ils prennent en compte ou non

l’effet direct de la température [Laufkötter et al., 2015]. Je ne m’attends donc pas à ce que la
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prise en compte des effets directs de la température modifie considérablement les contri-

butions relatives des changements de circulation, de solubilité et de respiration. Cepen-

dant, si le réchauffement augmente la respiration alors la désoxygénation pourrait être plus

marquée. Je ne pense pas non plus que les effets directs de la température changent le fait

que les processus de petite échelle atténuent la désoxygénation et la réponse au change-

ment climatique des mécanismes qui en sont responsables. Mon sentiment est que l’effet

direct de la température agira plutôt à grande échelle. Néanmoins, n’oublions pas que l’ef-

fet direct de la température sur les métabolismes est complexe et encore mal compris.

V.3 Perspectives

Les résultats de ce travail et les simulations réalisées permettent d’envisager plusieurs

pistes de prolongation à cette thèse. Une première section développe les études que je n’ai

pas eu le temps d’aborder dans cette thèse dans le cadre des expériences numériques que

j’ai mises en place. Dans un deuxième temps, je détaille quelques idées pour élargir le cadre

de ce travail en levant les limites évoquées ci-dessus. Je conclus cette section en regardant

les implications de nos résultats sur la détectabilité du changement climatique, aspect qu’il

me semble important d’évoquer.

V.3.1 Analyses futures des simulations

V.3.1.1 Quelles sont les contributions du changement d’état moyen et de l’effet local

des processus de petite échelle?

Les résultats de ce travail présentent l’effet total de la résolution de processus de fine

échelle. Cependant, lorsque des simulations numériques à haute résolution sont intégrées

suffisamment longtemps, les processus de petite échelle modifient l’état moyen [Lévy et al.,

2010, Lévy et al., 2011]. Ce constat soulève la question suivante : est-ce que les réponses au

changement climatique différentes selon la résolution sont dues à des réponses différentes

des états moyens ou aux processus de petite échelle ? Pour répondre à cette question, nous

pouvons par exemple effectuer une décomposition de Reynolds de l’équation d’évolution

de l’oxygène de la même manière que Resplandy et al., 2012 l’ont fait pour étudier la zone

de minimum d’oxygène de la mer d’Arabie (voir l’annexe E pour les détails de la décompo-

sition).
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FIGURE V.1 – Subduction d’oxygène dans les simulations CTL1 (en haut), CTL9 (au milieu) et CTL27 (en bas).
La subduction totale (à gauche), calculée à chaque pas de temps, est décomposée en un terme moyen (au mi-
lieu) et un terme résiduel turbulent (à droite) contenant les échelles non prises en compte dans la moyenne.
Moyenne sur les années 161 à 170. Les valeurs positives, en bleues, indiquent un flux d’oxygène vers la subsur-
face.
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C’est une étude qui n’est pas encore terminée et qui ne figure pas dans le manuscrit.

La figure V.1 illustre ces diagnostics pour la subduction d’oxygène dans les simulations de

contrôle à différentes résolutions. La subduction totale est calculée online, à chaque pas

de temps. La subduction moyenne est calculée offline à partir des vitesses moyennes et de

la distribution d’oxygène moyenne. Le terme résiduel turbulent est obtenu par soustrac-

tion des deux et contient donc les échelles non filtrées par la moyenne. Globalement les

processus de petite échelle subductent de l’oxygène vers la subsurface. Dans la gyre sub-

tropicale, leurs effets s’ajoutent à la subduction moyenne alors que dans la gyre subpolaire

ils compensent en partie l’obduction moyenne.

La séparation entre subduction moyenne et subduction turbulente dépend de la

moyenne utilisée. Ici, nous utilisons une moyenne annuelle et une moyenne glissante sur

2° pour les simulations CTL9 et CTL27. Pour CTL1, nous utilisons seulement une moyenne

annuelle. Les processus de petite échelle sont donc à la fois ceux dont l’échelle spatiale est

inférieure à 1-2° et ceux dont l’échelle temporelle est inférieure à 1 an. Les fluctuations sai-

sonnières sont notamment incluses dans le terme turbulent et expliquent sans doute les

valeurs élevées du terme turbulent dans CTL1 au nord de 45°N.

V.3.1.2 Quel est l’effet des processus de petite échelle sur le cycle du carbone naturel et

anthropique? Et sur leurs réponses au changement climatique?

L’océan est un immense réservoir de carbone contenant 50 fois plus de carbone que

l’atmosphère [Delworth et al., 2012b, fig 6.1]. Il stocke notamment près de 30% du carbone

d’origine anthropique [Le Quéré et al., 2016]. Sans l’océan, le forçage radiatif induit par les

émissions de dioxyde de carbone serait aujourd’hui 30% supérieur [Sarmiento and Gruber,

2004a, p. 400]. L’Atlantique Nord en particulier est le puits de carbone le plus intense et

contient 23% du carbone anthropique stocké par l’océan [Takahashi et al., 2008,Sabine and

Tanhua, 2010]. Cette efficacité est liée à l’intense floraison printanière et à la convection

d’eaux froides, riches en carbone.

Les flux de carbone naturel et anthropique dépendent de la circulation océanique et de

l’activité biologique [Lévy et al., 2013, Bopp et al., 2015] qui sont toutes deux affectées par

les processus de petite échelle. D’où la question suivante : comment les processus de petite

échelle influencent-ils le flux de carbone naturel et anthropique ? Les expériences réalisées

dans cette thèse modélisent également les cycles du carbone naturel et anthropique (An-

nexe B). La comparaison des diagnostics de subduction/obduction, de flux air-mer, d’ex-
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FIGURE V.2 – a)Évolution temporelle du flux
air-mer de carbone anthropique dans les si-
mulations de contrôle (lignes pointillées) et de
changement climatique (lignes pleines) aux
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un flux dirigé vers l’océan, dans b) les valeurs
négatives indiquent que le flux vers l’océan di-
minue.

port de matière organique dans nos expériences permettront de répondre à cette question.

La figure V.2a illustre l’effet de la résolution sur le flux air-mer de carbone anthropique dans

les simulations à l’équilibre (CTL) et de changement climatique (CC). Quelque soit la si-

mulation, le flux de carbone anthropique augmente au cours du temps car la quantité de

carbone atmosphérique augmente. Dans les simulations en équilibre, l’effet de la résolu-

tion est assez faible. En revanche, dans les simulations de changement climatique, le flux

de carbone anthropique est plus faible dans la simulation à 1° de résolution que dans les

deux autres.

Par ailleurs, les projections climatiques prévoient une diminution de l’efficacité du

puits de carbone à l’horizon 2100 [Adcroft et al., 2012, Goris et al., 2015]. Cette perte d’effi-

cacité est liée à l’augmentation de la température qui diminue la solubilité et à la diminu-

tion de la production primaire. Ainsi une autre question émerge : comment les processus

de petite échelle modifient-ils la perte d’efficacité du puits de carbone? Nos expériences

permettront de quantifier cet effet. La figure V.2b illustre l’effet de la diminution du flux

air-mer de carbone anthropique en réponse au changement climatique. En augmentant la

résolution, il semble que cette diminution soit atténuée.
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V.3.2 Pistes d’élargissement du cadre de ce travail

Nous avons vu dans une section précédente que le cadre des conclusions de cette thèse

est restreint et que nous n’avons pas pris en compte un certain nombre de mécanismes

dont l’évolution des autres forçages tels que les précipitations ou les vents, les processus

dont les échelles spatiales sont inférieures à la dizaine de kilomètre et l’effet direct de la

température sur le métabolisme. Dans cette section, je propose quelques pistes pour étu-

dier l’effet de ces autres forçages et élargir la gamme d’échelle des processus considérés.

V.3.2.1 Comment tenir compte des autres forçages?

Prendre en compte la variabilité des autres forçages peut se faire assez facilement avec

la configuration utilisée. Pour les précipitations, il faut s’assurer que le bilan global sur notre

bassin reste nul de façon à garder la quantité de sel total constante. Le plus délicat pour les

précipitations et les vents consiste à choisir comment simuler une tendance climatique

comparable à celle des projections CMIP5. Pour simuler un tendance climatique sur les

précipitations, nous pourrions augmenter les précipitations dans la moitié nord du do-

maine et l’évaporation dans la moitié sud. Pour simuler une tendance climatique sur les

vents, nous pourrions déplacer vers le nord le maximum de vent vers l’ouest.

V.3.2.2 Comment résoudre une plus large gamme de processus de sous-mésoéchelle?

Pour augmenter la gamme d’échelle des processus résolus explicitement, il n’est pas

possible de simplement augmenter la résolution car cela soulèverait des problèmes de

puissance de calcul. Cependant, il est possible de résoudre les équations du modèle bio-

géochimique avec des champs de vitesse dégradés sans changer significativement les ré-

sultats du modèle biogéochimique [Lévy et al., 2014]. Nous pourrions donc réaliser les ex-

périences précédentes avec une résolution supérieure pour la dynamique, de l’ordre du ki-

lomètre par exemple, et ainsi résoudre explicitement des processus dynamiques d’échelle

plus fine. Les champs dynamiques seraient ensuite dégradés à une résolution inférieure, la

dizaine de kilomètre par exemple, et utilisés pour intégrer le modèle biogéochimique. Le

modèle biogéochimique augmente significativement le temps de calcul. En faisant comme

décrit ci-dessus nous pourrions résoudre explicitement une plus large gamme de processus

dynamiques en un temps de calcul raisonnable.
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V.3.3 Quel est l’effet des processus de petite échelle sur le temps d’émergence

du signal de changement climatique et sa détectabilité?

La détection d’une tendance sur la production primaire n’est pas possible actuellement

car la longueur des séries temporelles n’est pas suffisante [Henson et al., 2010,Henson et al.,

2016]. Il faut environ 30 à 40 ans de données pour distinguer une tendance climatique de

la variabilité naturelle. Cette estimation a été obtenue à l’aide de modèles climatiques à

basse résolution. Cependant, les processus de petite échelle augmentent la variabilité in-

terannuelle , notamment celle de la floraison printanière [Lévy et al., 2014]. La longueur

des séries temporelles nécessaire pour distinguer une tendance climatique de la variabilité

naturelle pourra être plus grande.

Par ailleurs, un certain nombre d’études s’intéressent au temps d’émergence du signal

de changement climatique [Collins et al., 2013, Frölicher et al., 2016, Henson et al., 2017].

À l’horizon 2100, le signal de désoxygénation aura émergé dans 12 à 35% de l’océan [Fröli-

cher et al., 2016]. Ces études sont également réalisées avec des projections climatiques ne

prenant pas en compte les processus de petite échelle. Ces processus peuvent augmenter

le temps d’émergence du signal de deux manières : 1) en augmentant la variabilité inter-

annuelle [Lévy et al., 2014] et 2) en atténuant le signal de changement climatique comme

dans ce travail de thèse.

Les expériences réalisées dans cette thèse peuvent permettre d’étudier l’effet des pro-

cessus de petite échelle sur le temps d’émergence du signal de changement climatique et la

durée d’observation nécessaire pour le distinguer de la variabilité naturelle. Ce type d’étude

nécessiterait notamment l’ajout de variabilité décennale dans les forçages pour se rappro-

cher des travaux précédents (Figure V.3).

123



V. CONCLUSION GÉNÉRALE

FIGURE V.3 – Illustration sché-
matique des forçages (la tempé-
rature de rappel en surface par
exemple) pouvant être appli-
qués pour prendre en compte la
variabilité décennale. En poin-
tillé, les forçages sans variabilité
décennale tels qu’ils ont été ap-
pliqués dans ce travail. En ligne
pleine, les forçage avec variabi-
lité décennale tels qu’ils pour-
raient être appliqués. En rouge,
les simulations de changement
climatique, en noir, les simula-
tions de contrôle.
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ANNEXE

A
Équation du modèle

biogéochimique LOBSTER

Sommaire
A.1 Le cycle de l’azote . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1

A.2 Le cycle du carbone et de l’oxygène . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 5

Cette annexe rassemble les équations et différents paramètres utilisés pour le modèle

biogéochimique LOBSTER. La première section décrit le cycle de l’azote dans les différents

compartiments du modèle. La deuxième section décrit le cycle du carbone naturel et an-

thropique et de l’oxygène. L’évolution du carbone ne fait pas partie du sujet de ce travail

de thèse mais il a été ajouté dans le modèle biogéochimique afin de permettre de futures

études.

A.1 Le cycle de l’azote

Le cycle de l’azote est décrit par 6 compartiments : les nitrates (NO3), l’ammonium

(NH4), le phytoplancton (PHY), le zooplancton (ZOO), les détritus (DET) et la matière orga-

nique dissoute (DOM). La figure II.2 illustre ces compartiments et les processus les reliant.

Les équations du modèle diffèrent suivant la profondeur. En surface, où la production

primaire a lieu, il y a un cycle complet entre tous les compartiments. En profondeur, tous

les processus mènent à la reminéralisation de la matière organique en nitrate. Les sources

et puits, sms(), de chacun des compartiments sont décrit par les équations qui suivent. Les

différents paramètres sont définis dans le tableau A.1.

1



A. ÉQUATION DU MODÈLE BIOGÉOCHIMIQUE LOBSTER

— sms(NO3) = nitrification – production nouvelle

sms(NO3) = τn N H4−N P (A.1)

— sms(PHY) = production nouvelle + production régénérée – exsudation – mortalité –

broutage

sms(PHY ) = N P +RP −γ(N P +RP )−mp PHY −Gp (A.2)

— sms(ZOO) = broutage du phyto + broutage des det – excretion – mortalité

sms(ZOO) = azGp +azGd −τz ZOO −mz ZOO2 (A.3)

— sms(DET) = mortalité du phyto + mortalité du zoo + excrétion – broutage – dissolu-

tion – sedimentation

sms(DET ) = mp PHY + fz mz ZOO2 + (1−az )(Gp +Gd )−Gd −τd DET −Vd∂z DET

(A.4)

— sms(DOM) = dissolution des det + excretion + exsudation – remineralisation

sms(DOM) = τd DET + (1−αz )τz ZOO + (1−αp )γ(N P +RP )−τdomDOM (A.5)

— sms(NH4) = reminéralisation + excretion + exsudation – production régénérée – ni-

trifaction

sms(N H4) = τdomDOM +αzτz ZOO +αpγ(N P +RP )−RP −τn N H4 (A.6)

La production primaire est limitée par la lumière, les nitrates et l’ammonium. Les

termes de production nouvelle (N P ) et régénéré (RP ) suivent une formulation de

Mickaelis-Menten avec une préférence pour l’ammonium :

N P = µp L I
NO3

NO3+KNO3
eψN H4NO3 (A.7)

RP = µp L I
N H4

N H4+KN H4
N H4 (A.8)

L I = 1−e
PAR

Kpar (A.9)

2



A.1. Le cycle de l’azote

Le zooplancton se nourrit à la foi des detritus (Gd )et du phytoplancton (Gp . Chaque

terme de broutage suit une formulation type Mickaelis-Menten avec une préférence pour

le phytoplancton (paramètre p) :

Gp = gz
pPHY

Kz +pPHY + (1−p)DET
ZOO (A.10)

Gd = gz
(1−p)DET

Kz +pPHY + (1−p)DET
ZOO (A.11)

p = p̃PHY

p̃PHY + (1− p̃)DET
(A.12)

Paramètre Symbole Valeur Unité

Taux de nitrification τn 5,8e−7 s−1

Taux d’exsudation du phytoplancton γ 0,05
Taux de mortalité du phytoplancton mp 5,8e−7 s−1

Fraction du broutage assimilé par le zooplancton az 0,7
Taux d’excretion du zooplancton τz 8,1e−7 s−1

Taux de mortalité du zooplancton mz 2,31e−6 s−1.(mmol N/m3)−1

Fraction de la mortalité à sédimentation lente fz 0,5
Taux de dissolution τd 5,8e−7 s−1

Vitesse de sédimentation Vd 3,47e−5 m/s
Fraction d’excretion en NH4 αz 0,5
Fraction d’exsudation en NH4 αp 0,75
Taux de reminéralisation τdom 6,43e−8 s−1

Taux de croissance maximum du phytoplancton µp 1,21e−5 s−1

Valeur de demi-saturation en NO3 KNO3 0,7 mmol N/m3

Préférence pour NH4 ψ 3
Valeur de demi-saturation en NH4 KN H4 0,001 mmol N/m3

Taux de broutage maximal du zooplancton gz 9,26e−6 s−1

Valeur de demi-saturation de broutage Kz 1 mmol N/m3

Préférence pour le phytoplancton p̃ 0,8

TABLE A.1 – Paramètres du modèle biogéochimique LOBSTER

La lumière disponible pour la photosynthèse, PAR, utilisée dans l’équation (A.9) est cal-

culé à partir du rayonnement solaire incident (Qsol ). On utilise un modèle à deux longueurs

d’onde prenant en compte l’absorption par l’eau de mer et les pigments. Les paramètres du

3



A. ÉQUATION DU MODÈLE BIOGÉOCHIMIQUE LOBSTER

modèle optique sont donnés dans le tableau A.2.

PAR = PARr +PARb (A.13)

PARr,b = PARr,b(z −d z)Cekr,b d z (A.14)

PARr,b(0) = 0.43

2
Qsol (A.15)

kr,b = k0
r,b +χr,bC hlλr,b (A.16)

C hl = 12RC :N

rpi g RC :C hl
PHY (A.17)

Paramètre Symbole Valeur Unité

Coefficient d’absorption du bleu par l’eau k0
b 0,0232 m−1

Coefficient d’absorption du rouge par l’eau k0
r 0,225 m−1

Coefficient d’absorption du bleu par la chloro-
phylle

χb 0,074 m−1.(mg Chl/m3)−λb

Coefficient d’absorption du rouge par la chloro-
phylle

χr 0,037 m−1.(mg Chl/m3)−λr

Exposant d’absorption du bleu par la chlorophylle λb 0,674
Exposant d’absorption du rouge par la chloro-
phylle

λr 0,629

Rapport chlorophylle pigments rpi g 0,7
Rapport de redfield Carbone:Azote RC :N 6,56
Rapport Carbone:Chlorophylle RC :C hl 60 mg C/mg Chl

TABLE A.2 – Paramètres du modèle optique pour calculer la lumière disponible pour la photosynthèse (PAR)

Sous le douzième niveau vertical (zbi o ≈ 233m), il n’y plus de broutage par le zooplanc-

ton ni de production primaire (nouvelle et régénérée). Par ailleurs une partie du zooplanc-

ton mort en surface est directement exportée en subsurface et reminéralisée en nitrate

(Équation A.19). Les équations précédentes sont donc modifiées :

Si z > zbi o :

sms(NO3) = τn N H4+∂z f (A.18)

f (z) =
[∫ zbi o

0
(1− fz )mz ZOO2.d z

]
×

(
z

zbi o

)−0.858

(A.19)

sms(PHY ) = −mp PHY (A.20)

sms(ZOO) = −τz ZOO (A.21)

sms(DET ) = mp PHY −τd DET −Vd∂z DET (A.22)

sms(DOM) = τd DET + (1−αz )τz ZOO −τdomDOM (A.23)

sms(N H4) = τdomDOM +αzτz ZOO −τn N H4 (A.24)
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A.2. Le cycle du carbone et de l’oxygène

Le modèle LOBSTER permet éventuellement de paramétrer une couche de sédiment

au fond de l’océan dans laquelle sont stockés les détritus qui arrivent au fond. Cette couche

devient ensuite une source de nitrate au fond de l’océan. Nous n’avons pas activé cette

couche qui ne jouera pas sur nos résultats qui concernent la surface de l’océan. Les détritus

sédimentent simplement et sont reminéralisés au fur et à mesure.

A.2 Le cycle du carbone et de l’oxygène

Afin de calculer le transport de carbone dans l’océan, le carbone inorganique dissous

(DIC) est rajouté au modèle. Pour le calcul de la pression partielle de CO2 (pCO2) et donc

du flux air-mer de CO2 ( f CO2), il faut également rajouter le compartiment alcalinité (ALK).

L’évolution de ces deux compartiments est calculée à partir des processus du cycle de

l’azote. Le DIC est consommé par la production primaire (nouvelle et régénérée) et produit

lors de la formation de l’ammonium. ALK augmente lors de la formation d’ammonium et

diminue lors de la formation de nitrate. Le cycle du carbone ne prend pas en compte le car-

bonate de calcium (C aCO3). Les équations suivantes décrivent l’évolution de ALK et DIC.

Les paramètres sont décrits dans le tableau A.3.

— sms(DIC) = exsudation + excrétion + reminéralisation + flux air-mer – production

primaire

sms(D IC ) = RC :Nαpγp (N P +RP )+RC :Nαzτz ZOO

+Rdom
C :N τdomDOM + fCO2 −RC :N (N P +RP ) (A.25)

— sms(ALK) = formation ammoniumm – formation nitrate

sms(ALK ) = sms(N H4)− sms(NO3) (A.26)

Le cycle de l’oxygène est également activé dans le modèle LOBSTER. L’oxygène (O2) est

produit lors de la photosynthèse et consommé par la respiration, la reminéralisation et la

nitrification. Il est également échangé avec l’atmosphère. Les paramètres sont décrits dans

le tableau A.3.
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A. ÉQUATION DU MODÈLE BIOGÉOCHIMIQUE LOBSTER

— sms(O2) = production régénérée + production nouvelle + flux air-mer – nitrification

– excrétion en NH4 – exsudation en NH4 – reminéralisation

sms(O2) = Rnh4
O:N RP +

(
Rnh4

O:N +Rni t
O:N

)
N P −Rni t

O:Nτn N H4−Rnh4
O:Nαzτz ZOO

−Rnh4
O:Nαpγ(N P +RP )−Rnh4

O:NτdomDOM + fO2 (A.27)

Pour ces deux gaz, le flux air-mer fg az est calculé à partir des pressions partielles atmo-

sphériques P atm
g az et océaniques P oce

g az , de la vitesse de transfert kg az et de la solubilité Sg az .

kg az est calculée à partir du nombre de Schmidt SC , de la vitesse du vent u et de la tem-

pérature de surface de l’océan t (paramétrisation de [Wanninkhof, 1992], équation 8). Le

nombre de Schmidt est calculé à partir de la température de surface de l’océan ( [Wannin-

khof, 1992], tableau A1). Les pressions partielles atmosphériques sont renseignées dans le

tableau A.3.

fg az = Sg az kg az

(
P atm

g az −P oce
g az

)
(A.28)

(A.29)

Paramètre Symbole Valeur

Rapport de redfield Carbone-Azote RC :N 6,56
Rapport Carbone-Azote pour la reminéralization Rdom

C :N 12
Rapport Oxygène-Azote pour la nitrification Rni t

O:N 2
Rapport Oxygène-Azote pour les processus a base d’ammo-
nium

Rnh4
O:N 10,75

Pression partielle atmosphérique d’oxygène P atm
O2

209,46 µatm

Pression partielle atmosphérique de CO2 préindustrielle P atm
CO2

280 ppm

TABLE A.3 – Paramètres des cycles du carbone et de l’oxygène dans le modèle LOBSTER

Pour simuler le carbone d’origine anthropique, un deuxième compartiment carbone et

alcalinité sont implémentés (DIC2 et ALK2). Les équations de sources et puits sont exac-

tement les mêmes, mais le flux air-mer fCO22 est différent. fCO22 est calculé à partir de la

pression atmosphérique de dioxyde carbone P atm
CO22. Cette dernière augmente pour simu-

ler le rejet de carbone dans l’atmosphère par les activités humaines. Ainsi, le traceur DIC2

contient le carbone inorganique dissous d’origine naturelle et anthropique tandis que le

traceur DIC ne contient que le carbone inorganique dissout d’origine naturelle. La diffé-

6



A.2. Le cycle du carbone et de l’oxygène

rence D IC 2−D IC permet d’obtenir la concentration en carbone d’origine anthropique.

sms(D IC 2) = RC :Nαpγp (N P +RP )+RC :Nαzτz ZOO

+Rdom
C :N τdomDOM + fCO22 −RC :N (N P +RP ) (A.30)
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ANNEXE

B
Expériences de changement

climatique avec carbone naturel

et anthropique

Deux cycles du carbone ont été modélisés (annexe A.2) pour permettre de simuler le

carbone et le carbone anthropique. Le rejet de CO2 dans l’atmosphère par les activités hu-

maines est simulé en faisant augmenter la pression atmosphérique de dioxyde de carbone

P atm
CO22 (équation A.30). Ainsi, le traceur DIC2 contient à la fois le carbone inorganique dis-

sous d’origine naturelle et anthropique. La différence avec le traceur DIC permet d’obtenir

le carbone d’origine uniquement anthropique.

Concrètement, P atm
CO22 augmente de 1% par an pendant 70 ans pour les simulations de

contrôle (CTL) et de changement climatique (CC). Cette évolution s’inspire de l’expérience

1pctCO2 du cadre CMIP5 (boite B1, Figure B.2). L’augmentation de la pression atmosphé-

rique de carbone n’a aucun effet sur le cycle de l’oxygène.

L’astuce d’ajouter un deuxième cycle du carbone dans le même modèle permet d’obte-

nir à moindre coût quatre expériences pour le cycle du carbone :

— Ni changement climatique ni émissions de carbone anthropique (Figure B.1a). Cycle

du traceur DIC dans les expériences CTL.

— Pas de changement climatique mais émissions de carbone anthropique (Fi-

gure B.1b). Cycle du traceur DIC2 dans les expériences CTL.

— Avec changement climatique mais sans émissions de carbone anthropique (Fi-

gure B.1c). Cycle du traceur DIC dans les expériences CC.

— Avec changement climatique et émissions de carbone anthropique (Figure B.1d).

Cycle du traceur DIC2 dans les expériences CC.
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B. EXPÉRIENCES DE CHANGEMENT CLIMATIQUE AVEC CARBONE NATUREL ET ANTHROPIQUE

Time

a)

Time

b)

Time

c)

Time

d)
CO2 atm

Ocean T°

FIGURE B.1 – Schéma décrivant les différentes simulations réalisée pour étudier les cycles du carbone naturel
et anthropique. a) Pas de changement climatique ni d’émissions de carbone anthropique, b) pas de change-
ment climatique mais émissions de carbone anthropique, c) changement climatique mais pas d’émissions de
carbone anthropique et d) changement climatique et émissions de carbone anthropique.

0 20 40 60 80 100

Years

FIGURE B.2 – Évolution de la pression atmosphérique de carbone dans les simulations RCP8.5 et 1pctCO2 du
cadre CMIP5 sur 100 ans.
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ANNEXE

C
Tests des différents schémas

d’advection de la quantité de

mouvement et des traceurs
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Cette annexe présente des cartes de différentes variables pour plusieurs schéma d’ad-

vection de la quantité de mouvement et des traceurs pour les résolution R9 et R27. Les

variables considérées sont : la vorticité de surface, les vitesses verticales à 111 mètres, la

concentration en phytoplancton de surface et les valeurs négatives de la concentration de

phytoplancton moyennée entre 70 et 80 mètres.

Pour chaque résolution, le modèle est initialisé à partir d’un état d’équilibre obtenu

avec la résolution R1. Il est intégré pendant 1 an avec des paramètres fixes : schéma UBS

sans diffusion latérale pour l’advection de la quantité de mouvement et des traceurs. Puis

il est intégré pendant 1 mois (le mois de janvier) avec différents schémas d’advection. Les

figures ci dessous montrent la moyenne sur le 31 janvier des variables considérées.

Différents schémas pour la quantité de mouvement sont testés : la forme vectorielle in-

variante (vec), la forme flux schéma centré du 2nd ordre (cen2) et la forme flux schéma UBS

(ubs). Pour les schémas vec et cen2, la quantité de mouvement est également diffusée sur

l’horizontale avec un bilaplacien (−5e10 m4/s de viscosité). Pour comparer ces différents

schémas, les traceurs sont advectés avec le schéma TVD et diffusés sur l’horizontale avec

un bilaplacien (−1e9 m4/s de diffusion).
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C. TESTS DES DIFFÉRENTS SCHÉMAS D’ADVECTION DE LA QUANTITÉ DE MOUVEMENT ET DES

TRACEURS

Dans un deuxième temps, différents schémas pour l’advection des traceurs sont testés

: le schéma centré du second ordre (cen2), le schéma TVD, le schéma MUSCL et sa variante

MUSCL2, le schéma UBS et le schéma QUICKEST (QCK). Pour les schémas cen2 et TVD, les

traceurs sont également diffusés sur l’horizontale avec un bilaplacien (−1e9 m4/s de diffu-

sion). Pour le schéma MUSCL, l’ajout de diffusion latérale (−1e9 m4/s) a également été testé

pour la résolution R27. Pour comparer ces différents schémas, la quantité de mouvement

est advectée avec le schéma UBS sans diffusion.

Les détails des différents schémas sont disponibles dans le manuel d’utilisation du mo-

dèle NEMO [Madec and the NEMO team, 2015].

C.1 Résolution R9
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C. TESTS DES DIFFÉRENTS SCHÉMAS D’ADVECTION DE LA QUANTITÉ DE MOUVEMENT ET DES

TRACEURS

C.3 Conclusions

Les schémas choisis sont les mêmes pour la résolution R9 et R27 : schéma UBS pour

l’advection de la quantité de mouvement, schéma MUSCL pour l’advection des traceurs. La

conclusions principale est qu’il n’y a pas de différences fondamentales entre les différents

schémas sur les variables considérées.

L’avantage du schéma UBS est qu’il ne requiert pas de diffusion explicite, il n’y a donc

pas à choisir de paramètre de viscosité. Pour cette même raison nous aurions aimé choisir

ce schéma pour l’advection des traceurs mais il aurait fallu réduire le pas de temps en raison

du développement d’instabilité numérique et en conséquence augmenter le coût de calcul

des simulations.

Le schéma MUSCL est le schéma développant le moins de valeurs négatives de phy-

toplancton. C’est également un schéma conseillé pour l’advection des traceurs biogéochi-

miques à haute résolution [Lévy et al., 2001]. Pour R27, nous avons du rajouter de la diffu-

sion explicite pour éviter le développement d’instabilités numériques.
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ANNEXE

D
Compléments états moyens

Cette annexe rassemble différentes figures pour compléter l’illustration de l’état moyen

à l’équilibre dynamique et biogéochimique.
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FIGURE D.1 – Cartes de la densité de surface moyenne des simulations CTL1 (a), CTL9 (b) et CTL27 (c). Moyenne
sur les années 161 à 170. Les contours noirs indiquent où la vitesse de surface est supérieure à 0,1 (CTL1) ou
0,3 m/s (CTL9 et CTL27).
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FIGURE D.2 – Cartes de concentration moyenne en matière organique dissoute (DOM, en haut) et de produc-
tion régénérée (RP, en bas) entre 0 et 120 mètres pour les simulations CTL1 (à gauche), CTL9 (au centre) et
CTL27 (à droite). Moyenne sur les années 161 à 170. Les contours noirs indiquent ou la vitesse de surface est
supérieure à 0,1 (CTL1) ou 0,3 m/s (CTL9 et CTL27).
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FIGURE D.3 – Cartes de concentration moyenne en phytoplancton (en haut) et zooplancton (au milieu) entre
0 et 120 mètres et du broutage intégré sur la zone euphotique (en bas) pour les simulations CTL1 (à gauche),
CTL9 (au centre) et CTL27 (à droite). Moyenne sur les années 161 à 170. Les contours noirs indiquent où la
vitesse de surface est supérieure à 0,1 (CTL1) ou 0,3 m/s (CTL9 et CTL27).
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ANNEXE

E
Décomposition de Reynolds :

quantification de l’effet turbulent

et de l’effet moyen

Comme évoqué dans la section I.4.3, l’augmentation de la résolution dans les modèles

modifie la moyenne à grande échelle en plus d’avoir un effet turbulent. Ces deux effets sont

introduit par Lévy et al., 2011. L’effet turbulent correspond aux interactions non-linéaires

entre la circulation et les distributions des traceurs biogéochimiques associées localement

aux structures de petite échelle. Il s’agit par exemple des flux verticaux d’oxygène liés aux

vitesses verticales de sous-mésoéchelle. L’effet moyen apparaît dans les modèles lorsque la

résolution augmente pour prendre en compte les plus petites échelles. Cet effet est lié aux

modifications de la circulation et de la distribution des traceurs à grande échelle engendré

par l’augmentation de la résolution.

Pour illustrer les concepts d’effet moyen et turbulent prenons l’équation d’évolution

d’un traceur O :
∂O

∂t
= A (U ,O)+B +D (O) (E.1)

L’évolution de la quantité de traceur en chaque point dépend de l’advection A (U ,O) par le

champ de vitesse U , de la diffusion de ce traceur D (O) et des réactions biogéochimiques

B 1. Le champ de vitesse et la distribution d’oxygène peuvent être décomposé en un terme

moyen noté X et une terme résiduel noté X ′ (décomposition de Reynolds). Ce terme rési-

duel contient les échelles spatiale et temporelle non filtrées par la moyenne. Lorsqu’un mo-

dèle est utilisé, selon que la configuration soit haute résolution ou basse résolution, l’équa-

tion d’évolution du traceur O peut s’écrire sous les deux formes suivantes. Les indices hr et

1. Dans notre modèle, les réactions biogéochimiques ne dépendent pas de la concentration d’oxygène.
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E. DÉCOMPOSITION DE REYNOLDS : QUANTIFICATION DE L’EFFET TURBULENT ET DE L’EFFET

MOYEN

br font référence aux configurations haute et basse résolutions respectivement.

∂Ohr

∂t
= A

(
U hr ,Ohr

)
+ A

(
U ′

hr ,O′
hr

)+B +D (Ohr ) (E.2)

∂Obr

∂t
= A (Ubr ,Obr )+B +D (Obr ) (E.3)

On considère ici que pour la configuration basse résolution, les grandeurs moyennes sont

égales aux grandeurs totales (X br = Xbr ). Dans ces équations, l’effet turbulent correspond

au terme A
(
U ′

hr ,O′
hr

)
. La comparaison entre les termes A

(
U hr ,Ohr

)
et A (Ubr ,Obr ) permet

d’identifier l’effet moyen 2.

Pour distinguer la réponse des terme moyens et turbulent au changement climatique

il faut s’intéresser à la différence entre les simulation de changement climatique et de

contrôle. Pour l’advection par exemple, le terme ∆A(U ′
hr ,O′

hr ) représente la réponse du

terme turbulent d’advection. Les termes ∆A(U hr ,Ohr ) et ∆A(U br ,Obr ) permettent d’esti-

mer la réponse du terme moyen d’advection pour chaque résolution.

Notons que les diagnostics précédents peuvent être effectués avec d’autres traceurs que

l’oxygène, comme par exemple les nitrates pour étudier l’effet de flux de nitrate sur la pro-

duction nouvelle. Dans ce cas là il faudra prendre en compte les termes non linéaires de

la production nouvelle, qui dépend des nitrates et du pytoplancton. Ce type de décom-

position peut également être effectuée sur les diagnostics de subduction en adaptant les

processus.

2. Idem pour les termes biologiques B et de diffusion D
(
Obr

)
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