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Résumé :En Atlantique Nord, le gyre subpolaire

(GSP) joue un rôle clé dans le cycle du carbone et la

variabilité du climat. Il est le siège d’un bloom phy-

toplanctonique printanier vigoureux, entretenu par

le transport saisonnier de nutriments et modulé par

la lumière. Les macro-nutriments (NO3, PO4, DSi)

sont principalement apportés à la couche de mé-

lange (CM) par transport latéral depuis les hautes

latitudes (principalement par les détroits de Davis

et d’Hudson), et les basses latitudes par le Courant

Nord-Atlantique (NAC), ou par transport vertical de-

puis la base de la CM où des concentrations plus

élevées sont présentes. Il a été suggéré que ces pro-

cessus d’approvisionnement varient en fonction de

l’Oscillation Nord-Atlantique (NAO), un mode ma-

jeur de variabilité climatique naturelle. Lorsque l’in-

dice de NAO est négatif, comme ce fut le cas du

milieu des années 1990 à la fin des années 2000, les

conditions physiques sont similaires à celles prévues

sous changement climatique (i.e. réchauffement et

réduction de la salinité et de la convection profonde

(CP), ralentissement de la circulation méridienne de

retournement de l’Atlantique, augmentation de la

stratification). Dans la même période, une baisse

des concentrations en nutriments a été observée

dans toute la région, conduisant à l’hypothèse que

les processus sous-jacents pourraient être similaires

à ceux qui agissent sous changement climatique

pour réduire les niveaux de nutriments dans la CM.

L’objectif principal de cette thèse est d’analyser et

de quantifier les contributions des processus dyna-

miques (i.e. le transport latéral et vertical) à la va-

riabilité observée des concentrations en nutriments

dans la CM du GSP entre 1980 et 2015. L’analyse

utilise un modèle couplé physique-biogéochimie

(NEMO-PISCES) discrétisé sur une grille au quart de

degré. Une évaluation de la variabilité spatiale et

temporelle des concentrations en nutriments et des

principaux processus physiques du modèle, tels que

la CP dans la mer du Labrador et le transport laté-

ral d’eau et de nutriments, a été réalisée en compa-

raison avec des données d’observation. L’accent a

d’abord été mis sur la mer du Labrador, qui est une

région caractérisée par une CP hivernale intense et

variable, cela en fait un laboratoire idéal pour dis-

tinguer le rôle de la variabilité de la CP hivernale de

celui de la circulation du GSP et des apports Arc-

tique. Malgré son affaiblissement, la contribution du

transport de DSi arctique à travers les détroits de

Davis et d’Hudson à la variabilité observée des nu-

triments s’est avérée négligeable (= 3%). La CP a été
identifiée comme le principal moteur de la baisse

des concentrations de DSi pré-bloom en mer du La-

brador. L’étude a ensuite été étendue à l’ensemble

du GSP avec une évaluation de la variabilité récente

des concentrations en nutriments dans la CM par

l’analyse de la variabilité des transports latéraux et

verticaux entre les périodes de forte NAO positive,

de NAO négative et la période qui suit. Outre la va-

riabilité temporelle des concentrations en réponse

au forçage atmosphérique, des différences régio-

nales apparaissent, avec une contribution dominée

par le transport vertical dans lesmers du Labrador et

d’Irminger, induites par des variations de la profon-

deur de la CM. La variabilité des transports de nu-

triments traversant le GSP est cohérente avec la va-

riabilité des nutriments au sein du GSP, mais décou-

plée des nutriments transportés par le Gulf stream

via le NAC à l’ouest de 38°N. Dans cette thèse, j’ai

mis en évidence la prédominance du mélange ver-

tical dans la variabilité contemporaine des concen-

trations de nutriments par rapport aux apports la-

téraux. Je montre qu’un ralentissement de la cir-

culation générale associé à une stratification de la

colonne d’eau conduit à l’affaiblissement des flux

verticaux de nutriments. Ainsi, une réduction des

concentrations futures en nutriments et potentiel-

lement de la production primaire dans le GSP est

attendue sous changement climatique.
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Abstract : The Subpolar Gyre (SPG) of the North At-

lantic plays a key role in the carbon cycle and cli-

mate variability. It is the site of a vigorous spring

phytoplankton bloom, maintained by the seasonal

transport of nutrients in association with light. Ma-

cronutrients (NO3, PO4, DSi) are supplied predomi-

nantly to the mixed layer by lateral transport from

high latitudes (mainly through the Davis and Hud-

son Straits), from lower latitudes by the North At-

lantic Current, or by vertical transport from below

the mixed layer where higher concentrations are

present. These supply processes have been sug-

gested to vary in response to the North Atlantic

Oscillation, a major mode of natural climate varia-

bility. When the NAO index is negative, as it was

from the mid-1990s to the end of the 2000s, phy-

sical conditions are similar to those projected forcli-

mate change (i.e. , warming and freshening, wea-

kening of deep convection, slowing down of the

Atlantic Meridional Overturning Circulation, increa-

sing stratification. During the same period, a de-

cline in macronutrient concentrations was obser-

ved throughout the region leading to the hypo-

thesis that underlying processes could be similar

to those acting under global warming to reduce

mixed layer nutrient levels. The main objective of

this thesis was to analyze and quantify the contri-

butions of dynamic processes (i.e., lateral and ver-

tical transport) to the observed variability in ma-

cronutrient mixed layer concentrations within the

SPG between 1980 and 2015. The analysis used out-

put from a coupled physical-biogeochemical mo-

del (NEMO-PISCES) discretized on a quarter-degree

grid. An assessment of the model’s representation

of the spatial and temporal variability of macro-

nutrient concentrations and the main physical pro-

cesses, such as deep convection in the Labrador Sea,

and lateral transport of water and nutrients, was car-

ried out in comparison with data from observations.

An initial focus was on the Labrador Sea, which is a

region characterized by deep, intense, and variable

winter convection, making it an ideal laboratory for

distinguishing the role of variability in deep winter

convection from that of the Subpolar Gyre circula-

tion and inputs from the Arctic Ocean. Despite some

weakening, the contribution of changes of Arctic DSi

transport through the Davis and Hudson Straits to

observed nutrient variability was shown to be negli-

gible (= 3%). Deep convection was identified as the
main driver of the decline in pre-bloom DSi concen-

trations in the Labrador Sea. The study was exten-

ded next to the broader SPG, with assessment of

the recent variability of macronutrient concentra-

tions in the mixed layer through analysis of the va-

riability of lateral and vertical transports between

a period of strong positive NAO, a period of ne-

gative NAO, and the period following. In addition

to the temporal variability of concentrations in res-

ponse to atmospheric forcing, regional differences

emerged, with a contribution dominated by vertical

transport in the Labrador and Irminger Seas, led by

variations in the depth of the mixed layer. Zonally-

integrated nutrient transport east and north of the

SPG are coherent with the variability of nutrients wi-

thin the SPG but decoupled from nutrients transpor-

ted by the Gulf stream via the North Atlantic Current

west of 38°N. In this thesis, I highlighted the predo-

minance of vertical mixing in the contemporary va-

riability of nutrient concentrations, compared with

lateral inputs. I show that a slowing of the general

circulation associated with stratification of the water

column leading to the weakening of vertical nutrient

fluxes, as is the case projected for climate change

conditions, would lead to a reduction in macronu-

trient concentrations and potential future primary

production in the SPG.
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Introduction générale

L’Atlantique Nord Subpolaire est une région où a lieu une production primaire printanière intense dont la

réduction pourrait avoir un impact écologique et biogéochimique local. La production primaire correspond à

la capacité du phytoplancton à transformer le carbone minéral en carbone organique par photosynthèse. Pour

réaliser la synthèse de matière organique et d’oxygène, la photosynthèse utilise la lumière pour transformer des

éléments nutritifs et du dioxyde de carbone (CO2). Ainsi, elle dépend à la fois de la lumière et de la concentration

en matière minérale [Hecky and Kilham, 1988, Kirk, 1994, Sterner and Hessen, 1994, Moore et al., 2013].

Les éléments constituants les nutriments sont nombreux, mais ceux nécessaires en plus grandes quantités (de

l’ordre de la micromole), appelés macro-nutriments, sont l’azote (N) et le phosphore (P). À cela, s’ajoute la silice

(Si) qui constitue le squelette des diatomées. Ces éléments se trouvent respectivement dans l’océan sous forme

d’ions nitrate (NO3
–), phosphate (PO4

3–) et d’acide silicique (Si(OH4), appelé Silice Dissoute ou DSi). La concen-

tration en macro-nutriments en surface, la couche où le phytoplancton a accès à la lumière, en Atlantique Nord

Subpolaire dépend en partie de la variabilité de leurs sources et de l’activité biologique [Harrison and Li, 2007,

McKinley et al., 2018].

Les concentrations en nutriments sont distribuées de manière inégales à l’échelle du globe, et en fonction de

la profondeur. Horizontalement, les principales sources de nutriments sont les courants descendant d’Arctique

[Torres-Valdés et al., 2013] ou ceux dérivant du ”nutrient stream”, au Sud du Gyre Subpolaire (GSP ; [Williams

et al., 2000, Whitt and Jansen, 2020]). Les concentrations étant plus importantes en profondeur, les flux advectifs

et diffusifs ascendant, ainsi que l’entrainement par approfondissement de la couche de mélange, participent à

enrichir la couche de surface sur la verticale, notamment en mer du Labrador où une convection profonde hi-

vernale intense a lieu. Cet enrichissement fait suite à un appauvrissement en surface perpétué par une floraison

de phytoplanctons au printemps. À la suite de cette activité biologique, un processus de reminéralisation des

nutriments à partir des déchets biologiques participe à redistribuer les nutriments en profondeur. Néanmoins,

la variabilité des propriétés physiques de l’eau sous l’influence du forçage atmosphérique amène les sources de

nutriments à varier avec le temps, et avec elles, les concentrations en nutriments et la production primaire.

En l’occurrence, à la fin des années 1990, les concentrations de surface en NO3
–, PO4

3– et DSi ont chuté dans l’en-

semble de la région subpolaire [Yeats et al., 2006, Pepin et al., 2013, Hátún et al., 2017, Tesdal et al., 2022]. Cette

diminution des concentrations coïncide avec un changement de régime de l’Oscillation Nord Atlantique (NAO),

le principal mode de variabilité dans l’Atlantique Nord Subpolaire. La NAO bascule d’un indice fort et positif

entre la fin des années 1980 à 1995, à un indice négatif entre l’hiver 1996 et le début des années 2000 [Barrier

et al., 2015]. Ce changement a entraîné une réduction de la tension exercée par le vent d’ouest à la surface de

l’océan, de même qu’une diminution des pertes de chaleur associées. Il en résulte un changement de propriétés

de l’eau et des courants. Malgré les connaissances actuelles sur les sources de nutriments de l’Atlantique Nord

Subpolaire, il est difficile de déterminer quelles sont les contributions des processus physiques à ce type de

variations, notamment celles liées aux changements de signe de l’indice de NAO, et par quels mécanismes ces

acteurs opèrent.

Le déclin des concentrations à la surface du GSP pourrait principalement s’expliquer par une réduction du

transport de nutriments. Parmi ces sources de nutriments se trouvent : (i) les transports de nutriments d’origine

Arctique traversant l’archipel Arctique Canadien à l’ouest, et les mers Nordiques à l’est ; (ii) les transports de

nutriments provenant du sud et dérivant du Gulf Stream qui s’étend jusqu’au GSP via le Courant Nord Atlan-

tique (en anglais, NAC) ; et, (iii) les apports verticaux ascendants qui se traduisent par le transport du fond de la

colonne d’eau vers la couche de surface.

Hátún et al. [2017] propose une description des mécanismes pouvant expliquer le déclin des concentrations

en DSi observé dans l’ensemble du GSP à partir du milieu des années 1990. Selon eux, le déclin de DSi résulte

9
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conjointement de l’affaiblissement de la convection profonde hivernale en mer du Labrador et de la réduction

de la circulation du GSP, régulatrice des apports de DSi provenant du courant du Labrador et de l’eau de la mer

du Labrador (regroupés sous le nom d’Eau Subarctique). Le déclin de DSi est également attribué aux contri-

butions relatives des eaux Subarctiques riches en nutriments et des eaux Subtropicales pauvres en nutriments

se mélangeant dans la partie est du GSP, au sud de l’Islande. Les eaux Subtropicales sont définies par Hátún

et al. [2017] comme un ensemble d’eaux venant du Gulf Stream et du Golf de Gascogne, dont la contribution

est accentuée lorsque le GSP est affaibli. En résumé, leurs travaux mettent en évidence l’importance (i) des flux

verticaux (convection en mer du Labrador et zone de mélange à l’est du GSP), et (ii) de la circulation du GSP à

advecter les eaux subarctiques ou à laisser pénétrer les eaux Subtropicales dans la zone de mélange à l’est du

GSP.

En lien avec l’étude de Hátún et al. [2017], Williams et al. [2000, 2006, 2011] soutiennent l’idée que les concen-

trations de surface sont maintenues par l’association du transport horizontal et du mélange vertical. Un premier

point de divergence est observé entre les conclusions de Hátún et al. [2017] et celles de Williams et al. [2000,

2011]. Tandis que Hátún et al. [2017] montrent que l’eau d’origine subtropicale tend à réduire les concentrations

dans le GSP, Williams et al. [2000, 2011] défendent l’idée que les couches supérieures du NAC maintiennent les

concentrations dans le GSP. D’un autre côté, en comparaison au volume d’eau transporté par la couche supé-

rieure du NAC vers la zone de mélange à l’est du GSP, l’eau pauvre en nutriments du Golf de Gascogne [Palter

et al., 2005, Williams et al., 2011] est minoritaire [Daniault et al., 2016].

Un deuxième point de divergence est constaté entre Williams et al. [2000, 2006, 2011] et Whitt [2019], cette fois-

ci concernant le rôle du NAC dans le maintien des concentrations en nutriments du GSP. Selon Whitt [2019], les

nutriments transférés dans la couche de mélange avant leur arrivée dans le GSP, notamment sur le bord ouest

du Gyre Subtropical, seraient consommés localement par photosynthèse ou mis en recirculation dans le Gyre

Subtropical. Cela se traduit par une contribution négligeable de la variabilité des concentrations en nutriments

de la couche de mélange à celle du GSP. En revanche, la couche de subsurface du Gulf Stream et du NAC , aussi

nommée ”nutrient stream”, constituerait l’essentiel des ressources en nutriments situées à la surface du GSP.

L’ensemble de ces divergences ajoute une incertitude quant aux sources de variabilité des nutriments du GSP.

Les conclusions apportées par Williams et al. [2000, 2006, 2011] et Whitt [2019] induisent une importante contri-

bution relative du mélange diapycnal, c’est-à-dire du transport vertical déplaçant les nutriments du fond de la

colonne d’eau à la surface. En outre, McKinley et al. [2018] ont démontré l’importance de l’advection et de la

diffusion horizontale et verticale à l’est du GSP, et de leurs composantes verticales au centre du GSP. Par la même

occasion, ils mettent en lumière les différences entre les régions du GSP. Cela est cohérent avec l’idée que la

variabilité de la convection profonde, localisée en mer du Labrador, serait l’un des facteurs prédominants de la

variabilité des concentrations en nutriments de la couche de mélange du GSP, comme suggéré par Hátún et al.

[2017], et vérifié plus récemment par Tesdal et al. [2022].

La plupart des nutriments provenant de l’Arctique atteignent l’Atlantique Nord après avoir traversés les détroits

de Davis et d’Hudson [Torres-Valdés et al., 2013]. Le reste de ces nutriments franchit la dorsale entre le Groen-

land et l’Écosse [Torres-Valdés et al., 2013, Kelly et al., 2019]. Depuis le milieu des années 1990, le transport de

nutriments vers l’ouest diminue, tandis qu’il augmente vers l’est, sans contrebalancer la diminution du côté ouest

[Kelly et al., 2019]. Cette situation engendre une réduction générale du transport d’eau originaire de l’Arctique

en Atlantique Nord. Cette dernière est attribuée à la rétention de l’eau par le Gyre du Beaufort, situé au nord

de l’Alaska, due à son intensification [Aksenov et al., 2016, Kelly et al., 2019, Zhang et al., 2021]. En outre, les

concentrations de DSi diminuent également depuis le milieu des années 1990 à plusieurs points de passage des

courants qui s’écoulent de l’Arctique vers l’Atlantique [Hátún et al., 2017]. Cependant, malgré la concordance

de ces réductions liées à l’Arctique avec celles observées dans le GSP, la contribution de l’Arctique demeure

insignifiante pour les concentrations constatées dans le GSP d’après Hátún et al. [2017].

En conclusion, un ensemble de questions émerge. Ces questions sont les suivantes :
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Q1. Les contributions à la variabilité des concentrations en macro-nutriments du GSP des branches supé-

rieures et inférieures du NAC sont-elles positives ou négatives ? Et de quelles importances sont-elles par

rapport aux autres contributeurs ?

Q2. Si la conclusion de Whitt [2019] est la bonne, par quel mécanisme l’eau riche en nutriments, transportée

en profondeur, remonte t-elle pour enrichir la couche de mélange?

Q3. Peux-t-on vérifier le rôle de la convection profonde hivernale de la mer du Labrador dans la variabilité

des concentrations en nutriments du GSP suggéré par Hátún et al. [2017] ?

L’objectif de cette thèse est de contribuer à répondre aux questions énoncées ci-dessus. Son objectif prin-

cipal est d’accroître notre compréhension des sources de variabilité des nutriments du GSP. Pour ce faire, un

modèle général de circulation couplé à un modèle de biogéochimie résolvant l’Atlantique Nord Subpolaire à

une résolution de 15 à 20 km est utilisé. Cette approche permet d’étudier finement les rôles des processus phy-

siques, en utilisant (i) le calcul du transport de volume d’eau pour chaque point de grille au pas de temps du

modèle, et (ii) des diagnostics de subduction du volume d’eau et des nutriments à la base de la couche de mé-

lange, également calculés au pas de temps du modèle.

Dans le premier chapitre, nous rappelons les principaux éléments de contexte et nous approfondissons les

connaissances concernant les sources de variabilité des nutriments en Atlantique Nord.

Le chapitre 2 est consacré à la description du modèle utilisé. Pour garantir sa pertinence, son évaluation est

présentée dans le chapitre 3 par comparaison à des ensembles de données basées sur des observations, dont

les descriptions sont également fournies dans le chapitre 2.

Dans le chapitre 4, nous examinons de près la contribution de la variabilité de la convection profonde hivernale

en mettant l’accent sur la mer du Labrador. L’objectif est de vérifier le rôle de la convection profonde (Q3.) en

analysant directement la variabilité de la profondeur de la couche de mélange et le mélange vertical à l’aide des

diagnostics aux pas de temps du modèle. Par la même occasion, cette focalisation sur la mer du Labrador nous

permet de décrire la variabilité interannuelle du transport de nutriment d’origine Arctique à l’embouchure du

détroit de Davis et d’Hudson, couvrant ainsi la période précédant le changement de signe de l’indice NAO, et

de quantifier directement sa contribution qui jusqu’à présent avait été estimée de manière indirecte.

Après avoir fait le point sur les contributions de l’Arctique et de la convection profonde en mer du Labrador, le

chapitre 5 aborde les contributions du transport provenant du Sud en se basant sur les différentes hypothèses

formulées par Williams et al. [2000, 2006, 2011], Hátún et al. [2017] et Whitt [2019] (Q1. et Q2.). Pour cela, tous

les diagnostiques de subductions sont pris en compte, ainsi que le calcul du transport le long de sections posi-

tionnées à des endroits clés autour du GSP.

Enfin, dans un sixième et dernier chapitre, nous discutons de la façon dont nos résultats se positionnent vis-à-vis

des questions énoncées, et comment cette thèse contribue au champ de recherche qui lui est propre.





1 - Contexte bibliographique

L’eau de mer est composée d’un ensemble d’éléments chimiques contrôlés à la fois par la biologie et la

physique. Parmi ces éléments, seule une partie entre dans la composition des organismes vivants, et constitue

les nutriments. Les nutriments ne sont ni répartis de façon homogène à la surface de l’océan, ni en fonction

de la profondeur [Sarmiento, 2006]. Leur répartition est modulée par la pompe biologique, par le mélange

vertical de l’eau, par la circulation ou par des apports externes. En Atlantique Nord Subpolaire, la convection

profonde intense prenant place en mer du Labrador est un des facteurs essentiels participant à la redistribution

des concentrations des nutriments de subsurface en surface. Ainsi, le contexte bibliographique de cette thèse

se situe à l’intersection de deux domaines de recherche : la physique et la biogéochimie marine. Les connais-

sances clés attribuées à la physique de la région d’étude, comprenant le forçage atmosphérique, la circulation

océanique globale et locale, le mélange vertical et la variabilité induite de ces processus, sont abordées dans la

première partie. Un rappel des cycles des principaux éléments biogéochimiques étudiés et de leurs sources de

variabilité constitue le sujet de la deuxième partie. Une troisième partie établit le lien entre les deux premières

en exposant les principales connaissances sur les interactions entre les deux domaines de recherche précédents,

indispensables à la compréhension des notions abordées dans cette thèse. Enfin, la dernière partie présente les

approches utilisées, c’est-à-dire les méthodes de calcul et d’analyses employées à la résolution des questions

posées en introduction.

1.1 . Dynamique physique de l’Atlantique Nord Subpolaire

1.1.1 . Importance de l’Atlantique Nord

La circulation océanique globale peut être représentée par deux branches distinctes : une branche en sur-

face transportant de l’eau chaude et peu dense, et une branche plus froide et dense qui circule en profondeur

(Fig. 1.1). Autrefois connue sous le nom de circulation thermohaline, cette dynamique était supposée être uni-

quement modulée par la température (thermo) et la salinité (haline) des masses d’eau transportées. De nos jours,

on parle plutôt de Circulation Méridienne de Retournement (CMR), un terme plus large prenant en compte l’in-

fluence des vents. En surface, la friction avec les vents entraîne le déplacement de l’eau dans leur direction, c’est

ce que l’on appelle le transport d’Ekman. La force de Coriolis, due à la rotation de la Terre, dévie ensuite ce

mouvement des masses d’eau vers la droite dans l’hémisphère Nord, et vers la gauche dans l’hémisphère Sud.

Les variations de densité, c’est-à-dire de température et de salinité, régissent quant à elles le déplacement des

masses d’eau en profondeur.

En raison de l’inclinaison de la Terre, le rayonnement solaire est plus intense aux tropiques et plus faible dans les

hautes latitudes, créant un déséquilibre de chaleur entre les masses d’eau à travers le globe qui est à l’origine de

la CMR. La CMR est un mécanisme essentiel pour la régulation du climat, car elle redistribue la chaleur entre les

tropiques et les pôles en parcourant le globe des basses vers les hautes latitudes. Dans l’Atlantique Nord, l’eau

chaude en provenance de l’équateur apporte près de 70% de la chaleur transportée par l’océan en direction

des pôles [Trenberth and Caron, 2001], faisant de cette région l’une des plus importantes pour la régulation du

climat. De plus, en plongeant, l’eau transporte des nutriments sous forme de particules (cellules mortes, détritus,

pelotes fécales, etc.) directement dans la couche profonde de l’océan, favorisant la répartition des nutriments à

l’échelle globale.

1.1.2 . Géographie de l’Atlantique Nord Subpolaire

13
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FIGURE 1.1 – Représentation schématique de la circulation méridienne de retournement. Hugo

Ahlenius, UNEP/GRID-Arendal.

L’interaction entre le vent et la surface de l’océan engendre la formation d’une circulation giratoire, formant

les Gyres. En Atlantique, se trouve notamment le Gyre SubTropical (GST) qui suit une circulation anticyclonique,

et le GSP qui suit une circulation cyclonique. La zone Subpolaire peut être délimitée par les structures topogra-

phiques qui la borde (par les détroits de Davis et de Hudson au Nord-Ouest, la dorsale entre le Groenland et

l’écosse au Nord-Est) et par une frontière dynamique opposant le GSP et le GST. Elle peut aussi être définie plus

largement par des coordonnées (47–65°N et 0–60°O,Holliday et al. [2020]). L’Atlantique Nord Subpolaire est une

région décrite et caractérisée par un ensemble de mers et de reliefs bathymétriques, tels que la mer du Labrador

située à l’ouest du Groenland, la mer d’Irminger à l’est du Groenland, le bassin islandais, séparés de la mer d’Ir-

minger par la dorsale de Reykjanes à la limite nord-est. En opposition, sa limite sud est décrite par un contraste

entre les eaux froides et peu salées du Nord transportées par les courants profonds de l’Arctique qui s’écoulent

et débordent du détroit de Davis et de la dorsale Groenland-Écosse [Zunino et al., 2014, Hátún et al., 2017], et

celles chaudes et salées du Courant Nord-Atlantique (7,0 - 20,0°C, 35,0-36,7 ‰; Emery [2001]). Les courants de

débordement (ou Overflow, en anglais) transportent de l’eau froide et peu salée d’Arctique (-1,5 - 3,0°C, 34,7

- 34,9 ‰; Emery [2001], Østerhus et al. [2019]) et convergent vers la mer du Labrador où ils enrichissent les

couches intermédiaires et plus profondes. Le courant de l’Est du Groenland et le courant du Labrador (EGC et

LC sur la figure 1.2) sont deux autres courants transportant de l’eau froide et moins salée d’Arctique (0,0 - 4°C,

34,0 - 35,0 ‰; Emery [2001], Østerhus et al. [2019]).

1.1.3 . Les forçages atmosphériques

Les vents d’Ouest (westerlies, en anglais), qui sont eux-mêmes forcés par les rayonnements solaires, forcent

la région Subpolaire. Ils sont générés par un processus qui est similaire à celui de la CMR, mais qui a lieu dans

l’atmosphère. L’air plus chaud à la surface de la Terre monte, se refroidit et redescend, formant ainsi les cellules

atmosphériques d’Hadley, de Ferrel et les cellules polaires (Fig. 1.3). Les intersections de ces cellules créent des

zones de hautes et de basses pressions en raison desmasses d’air de températures différentes qui se rencontrent.

https://www.grida.no/resources/5228
https://www.grida.no/resources/5228
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FIGURE 1.2 – Circulation schématique dans l’Atlantique Nord par [Daniault et al., 2016] Le fond

bleu indique la bathymétrie. Les lignes rouges décrivent les voies des courants de surface tandis que

celles en bleu foncée représentent les courants profonds. Les lignes vertes représentent les courants

frais et froids sur les plateaux. Les lignes violettes indiquent la propagation de l’eau de la mer du Labra-

dor (LSW). À l’Est se trouvent le plateau et le bassin de Rockall (Rockall P. et RT pour Rockall Trough en

anglais, respectivement)., ainsi que la dorsale de Reykjanes. Abbréviation de quelques masses d’eau :

DSOW=Overflow du détroit du Danemark, ISOW=Overflow de la dorsale Islande-Écosse, WBC=Wes-

tern Boundary Current, MW = Mediterranean Water. Le courant Nord Atlantique (NAC) est constitué

de masses d’eau qui se déplacent vers le nord-est de l’Amérique du Nord jusqu’aux côtes de l’Europe

représentées en rouge dans la partie sud du schéma. Il participe à délimiter le GSP du GST.



CHAPITRE 1. CONTEXTE BIBLIOGRAPHIQUE 16

Ces zones se situent à l’équateur, à 30°N, et à 60°N (Fig. 1.3).

L’Atlantique Nord subpolaire se trouve entre la zone de haute pression à 30°N et celle de basse pression

à 60°N. En réalité, ces zones ne sont pas stables, mais oscillent autour de leurs latitudes respectives. De cette

instabilité, résulte la formation et l’intensification de courant jet, et notamment des vents d’Ouest. Dans la région

d’étude, la variabilité de la différence de pression entre les hautes et les basses pressions est décrite par l’oscil-

lation Nord Atlantique (North Atlantic Oscillation en anglais ; NAO) [Bliss and Walker, 1932, Hurrell et al., 2003].

Les hautes et les basses pressions forment respectivement l’anticyclone des Açores et la dépression d’Islande.

En été, l’anticyclone des Açores domine et recouvre presque entièrement l’Atlantique Nord. En hiver, il s’affaiblit,

et se déplace vers l’équateur, c’est alors la dépression d’Islande qui domine [Hurrell et al., 2003]. À mesure que

le gradient de pression entre les deux s’intensifie, les vents d’ouest se renforcent [Hurrell et al., 2003]. L’intensi-

fication de la haute pression et la réduction de la basse pression correspondent à une phase de NAO positive

(NAO+) et, réciproquement, de NAO négative (NAO-) [Wang and Schimel, 2003, Cassou, 2004].

La NAO se distingue difficilement [Feldstein and Franzke, 2006] d’un schéma de pression situé au-dessus de

l’Arctique dont la variabilité est décrite par l’Ocillation Arctique (ou AO, de l’anglais Arctic Oscillation ; Thomp-

son and Wallace [1998]). L’AO se réfère aussi au NAM (de l’anglais, Northern Annular Mode ; Wallace [2000],

Hamouda et al. [2021]). Cette oscillation se définit comme une distribution symétrique de hautes pressions au-

dessus de l’Atlantique Nord et du Pacifique Nord, entourant une basse pression centrée sur l’Arctique [Thompson

andWallace, 1998, Feldstein and Franzke, 2006, Hamouda et al., 2021]. Alors que certaines études accordent plus

d’importance à l’AO en indiquant que la NAO n’en serait qu’une extension régionale [Thompson and Wallace,

1998], d’autres à l’inverse sont plus sceptiques sur la robustesse de l’existence de l’AO [Ambaum et al., 2001]

comme mode de variabilité à part entière. En effet, les deux zones de hautes pressions en symétries faisant par-

tie de la définition de l’AO, respectivement situées au-dessus du Pacifique et de l’Atlantique, peuvent co-exister

indépendamment [Ambaum et al., 2001]. Une récente étude [Hamouda et al., 2021] indique que la NAO et l’AO

pourraient se décorréler sous l’influence du changement climatique d’après des simulations sous les conditions

du scénario RCP 8.5 1 (de l’anglais Representative Concentration Pathway, ancien scénario de projection future

caractéristique d’une forte émission de GES). D’après leurs simulations, et par rapport à la période historique

(1901-2000) la variabilité de l’AO en Atlantique Nord serait réduite et la variabilité de la structure Pacifique s’in-

tensifierait, menant à déséquilibrer la structure de l’AO vers le Pacifique. D’un autre côté la NAO ne présenterait

pas de changement significatif, affirmant le contraste entre les deux oscillations.

La NAO et l’AO présentent une variabilité annuelle, intrasaisonnière [Cassou, 2004], interannuelle [Cassou,

2004] et multi-decennale [Hurrell, 1995] corrélée [Hamouda et al., 2021]. En hiver, le vortex troposphérique formé

par la basse pression centrée sur l’Arctique tend à être plus fort qu’en été. De même que le gradient de pres-

sion entre l’anticyclone des Açores et la dépression d’Islande tend à être plus fort en hiver. Dans les deux cas,

cela participe à l’intensification des vents d’Ouest en hiver. Il est ainsi plus pertinent de quantifier la variabilité

interannuelle de la NAO et de l’AO en fonction des mois d’hiver malgré une variabilité intrasaisonnière hiver-

nale [Cassou, 2004]. Néanmoins, c’est aussi en hiver que les deux oscillations sont les plus corrélées [Rogers

and McHugh, 2002, Feldstein and Franzke, 2006]. Depuis 1980, l’indice de NAO hivernale présente des indices

majoritairement positifs et plus intenses que durant les années ultérieures [Cassou, 2004, Pörtner et al., 2019],

remontant jusqu’à 1950 [Hughes et al., 2012]. En revanche, la période comprise entre 1996 et 2010 correspond

à une anomalie négative de l’indice de NAO [Hughes et al., 2012, Brodeau and Koenigk, 2016].

1.1.4 . Le Gyre Subpolaire

1. Selon les modèles MPI-ESM-LR et IPSL-CM5A-LR [Hamouda et al., 2021].
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FIGURE 1.3 – Représentation schématique de la circulation atmosphérique globale d’aprèsMoreau

[2013]. BP : région en dépression relative, HP : région en haute pression où s’installe le jet stream

subtropical. Les flèches roses incurvées montrent la déviation des vents due à la force de Coriolis, vers

la droite dans l’hémisphère nord, vers la gauche dans l’hémisphère sud.

Le GSP présente une saisonnalité et une variabilité interannuelle dépendante du vent qui le lie étroitement

à la variabilité de la NAO. La circulation cyclonique du GSP est intense en novembre et s’affaiblit en août [Foukal

and Lozier, 2017]. Un fort rotationnel du vent en automne, et un ralentissement progressif de ce dernier en été

explique cette saisonnalité [Häkkinen et al., 2011, Foukal and Lozier, 2017].

Des indices de Gyre basés sur des EOF 2 de la SSH ou sur la fonction de courant moyenne (Annexe A) a

permis de mettre en évidence une tendance négative de l’intensité du GSP initié au milieu des années 1990 et

s’étendant jusqu’à la fin des années 2000. En parallèle, entre 1993 et 2004, un réchauffement a été observée

[Häkkinen and Rhines, 2004]. Le réchauffement associé semble avoir été suffisant pour diminuer le gradient de

densité méridien, et provoquer un ralentissement de la circulation et du transport [Häkkinen and Rhines, 2004].

Durant cette période, les courants froids (< 11°C) ont affiché un affaiblissement, tandis que les courants chauds

(>= 11°C) ont montré dans une tendance positive à plus long terme [Clark et al., 2022] traduisant une entrée

d’eau subtropical dans la région subpolaire. Entre 2012 et 2016, un refroidissement et une diminution de la sali-

nité ont été observés dans le GSP [Holliday et al., 2020, Fox et al., 2022a, Clark et al., 2022]. Une augmentation du

transport d’eau douce, froide et riche en nutriments depuis la mer du Labrador, et suivant le courant du Labrador

pourrait expliquer ces anomalies [Holliday et al., 2020, Fox et al., 2022a, Clark et al., 2022, Caínzos et al., 2023].

L’ensemble de ces changements semblent se répéter presque tous les 10 ans (e.g., des anomalies de salinité

ont été relevées dans les années 1960, 1970 et 1990 [Holliday et al., 2020]). Ces anomalies seraient liées à des

variations de la NAO [Chaudhuri et al., 2011]. Étant sensible aux variations du vent, la circulation du GSP est ren-

forcée pendant les phases de NAO positive [Lohmann et al., 2009b]. Durant les phases de NAO négative, les flux

de chaleur et la rotation du vent agiraient pour l’affaiblir [Lohmann et al., 2009a]. De manière générale, la NAO

influence la variabilité de la zone. Lorsque l’indice de NAO est positif (resp. négatif), la convection profonde est

2. de l’anglais, Empirical Orthogonal Function.
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FIGURE 1.4 – Représentation schématique des différences réponses de l’Atlantique Nord subpo-

laire au régime de la NAO d’après [Chaudhuri et al., 2011]. L’épaisseur des lignes indique une

augmentation ou diminution du transport. Le courant du Labrador (LC ; à plus de 1000 m), le DWBC

(Deep Western Boundary Current en anglais ; à 1000 m), le Courant Nord Atlantique (NAC en anglais),

et la MOW vers le nord (Mediterranean Outflow Water en anglais ; 500-1500 m) sont représentés par

des flèches bleu clair, bleu foncé, orange, et violette, respectivement. Le GSP s’étend et se contracte,

respectivement en NAO+ et en en NAO-.

plus intense (resp. plus faible ; Bersch [2002], Lohmann et al. [2009b], Häkkinen et al. [2011]), limitant le passage

au courant du Labrador qui est alors plus faible (resp. plus fort ; Chaudhuri et al. [2011]). Au sud-ouest, le Gulf

Stream se déplace vers le nord (resp. vers le sud), et se prolonge jusqu’au plateau de Rockall à travers le courant

Nord Atlantique qui se décale vers l’Est (resp. vers l’Ouest ; Hakkinen and Rhines [2009], Chaudhuri et al. [2011]).

Le décalage vers l’ouest de le NAC en conditions de NAO négative permettrait alors à un plus grand volume

d’eau méditerranéen, faible en nutriments, de longer la bordure Est du GSP [Chaudhuri et al., 2011].

Même si les études ne remettent pas en cause l’affaiblissement du GSP, un consensus concernant son lien

avec la variabilité de sa superficie n’a pas encore été établi (Annexe A). Alors que certains supposent que le GSP

se contracte zonalement lorsqu’il s’affaiblit [Häkkinen and Rhines, 2004, Hátún et al., 2017, Hátún and Chafik,

2018, Biri and Klein, 2019], d’autres montrent que sa taille ne varie pas [Foukal and Lozier, 2017]. L’ambiguité sur

la possibilité de voir le GSP s’étendre ou se contracter en fonction de son intensité reposerait sur la définition

du GSP et sur la façon dont est évaluée sa variabilité [Holliday et al., 2020]. En adoptant une nouvelle approche,

Holliday et al. [2020] proposent de redéfinir la variabilité de la superficie du GSP, non pas sur des fonctions de

courant et des EOFs, mais plutôt sur l’évolution spatiale des propriétés de l’eau (salinité et densité). D’après eux,

le GSP est limité par un front où se mélangent une eau subpolaire froide et peu salée à une eau chaude et salée

transportée par le NAC. En observant la façon dont les isolignes de salinité évoluent dans le temps, ils arrivent à

visualiser la contraction et l’expansion du GSP en fonction du temps. De cette manière, l’affaiblissement du GSP

ne serait pas causé par un déplacement significatif du NAC, mais plutôt par l’expansion ou le retrait zonal (i.e.,

d’est en ouest) des masses d’eau subpolaires, riches en nutriments, à l’est du GSP.

1.1.5 . La convection profonde

La convection profonde qui a lieu enmer du Labrador est un processus essentiel de la variabilité des concen-

trations en nutriments en Atlantique Nord Subpolaire. En outre, elle tient un rôle clé dans le bilan thermique
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océan-atmosphère et dans le système climatique.

La mer du Labrador connait des pertes de chaleur uniques qui s’étendent généralement aux masses d’eau pro-

fondes qui ne sont pas en contact avec l’atmosphère [Straneo, 2006]. Cela est dû à la formation d’eau qui a

lieu en hiver par convection profonde [Straneo, 2006, Yashayaev and Loder, 2009, 2016]. Cette dernière résulte

de la déstabilisation de la couche de surface de la colonne d’eau, qui est induite par une perte de flottabilité.

Cette perte de flottabilité se traduit par la densification de l’eau de surface en réponse à une vigoureuse perte

de chaleur [Straneo, 2006, Chanut et al., 2008, Lozier, 2012]. Le refroidissement de la surface entraîne alors la

déstratification de la colonne d’eau, et mène à son renversement, formant ainsi une nouvelle masse d’eau. La

masse d’eau nouvellement formée : l’eau de la mer du Labrador (Labrador Sea Water, LSW en anglais), fait partie

de la branche profonde de la CMR.
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FIGURE 1.5 – Représentation schématique

de la colonne d’eau, et des distributions

de la lumière, des concentrations en nu-

triments, et de la température en fonc-

tion de la profondeur. La face avant illustre

les propriétés de l’eau au printemps/été, et

le côté droit représente les conditions hi-

vernales. La température est représenté en

rouge. La thermocline correspond à l’inter-

valle de profondeur auquel est associé un

fort gradient de température représenté par

la surface en transparence rouge. Au prin-

temps et en été, la couche de mélange est

inférieure à la couche euphotique. À la fin de

l’été, la couche de mélange s’approfondit, et

la convection profonde hivernale enrichie en

nutriments la couche de surface.

La convection profonde dans la mer du Labrador est un

processus saisonnier qui varie fortement d’une année à

l’autre [Yashayaev and Loder, 2016, 2017]. Son intensité

est mesurée à travers l’approfondissement de la couche

de mélange qui est une couche d’eau caractérisée par

des propriétés physiques et chimiques homogènes. Elle

s’étend de la surface jusqu’à la thermocline. La thermo-

cline est ici définie comme une couche à la limite entre

l’eau froide de la subsurface, isolée de l’atmosphère, et

la couche de mélange, influencée par l’atmosphère, iden-

tifiable par un fort gradient de température (Fig. 1.5). En

été et au printemps, une forte stratification se produit

entre les eaux de surface et de subsurface en raison du

réchauffement de l’atmosphère. En hiver, la stratification

s’affaiblie, laissant l’eau de surface se mélanger verticale-

ment avec l’eau de subsurface. Il en résulte une couche

de mélange plus profonde en hiver qu’au printemps et en

été. On parle de convection profonde lorsque le refroidis-

sement hivernal de la surface de l’eau entraîne un mé-

lange vertical qui transforme la couche de surface en une

masse d’eau plus dense. Le refroidissement de la surface

de l’océan est induit par la circulation atmosphérique cy-

clonique au-dessus de l’Atlantique Nord en hiver, qui ad-

vecte l’air arctique froid et sec au-dessus des eaux rela-

tivement chaudes (∼ 2°C) de la mer du Labrador [Group,

1998]. Entre 1987 et 1994, la mer du Labrador a connu

des événements de convections profondes extrêmes avec

des profondeurs de couche de mélange (en anglais Mixed

Layer Depth ou MLD) atteignant entre 1000 et 2400 m [La-

zier et al., 2002, Yashayaev and Loder, 2016]. Des convec-

tions profondes intenses se sont également produites au

cours du XXIe siècle, en 2000-2003, 2008 et 2014-2015

[Yashayaev and Loder, 2016]. Entre ces événements ex-

trêmes, la mer du Labrador a été partiellement restrati-

fiée, avec une convection hivernale moins profonde attei-

gnant 1 000 m au milieu des années 1990 [Lazier et al.,
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2002].

1.2 . Dynamique biogéochimique de l’Atlantique Nord Subpolaire

La pompe biologique du carbone est responsable de l’hétérogénéité de la distribution des nutriments. Elle

repose sur la transformation de la matière inorganique enmanière organique par photosynthèse, et regroupe un

ensemble de processus formant un cycle de la matière. Après sa production, une partie de la matière organique

produite est exportée de la couche euphotique vers les couches profondes, tandis que le reste est recyclé en

surface ou subsurface, par reminéralisation (Fig. 1.6). De ce fait, la production de matière organique en surface

appauvrie l’eau en nutriments, là où la dynamique physique de l’océan participe à l’enrichir et à l’homogénéiser.

Ainsi, sans la pompe biologique la distribution des nutriments dans l’océan ne varierait que très peu Sarmiento

[2006].

1.2.1 . Rôle des nutriments dans la pompe biologique

Production Primaire De part sa pompe biologique, le carbone (C) est limité par la disponibilité des éléments

tels que l’azote (N) et le phosphore (P). Le rapport de Redfield [Redfield, 1958] indique dans quelles proportions

l’azote, le phosphore, mais aussi les autres nutriments sont utilisés par rapport au carbone au cours de la pro-

duction primaire [Van Cappellen, 2003]. Les nutriments peuvent être ainsi définis comme la matière inorganique

limitant la production primaire et entrant dans la composition chimique des organismes vivants [Sarmiento,

2006]. Parmi ces éléments, l’hydrogène (H), le carbone, l’azote, l’oxygène et le phosphore entre dans la compo-

sition de tous les organismes, et sont présents en grande quantité dans l’océan [Sarmiento, 2006]. L’hydrogène,

le carbone et l’oxygène sont utilisés sous la forme de dioxyde de carbone (CO2), d’ions bicarbonates (HCO3
–), et

d’ions carbonates CO3
2–) dans la réaction de photosynthèse. Les nutriments nécessaires en grandes quantités

sont appelés macro-nutriments (de l’ordre du mmol/m3) et regroupent les nitrates (NO3
–), et les phosphates

(PO4
3–). La photosynthèse s’écrit ainsi, d’après la réaction chimique suivante :

106 CO2 + 16HNO3
– + HPO4

2– + 122H2O + 18H+ (CH2O)106(NH3)16(H3PO4) + 138O2

Les diatomées forment leurs squelettes à partir de la transformation d’acide silicique dissous (Si(OH)4) en

silice biogénique (BSi) [Van Cappellen, 2003]. En Atlantique Nord Subpolaire, les diatomées sont responsables

de 60% à 80% de la production primaire [Rousseaux and Gregg, 2013], ce qui rend l’acide silicique dissous es-

sentiel à la production primaire de cette région. En plus des macro-éléments, le phytoplancton consomme des

métaux-traces, considérés comme des micro-nutriments (présent à des concentrations de l’ordre du μmol/m−3)

tels que le fer, le zinc, le manganèse, le cuivre, le molybdène et le nickel [Quéguiner, 2013]. Les micro-éléments

sont nécessaires en faibles quantités, mais peuvent être limitants dans certaines régions du globe où ils régulent

les populations de phytoplanctons [Martin, 1990, Sarmiento, 2006, Morel et al., 2006, Moore et al., 2013]. De ces

métaux-traces, seul le fer est limitant en Atlantique Nord Subpolaire, notamment à l’Est du GSP [Moore et al.,

2013]. Ces nutriments sont soumis à leurs cycles biogéochimiques respectifs, ainsi qu’à la dynamique de l’océan

(circulation latéral, convection profonde, remontée d’eau, etc.)

La photosynthèse a lieu à la surface de l’océan, dans la couche euphotique. Cette couche a pour particularité

d’être suffisamment éclairée par la lumière du soleil pour soutenir la photosynthèse. Elle s’étend de la surface

jusqu’à la profondeur à laquelle seulement 1% du rayonnement photosynthétique actif de la surface est encore

présente [Kirk, 1994]. Dans la section précédente, il a été vu que la profondeur de la couche de mélange varie

saisonnièrement en fonction de la stratification de la colonne d’eau. Au printemps, lorsque la couche de mé-

lange se stratifie avec le réchauffement des couches de surface, les concentrations en nutriments deviennent

l’une des sources principales de variabilité de la production primaire. En plus de la lumière et de la disponibilité
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des nutriments, la prédation et la température ajoute des contraintes à la réalisation de la production primaire

par les organismes photosynthétiques [Eppley, 1972, Behrenfeld, 2010, Strock and Menden-Deuer, 2021].

Recyclage de la matière En réalité, deux types de productions peuvent être distinguées : la production

nouvelle qui est alimentée par des apports extérieurs au système (apports atmosphériques et fluviaux, injection

depuis la subsurface), et la production régénérée durant laquelle sont consommés des nutriments ”recyclés”

[Quéguiner, 2013]. Le processus de recyclage des nutriments implique la décomposition de matières organiques

et d’organismes vivants (Sarmiento [2006] ; voir cycle de la matière, Fig. 1.6). Les organismes responsables de

cette décomposition sont appelés décomposeurs, se sont principalement des bactéries. Ils se nourrissent de

la matière organique, et libèrent des nutriments sous formes de composés inorganiques tels que l’ammoniac

(NH3) et les nitrates (NO3
–). La reminéralisation des nutriments vient supporter et relancer la production primaire

durant l’été en permettant le réapprovisionnement de la couche euphotique. Dans cette couche, et durant les

épisodes de bloom printanier, les nutriments nécessaires à la production primaire sont rapidement consommés

par le phytoplancton. C’est en partie ce processus qui explique la variabilité du profil vertical des concentrations

en nutriments (Fig. 1.5), et l’intérêt porté aux flux de nutriments ascendant incluant l’advection, la diffusion, et

l’entrainement hivernale de nutriments vers la couche de mélange. Dans la région subpolaire, les concentrations

en phosphates (abrégé en PO4) et en nitrates (abrégé en NO3) sont faibles en surface, et augmentent progressi-

vement jusqu’à un plateau atteint avant 1000 m de profondeur (Fig. 1.7). Elles augmentent à nouveau au-delà de

3500 m et jusqu’au fond de la colonne d’eau. Cela diffère du profil de la concentration en silice dissoute (abrégé

en DSi) qui atteint un premier plateau autour de 200 m, mais dont les concentrations augmentent progressive-

ment en profondeur jusqu’à 2000m, et de façon plus abrupte en profondeur. La différence entre les PO4, les NO3

et la DSi réside dans le fait que PO4 et NO3 sont des constituants de la matière organique [Van Cappellen, 2003].

Ainsi, leur décomposition et leur recyclage sont réalisés biologiquement par des bactéries. D’un autre côté, la

BSi constitue le squelette de certains organismes siliceux comme les diatomées. Après la mort de l’organisme

porteur du squelette, la particule de silice se dissout dans l’eau sous forme deDSi (Si(OH)4 ; Van Cappellen [2003]).

1.2.2 . Sources et puits d’azote, du phosphore et de la silice

Phosphore et silice La silice et le phosphore sont, respectivement les deuxième, et onzième éléments les

plus abondants de la croûte terrestre [Paytan and McLaughlin, 2007, Struyf et al., 2009]. Ils arrivent dans l’océan

principalement par les rivières après érosion des sols sous forme dissoute et particulaire [Paytan andMcLaughlin,

2007, Struyf et al., 2009]. Néanmoins, après avoir rejoint l’océan, 40% du phosphore serait retenu dans les pla-

teaux continentaux, et ne jouerait pas un rôle important dans l’océan [Brion et al., 2004, Paytan and McLaughlin,

2007]. En plus des apports fluviaux, une part substantielle du phosphore, et mineure de la silice proviendrait

d’origines atmosphériques (aérosols, cendres volcaniques, poussières minérales ; Treguer et al. [1995], Paytan

and McLaughlin [2007]). En fin de cycle, le phosphore quitte l’océan par enfouissement dans les sédiments après

être resté de 20 000 à 130 000 ans dans l’océan [Delaney, 1998, Paytan and McLaughlin, 2007, Sigman and Hain,

2012], tandis que le temps de résidence de la silice ne dépasserait pas les 10 000 ans [Treguer et al., 1995].

Azote À l’instar de la silice et du phosphore, le cycle de l’azote est principalement contrôlé par la biologie à

travers deux processus : (i) la fixation du diazote (N2), et (ii) la dénitrification. La fixation du N2 est un processus

permettant de rendre biologiquement disponible le N2. La dénitrification est le processus inverse qui permet

de transformer le nitrate en N2 (Fig. 1.8). Le plus grand réservoir d’azote est l’atmosphère qui contient environ

78% de l’azote globale [Zhang et al., 2020]. Il entre dans l’océan par échange air-mer à la surface de l’océan, par

fixation du N2 par les cyanobactéries. Une fois dans l’océan, l’azote fixé, dont le nitrate (NO3
–) en est la forme la
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plus abondante [Zhang et al., 2020], peut être transformé en matière organique dans la zone euphotique (Fig.

1.8). Le nitrate sort du système dès lors qu’il sera transformé par dénitrification avec un temps de résidence

pouvant atteindre 3 000 ans [Gruber, 2004].
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FIGURE 1.6 – Représentation schématique des principaux facteurs contrôlant la production pri-

maire. Traduit et modifié d’après Boyd et al. [2014]. La lumière et les apports en nutriments modulés

par les échanges verticaux tels que la remontée d’eau, le mélange vertical, et la stratification, ainsi que

le recyclage des nutriments sont les principaux facteurs contrôlant la production primaire. La tempéra-

ture limite directement et indirectement (propriétés de l’eau, stratification, recyclage des nutriments) la

production primaire. L’atmosphère et les rivières participent à enrichir l’océan en nutriments en petites

quantités. Le cycle de la matière est représenté à droite. Les consommateurs regroupent l’ensemble

des organismes constituant la chaîne alimentaire, à partir du consommateurs primaires (herbivores).

Les décomposeurs correspondent à l’ensemble des organismes (bactéries, champignons) capables de

minéraliser les résidus issues des consommateurs ou d’autres décomposeurs.
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FIGURE 1.7 – Profils verticaux moyens de concentration en phosphate (PO3−
4 ), nitrate (NO−

3), et

silice dissoute (DSi) en Atlantique Nord. Les concentrations sont des moyennes sur la zone du GSP

(48-65°N et -70-0°E) calculées à partir de moyennes annuelles sur la période 1955-2017 de la réanalyse

duWOA18. Les écart-types des concentrationsmoyennes par niveaux de profondeurs sont représentés

en transparence. Les données présentées sont rendues disponibles par le centre national de l’informa-

tion environnementale des États-Unis (https://www.ncei.noaa.gov).
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FIGURE 1.8 – Représentation schématique du cycle de l’azote d’après Gruber [2004]. En bleu et en

violet sont mis en évidence, respectivement, les interactions de l’azote, et du phosphore.
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1.3 . Intéraction entre la dynamique physique et le cycle biogéochimique des éléments

La circulation des masses d’eau joue un rôle important dans la répartition des éléments intervenant dans

les cycles biogéochimiques. Les flux verticaux enrichissent la couche de surface à partir de l’océan profond de

manière à rendre disponibles de nouveaux éléments, et la circulation océanique permet d’apporter des éléments

provenant de régions plus riches et de les redistribuer dans des régions plus pauvres.

1.3.1 . Flux de nutriments à la base de la couche de mélange

Le transport d’une parcelle d’eau est défini comme l’addition du mouvement de la masse d’eau entrainée

par le courant, i.e. l’advection, et dumouvement aléatoire desmolécules dans l’eau, i.e la diffusionmoléculaire. La

diffusion moléculaire est un processus qui n’implique pas de force externe, mais qui s’appuie sur les différences

de propriétés entre les masses d’eau [Fisk and Jonathan, 1999]. Cela se traduit par une tendance des molécules

d’une région à forte concentration à aller vers une région à plus faible concentration. La diffusion moléculaire

est souvent associée à la diffusion turbulente qui correspond aux mouvements aléatoires, chaotiques, et tour-

billonnants des molécules dus à des tourbillons. Dans les faits, la diffusion turbulente est plus importante que

la diffusion moléculaire [Sarmiento, 2006]. Comme on peut l’imaginer, les nutriments sont transportés avec le

mouvement de ces masses d’eau. Dans le cas des nutriments, leur transport peut avoir une source biologique

ou chimique. La variation de la concentration d’un élément (C en mmol.m−3) d’un volume d’eau à un endroit fixe

est alors une somme de la variation de sa concentration en fonction du temps due à l’advection, à la diffusion,

et à l’ensemble des sources (i.e., taux de croissance du phytoplancton, taux de reminéralisation, taux de fixation

pour l’azote) et des puits (i.e., taux de mortalité, taux de prédation) liés aux transformations chimiques et à la

biologie (Autres ; éq. (1.1)). L’équation (1.1) donne pour un fluide incompressible ( ∂u
∂x
+ ∂v

∂y
+ ∂w

∂z
= 0) l’équation

(1.2) décrivant le transport de tout traceur [Sarmiento, 2006] où U est le vecteur vitesse, D le tenseur de diffusivité

(addition des coefficients de diffusion moléculaire et turbulente en m2.s−1).

∂tC = ∂tC|advection + ∂tC|diffusion + Autres (1.1)

∂tC = −U∇C

advection

+ ∇ ⋅ (D ⋅ ∇C)

diffusion

+ Autres (1.2)

Les termes développés (l’advection et la diffusion) sont liés aux mouvements des masses d’eau. Ce sont

ceux dont la variabilité fait le sujet de cette thèse en raison du rôle qu’ils entretiennent dans le contrôle des

concentrations. Il a été choisi de faire abstraction des termes associés aux transformations chimiques et biolo-

giques dans l’idée de comprendre l’influence des processus de nature physique sur la variabilité des nutriments.

Pour ces termes, nous baserons nos hypothèses sur des études antérieurs.

De par l’homogénéité des propriétés de la couche de mélange, il est plus pertinent, concernant la disponibilité

en nutriments, d’étudier la dynamique de la couche de mélange que celle de la couche euphotique. Les flux ver-

ticaux de nutriments quittant la couche de mélange sont regroupés sous la définition de subduction proposée

par Cushman-Roisin [1987] pour parler du ”processus par lequel la convergence et/ou le retrait de la couche de

mélange fait que le fluide anciennement turbulent devient partie intégrante de la couche sous-jacente”. On parle

d’obduction ou d’induction pour parler du flux inverse, c’est-à-dire de l’ensemble des flux intégrant la couche

de mélange depuis une couche plus profonde [Williams et al., 2000, 2006, Levy et al., 2013]. Cet import de masse

d’eau dans la couche de mélange transmet par la même occasion les propriétés de l’eau (chaleur, sel, oxygène,

nutriments, etc.). En plus de l’advection et de la diffusion, l’obduction fait intervenir un troisième terme qui est

l’entrainement. L’entrainement est un processus par lequel de la chaleur, du sel ou des nutriments sont trans-

férés dans la couche de mélange lorsque celle-ci s’approfondit entre deux intervalles de temps. L’entrainement
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(Ch∂th, où h est la profondeur de la couche de mélange) apparaît après intégration du transport (éq. (1.2)) à

travers la couche de mélange.

1.3.2 . Imports de nutriments dans l’Atlantique Nord Subpolaire et sources de variabilités

FIGURE 1.9 – Budget de nutriments d’après Carracedo et al. [2021]. Le transport de masse d’eau et

de nutriments a été calculé dans Carracedo et al. [2021] à travers la section OVIDE au nord-est, et une

section à 24.5°N au sud. De haut en bas sont présentés les budgets de volume d’eau (en Sverdrup,

1 Sv=106 m3.s−1), de silice dissoute, de nitrate et de phosphate pour les années 2004 (bleu) et 2010

(rouge). La première colonne indique les valeurs nettes, tandis que la deuxième et la troisième colonnes,

représentent la branche supérieure et profonde de la CMR.

Les transports nets de nutriments de l’Atlantique Nord Subpolaire sont dirigés, en profondeur vers le sud,

et en surface vers le nord, suivant respectivement la branche inférieure et supérieure de la CMR (resp. AMOC

lower limb et AMOC upper limb, Fig. 1.9). Le phosphore et la silice présentent une distribution spatiale proche.
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Leurs concentrations sont fortes en Arctique, et décroissent dans l’Atlantique des hautes vers les basses lati-

tudes (Fig. 1.10). Les concentrations en NO−3, quant à elles, sont, en moyenne, maximales dans l’Atlantique Nord

Subpolaire et dans les mers Nordiques. Cela s’explique par le fait que la région subpolaire soit autotrophe, la

production phytoplanctonique est supérieure à la respiration [Carracedo et al., 2021]. Les fortes concentrations

en NO−3 s’explique aussi de par le fait que la fixation de N2 soit supérieure à la dénitrification [Singh et al., 2013].

Pour l’ensemble desmacro-nutriments (PO3−4 , NO
−
3, DSi), la variabilité de l’advection latérale, i.e. les variations

de la circulation océanique, est la source principale de variabilité dans le budget de nutriments de l’Atlantique

Nord, en particulier pour la DSi [Carracedo et al., 2021]. Le transport de nutriments en provenance de l’Arctique

est une source importante de DSi et de PO3−4 , dont la majorité (82%) de la DSi, et 7% des PO3−4 sont d’origine

fluviale [Torres-Valdés et al., 2013]. La voie préférée des nutriments venus d’Arctique est majoritairement celle

qui longe le côté ouest du Groenland en traversant le détroit de Davis [Torres-Valdés et al., 2013]. Kelly et al.

[2019] suggèrent l’existence d’un variabilité interannuelle du volume d’eau passant par les détroits de Davis et

d’Hudson avant de pénétrer en Atlantique Nord. Cette voie d’accès aurait été la plus empruntée dans les années

1980, mais serait en déclin depuis les années 1990 Kelly et al. [2019]. Ce passage est en concurrence avec le

détroit de Fram et la mer de Barents, qui mènent tous deux à la dorsale Groenland-Écosse. Depuis les années

1990, le passage par la dorsale Groenland-Écosse a été de plus en plus emprunté, ce qui entre en compétition

avec le passage par les détroits de Davis et d’Hudson. Malgré l’augmentation du transport d’eau à travers les

mers nordiques dans les années 1990, cette augmentation ne compense pas totalement la perte aux détroits de

Davis et d’Hudson. Cela se traduit par une baisse du transport arrivant d’Arctique en Atlantique Nord, de même

qu’à une baisse du transport en nutriments [Hátún et al., 2017]. À la limite sud de l’Atlantique Nord Subpolaire, à

47°N, les apports de l’Arctique constituent 90% des apports en PO4 se dirigeant vers le sud, et 12% des apports

de DSi [Torres-Valdés et al., 2013].

FIGURE 1.10 – Concentration moyenne en phosphate (PO3−
4 ), nitrate (NO

−
3), et silice dissoute (DSi)

en Atlantique Nord. Les concentrations sont des moyennes annuelles sur la période 1955-2017 de la

réanalyse duWorld Ocean Atlas 2018 (WOA18) moyennées sur les 100 premiers mètres de profondeur.

Les données présentées sont rendues disponibles par le centre national de l’information environne-

mentale des États-Unis (https://www.ncei.noaa.gov).

Au sud du GSP et le long des côtes américaines, circule le Gulf Stream. C’est un courant intense (de l’ordre

de 74.9 ± 1.7 Sv mesuré entre 2000 et 2009 Caínzos et al. [2022]) transportant des eaux riches en nutriments,

ce qui lui doit le nom de ”Nutrient Stream” [Williams et al., 2000, Whitt and Jansen, 2020]. D’après Williams
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et al. [2000, 2006, 2011] et Whitt and Jansen [2020], le Gulf Stream serait la source principale de nutriments des

couches supérieurs du GSP. Néanmoins, la manière dont le Gulf Stream contribue aux ressources en nutriments

du GSP n’est pas claire. D’un côté, Williams et al. [2000, 2006, 2011] proposent qu’il participe à enrichir le GSP

directement en surface, tandis que d’un autre côté Whitt and Jansen [2020] indiquent que la contribution des

couches de surface du Gulf Stream serait négligeable. En revanche, Whitt and Jansen [2020] proposent que les

couches inférieures à la couche de mélange, riches en nutriments, seraient les principales sources de nutriments

du GSP. Selon Williams et al. [2000, 2006, 2011], un transfert de nutriments, par advection et par mélange ver-

tical, aurait lieu à travers la couche de mélange en amont du NAC. Les nutriments seraient alors transportés en

surface jusque dans le GSP par le NAC. D’après Whitt and Jansen [2020], les nutriments seraient transportés par

les couches de densité supérieures à 27.2 kg.m−3 jusqu’au GSP, car très peu d’échanges ont lieu entre les couches

de densité inférieures à 27.2 kg.m−3 entre le GST et le GSP.

La variabilité de l’ensemble de ces flux induit des variations des concentrations en nutriments au sein du

GSP. Notamment, entre le milieu des années 1990 et la fin des années 2000, les concentrations des trois macro-

nutriments en surface de l’ensemble du GSP ont chuté. Les concentration en DSi ont diminué de -0,04 μM.an−1

en mer du Labrador [Yeats et al., 2006, Hátún et al., 2017]. Par rapport à la période 1965-2010, les concentra-

tions en NO−3 ont diminué de -0,50 à -0,70 μM entre 1980 et 2010 en mer du Labrador, et celles des PO3−4 ont été

réduites de -0,29 μM à partir de 1993 [Pepin et al., 2013]. Ces tendances dans les modèles et les simulations se

retrouvent également à l’est du GSP avec des tendances de -0,0025 à -0,015 mmol.m−3.an−1 pour le PO4 entre

1998 et 2007 [McKinley et al., 2018] et de -0,06 à -0,08 μM.an−1 pour la DSi entre 1990 et 2015 [Hátún et al.,

2017].

En ce qui concerne la DSi, la variabilité du transport arctique semble négligeable dans le déclin des concentra-

tions observées au sein du GSP [Hátún et al., 2017]. En 2000, l’étude de Williams et al. a mis en évidence que la

variabilité du NO3 de la couche euphotique était principalement contrôlée par les échanges verticaux dans l’en-

semble du GSP, et de ceux en amont du GSP, là où la couche profonde du nutrient stream semélange à la couche

de mélange. Cette conclusion a été confirmée en 2018 par McKinley et al., qui ont montré que la tendance du

PO4 des cent premiers mètres de profondeur était plus sensible aux variations des apports verticaux au centre

du GSP, au sud du Cap Farvel. En revanche, la tendance du PO4 dans la partie est du GSP semble être contrôlée

aussi bien par l’advection et la diffusion latérales que diapycnales. Plus récemment, Tesdal et al. ont montré que

les concentrations en DSi en mer du Labrador pouvaient à la fois être modulées par la convection profonde,

comme cela est le cas au centre du bassin, mais aussi par la circulation du GSP sur le plateau continental du

Groenland. La figure 1.11 résume l’ensemble des sources de variabilités principales découvertes jusqu’à présent.

Elle mets en avant les processus dominants les concentrations en nutriments locales en rouge.

Ainsi, le rôle de cette thèse est d’analyser et/ou de confirmer l’importance de la variabilité induites par les flux à

travers la couche de mélange, ainsi que celle induite par la circulation du GSP, par la NAC, ou par les courants

d’origine Arctique. Pour ce faire, l’utilisation d’un modèle de circulation générale couplé à un modèle de biogéo-

chimie a été utilisé. L’utilisation d’un modèle offre la possibilité de quantifier la variabilité de l’ensemble des flux

de nutriments à la base de la couche de mélange, les transports de nutriments en direction du GSP ou encore

les concentrations en nutriments.
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Remontée des nutriments
par advection horizontale
et mélange vertical
(Williams et al., 2000;
2011)

Convection profonde
(Tesdal et al., 2022)

Circulation du GSP
(Tesdal et al., 2022)

Transport de
nutriments d'origine
Arctique

Mélange d'eau
Subtropicale pauvre en
nutriments, et d'eau
Subactique riche en
nutriments (Hatun et al.,
2017)

Circulation du GSP
(Hatun et al., 2017)

Contributeurs majoritaires aux
anomalies locales de nutriments

Contributeurs négligeables ou minoritaires
aux anomalies locales de nutriments

Processus contribuant à a variabilité des nutriments du Gyre Subpolaire

FIGURE 1.11 – Représentation schématique des principaux processus physiques contribuant à la

variabilité des concentrations en nutriments du GSP.

1.4 . Modélisation des interactions entre la physique et le cycle biogéochimique

L’océanographie expérimentale permet de suivre les propriétés physiques et chimiques sur l’ensemble de la

colonne d’eau par des mesures répétées effectuées à des stations, et le long de sections hydrographiques. À cela

s’ajoutent les observations de la surface de l’océan par satellites, qui permettent de donner des indications sur la

concentration en chlorophylle (couleur de l’eau), la température (radiométrie infrarouge ou micro-onde), la sali-

nité (radiométrie micro-ondes), ainsi que sur la topographie (altimétrie radar) [Verron and Brasseur, 2017]. Bien

que l’initiative des projets internationaux d’observations in-situ permettent d’obtenir des observations globales

de l’océan (e.g. projet Argo, World Ocean Circulation Experiment), ou de décrire sa variabilité interannuelle ou bi-

annuelle localement (e.g. projet Observatoire de la Variabilité Interannuelle à DEcennale), des limites persistent

dans l’étude de la variabilité à moyenne et grande échelle spatiale comme temporelle. C’est avec la volonté

de repousser les limites de l’océanographie expérimentale que les premiers modèles de circulation océanique

générale ont vu le jour.

Le premier modèle est développé à la fin des années 1960 par K. Bryan. Il se base sur les mêmes équa-

tions que nos modèles contemporains, et utilise les mêmes approximations tout en respectant les propriétés de

conservation de la masse, de la quantité de mouvement et de l’énergie [Tréguier, 2002]. Les équations utilisées

sont les équations primitives, c’est-à-dire que sont les équations de Navier-Stokes avec l’approximation hydro-

statique (i.e. la pression en tout point de l’océan est due au poids de l’eau située au-dessus), et de l’approximation

de Boussinesq (i.e., la variation de la densité est négligée ; [Boussinesq, 1877]). Ainsi, la principale avancée dans

la modélisation de la circulation océanique réside dans la puissance de calcul des ordinateurs [Tréguier, 2002].

Cette source de progrès permet notamment d’étendre la résolution des équations à l’échelle du globe, et sur

des grilles de plus en plus fines. Le raffinement de la grille des modèles donne accès à l’étude des processus
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FIGURE 1.12 – Échelles de temps (ordonnée) et d’espace (abscisse) de plusieurs processus phy-

siques et biologiques. Traduction des diagrammes de Chang and Dickey [2007] et de Dickey [2003].

physiques, chimiques et biologiques de plus petite échelle, ainsi qu’à l’analyse des interactions entre différentes

échelles spatiales et temporelles (Fig. 1.12). De ce fait, l’utilisation d’un modèle de circulation générale de l’océan

est pertinent pour la compréhension des contributions des sources de variabilité des concentrations en nutri-

ments car cela met en lien des échelles importantes de temps (variabilité saisonnière, annuelle, multi-annuelle

à décennales), comme d’espace (de l’ordre de quelques mètres sur le plan vertical, de plusieurs centaines à

milliers de kilomètres sur le plan horizontal). Néanmoins, les modèles ne remplacent pas les observations. Les

observations sont employées plusieurs fois dans le processus de construction des modèles (Fig. 1.13). Elles sont

assimilées par le modèle de façon à l’initialiser, et à le corriger si nécessaire.

1.5 . Synthèse du chapitre et objectifs de la thèse

Ce chapitre a mis en lumière les dynamiques physiques et biogéochimiques qui régissent l’Atlantique Nord

Subpolaire. Il met particulièrement en évidence la nécessité de comprendre les sources de variabilité des macro-

nutriments (NO3, PO4, DSi) pour le rôle qu’ils entretiennent dans la pompe biologique du carbone. Il a été

montré que dans un contexte impliquant des interactions entre d’importantes échelles spatiales et temporelles,

la modélisation s’avère être un outil plus que pertinent.

Cette thèse se concentre sur l’étude de la variabilité historique des interactions physique-biogéochimiques dans

le but de définir et de quantifier les contributions relatives des sources hydrodynamiques (i.e., la circulation

océanique locale, la convection profonde, et l’ensemble des flux de nutriments verticaux à la base de la couche

de mélange) à la variabilité des concentrations en nutriments de l’Atlantique Nord Subpolaire. Les principaux

objectifs de cette thèse sont de déterminer l’importance relative des processus de petite échelle (entrainement,

diffusion et advection verticale), et des processus régionaux/sous-régionaux (convection, circulation du SPG)

dans la variabilité des nutriments de l’Atlantique Nord subpolaire, en les inscrivant dans un contexte plus large

de variabilité des régimes climatiques (NAO, AO).

Pour cela, plusieurs questions de recherche ont été introduites :
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Résolution des équations par un
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FIGURE 1.13 – Étapes de la contruction d’un modèle climatique modifié à partir de lelivresco-

laire.fr.

Q1. Quels est le signe de la contribution des nutriments transportés par le NAC? Quelle est l’importance de

cette contribution par rapport aux autres contributeurs ?

Q2. Si la conclusion de Whitt [2019] est la bonne, par quel mécanisme l’eau riche en nutriment, transportée

en profondeur, remonte pour enrichir la couche de mélange?

Q3. Peux-t-on vérifier le rôle de la convection profonde hivernale de la mer du Labrador dans la variabilité

des concentrations en nutriments du GSP suggéré par Hátún et al. [2017] ?

Points clés :

w Les NO3, les PO4 et la DSi sont des macro-nutriments nécessaires à la production primaire

du GSP, et dont le déclin de leurs concentrations se produisant dans les années 1990, à la

surface du GSP est mal compris.

w La région subpolaire n’est pas une région homogène. Les facteurs de variabilité des

concentrations en nutriments varient localement en fonction des caractéristiques locales

des sous-régions constituant l’Atlantique Nord Subpolaire. La mer du Labrador est définie

par une forte convection profonde au centre, autour duquel circule les courants formant

le GSP. Au sud et à l’est est situé le front entre le GST et le GSP. La bordure Est du GSP est

aussi caractérisée par une zone de mélange entre des eaux pauvres nutriments et des eaux

riches en nutriments.

w La variabilité des concentrations en NO3, PO4 et DSi dans la couche demélange du GSP est

modulée par un ensemble de processus physiques qui comprend la circulation océanique

locale, la convection profonde ainsi qu’un ensemble de processus dyapycnaux à la base de

la couche de mélange.





2 - Modèle et Données

L’objectif de ce chapitre est de fournir une description (i) du système de modélisation NEMO, (ii) du modèle

global couplé physique-biogéochimie utilisé tout au long de cette thèse, et (iii) des données et produits issus

d’observations employés pour valider le modèle.

2.1 . Système de modélisation NEMO

NEMO 1 est une plateforme de modélisation de l’océan constitué de trois composantes majeures [Madec

et al., 2022] :

— OPA 2 pour la modélisation de la dynamique et thermodynamique de l’océan,

— LIM 3 pour la dynamique des processus liés à la glace de mer,

— TOP 4 pour la dynamique des cycles biogéochimiques, incluant le modèle de biogéochimie PISCES 5.

Cette section a pour objectif de décrire les principaux aspects des trois composantes du modèle utilisé dans

cette thèse. Pour des détails plus approfondis, veuillez consulter Madec et al. [2022] pour la description complète

d’OPA, Vancoppenolle et al. [2009] pour LIM3, et Aumont et al. [2015] pour PISCES.

2.1.1 . OPA : Modèle global de circulation océanique

La circulation océanique est simulée grâce à la composante OPA développée parMadec et al. [1998]. L’océan

étant un fluide, sa dynamique peut être décrite en utilisant les équations primitives, qui regroupent les équa-

tions fondamentales de la dynamique. Ces équations permettent une bonne approximation du mouvement des

fluides, en se basant sur les principes de conservation de la masse, de la quantité de mouvement et de l’énergie.

Les variables prognostiques du modèle, à savoir la température, la salinité et les composantes tridimensionnelles

de la vitesse, sont résolues par ces équations [Madec et al., 1998].

Les équations primitives regroupent un ensemble d’équations fondamentales de la dynamique des fluides.

Elles comprennent l’équation de conservation de la masse (ou équation de continuité), l’équation d’état de l’eau

de mer, les équations de conservation de la chaleur et de la salinité, et les équations de conservation de la quan-

tité de mouvement.

— L’équation de continuité est définie comme la conservation de la masse volumique � :

∂ρ

∂t
+ ∇⃗ ⋅ (ρ ⃗v) = 0

— L’équation d’état de l’eau de mer indique que la masse volumique de l’eau de mer dépend de la tempé-

rature T, de la salinité S et de la pression p :

ρ = ρ(T , S,p)

1. Nucleus for European Modelling of the Ocean

2. Océan PArallélisé

3. Louvain-la-Neuve sea Ice Model

4. Tracers in Ocean Paradigm

5. Pelagic Interactions Scheme for Carbon and Ecosystem Studies
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— Les équations de conservation de la température et de la salinité se traduisent par le transport de la

température et de la salinité :
∂T

∂t
= −∇⃗ ⋅ (T ⃗U) +DT + FT

∂S

∂t
= −∇⃗ ⋅ (S ⃗U) +DS + FS

où D et F se réfèrent respectivement aux termes de paramétrisation des processus sous-mailles, et aux

termes de forçage à la surface pour la température et la salinité.

— La conservation de la quantité de mouvement dans un référentiel en rotation est définie selon les équa-

tions de Navier-Stokes :

D ⃗U
Dt

=
1
ρ
∇⃗P + g⃗ − 2Ω⃗ × ⃗U +D

⃗U (2.1)

où ⃗U est le vecteur vitesse tel que ⃗U = u ⃗i+v ⃗j+w ⃗k, ρ la densité, l’opérateur ∇⃗ exprime le gradient (∇⃗ = ∂
∂x
⃗i + ∂

∂y
⃗j + ∂

∂z
⃗k)

avec ( ⃗i, ⃗j, ⃗k) l’ensemble des vecteurs unitaires orthogonaux tel que ⃗k est orienté verticalement vers le haut, et ( ⃗i, ⃗j)

sont tangents aux surfaces géopotentielles. P est la pression, g⃗ désigne l’accélération gravitationnelle, la force

de Coriolis est définie comme f = 2Ω⃗× ⃗U avec Ω le vecteur de rotation de la Terre. DU désigne la paramétrisation

de la physique de petite échelle (soit, inférieure ou égale aux mailles de la grille du modèle).

Pour résoudre ces équations, il est nécessaire d’utiliser des approximations et des hypothèses simplifica-

trices. NEMO est basé sur les suivantes :

— Approximation de sphéricité de la Terre : Les surfaces géopotentielles de la Terre sont approximées par

des sphères renvoyant à une gravité localement verticale, et indépendante de la latitude.

— Approximation Couche mince : Face au rayon de la Terre, la profondeur est négligeable.

— Hypothèse de fermeture de la turbulence : Les flux turbulents, représentés par des processus de taille

inférieure ou égale à la résolution du modèle, sont exprimés par les caractéristiques de la grande échelle

faute de pouvoir être résolus par le modèle.

— Approximation de Boussinesq : La variation de la densité est négligée en dehors des termes de flottabilité.

— Hypothèse Hydrostatique : Il est supposé que l’océan est à l’équilibre hydrostatique, c’est à dire qu’il

existe un équilibre parfait entre la force de pression et la force gravitationnelle selon l’équation :

∂p

∂z
= −ρg

En conséquence les processus convectifs doivent être paramétrés.

— Hypothèse d’incompressibilité : La divergence du champ de vitesse est nulle en considérant l’approxi-

mation de Boussinesq et la conservation de la masse.

— Négligence des termes de Coriolis : Les termes de Coriolis qui varient avec le cosinus de la latitude sont

négligés. Ces termes peuvent être non négligeables dans les zones où la fréquence de Brünt-Väisälä

est faible, notamment dans les profondeurs de l’océan ou dans les mouvements sub-mésoéchelle de la

couche de mélange, ainsi qu’à proximité de l’équateur.
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À l’issu de ces simplifications, l’équation de Navier-Stokes (eq. 2.1) devient :

∂Uh

∂t
= − [(∇⃗ × ⃗U) × ⃗U + 1

2
∇⃗ ( ⃗U2)]

h

− f ⃗k × Uh −
1
ρ0
∇hp +DU + FU (2.2)

où l’indice h désigne les vecteurs horizontaux tels que Uh = u ⃗i + v ⃗j, l’opérateur ∇× exprime le rotationnel,

ρ0 est la densité de référence, et F
U le terme de forçage à la surface.

2.1.2 . Discrétisation et grille ORCA

Le système de modélisation NEMO utilise une grille tri-polaire de la famille ORCA, dont un pôle est situé

au pôle sud, et deux sont situés au pole nord . Cette grille est basée sur une grille Mercator aux espacements

zonaux et méridiens égaux. Afin de prendre en compte la convergence des méridiens aux pôles, la grille ORCA

introduit des ellipses à partir du méridien 20°N (Fig. 2.1.a). Les foyers des ellipses sont situés dans l’hémisphère

Nord sous les continents, et constituent les pôles de la grille. Le choix des foyers permet de garder un rapport

d’anisotropie (e1t/e2t ; cf. Fig. 2.1.2) proche de 1 dans l’océan, ainsi que des facteurs d’échelle petits aux niveaux

des pôles. Les normales aux ellipses sont calculées selon la méthode de Madec and Imbard [1996] de façon

à construire les parallèles. Cette grille permet de garder une continuité sur l’ensemble de la surface terrestre

[Madec et al., 2022].

Pour favoriser le calcul numérique, les cellules de la grille ORCA sont décalées suivant la grille C d’Arakawa [Me-

singer and Arakawa, 1976]. La disposition des variables est identique dans toutes les directions. Elle se compose

de cellules centrées sur des points T, où se situent les champs conservatifs (e.g. la température, la salinité, les

traceurs biogéochimiques) et où les points vectoriels (u, v, w) sont positionnés au centre de chaque face des

cellules [Madec et al., 2022]. Aux angles de chaque cellule sont situées les vorticités relative et planétaire, ζ et f .

La fonction de flux barotrope ψ est définie aux points horizontaux recouvrant les points ζ et f (Fig. 2.1) [Madec

et al., 2022]. Sur le plan vertical, ORCA est construite en une succession de niveaux verticaux aux dimensions

variables selon des coordonnées z. Les niveaux sont répartis de façon à obtenir une résolution fine en surface,

de manière à représenter les processus de petite à moyenne échelle. L’échelle des processus étant plus grande

en profondeur, la résolution diminue avec la profondeur. En surface, l’épaisseur de la première couche fluctue en

fonction du niveau de la mer. Le dernier niveau varie quant à lui, en fonction de la bathymétrie, qui est généra-

lement construite par interpolation d’un produit de bathymétrie. Malgré la prise en compte de cette variabilité,

la colonne d’eau ne peut dépasser 6000 m de profondeur [Madec et al., 2022].

L’indexation qu’offre la grille de type C simplifie la résolution numérique des équations qui suit des schéma

d’intégration numérique. Dans les modèles NEMO, le temps est discrétisé suivant un schéma avant d’Euler

(x1 = x0 + Δt) à l’inititiation [Madec et al., 2022], puis un schéma centré Leap-Frog modifié par l’application

d’un filtre d’Asselin [Mesinger and Arakawa, 1976] pour l’ensemble des termes à l’exception des termes de dif-

fusion [Madec et al., 2022]. Le filtre d’Asselin permet d’assurer la conservation locale et globale des traceurs

[Madec et al., 2022]. Les termes diffusifs sont intégrés suivant un schéma avant décentré, ou un schéma arrière.

L’advection des traceurs actifs (OPA) et passifs (PISCES) suit un schéma TVD (Total Variance Dissipation) centré

d’ordre deux.

2.1.3 . LIM3 : Modèle de glace de mer

Les propriétés radiatives, thermiques, et mécaniques de la glace de mer obstruent les échanges de chaleur,

de masse, et de mouvement entre l’océan et l’atmosphère [Fichefet and Maqueda, 1997]. Afin de pallier à cet

obstacle, OPA a été couplé avec le modèle de glace de mer LIM. LIM est un modèle initialement développé par

Fichefet and Maqueda [1997] pour les versions LIM et LIM2, puis amélioré par Vancoppenolle et al. [2009] avec

LIM3.

Initialement, les premières versions de LIM ont assimilé la dynamique de la glace de mer à celle d’un élément
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a. Conception ORCA b. Arakawa type C

FIGURE 2.1 – Conception de la grille ORCA (a). Conception de la grille ORCA025 d’après Madec et al.

[2022]. Les pointillés noirs représentent la grille Mercator. En bleu, à partir de 20°N sont construites

les ellipses formant l’axe i, dont les foyers sont situés sous les continents eurasiens et nord-américains.

Les normales aux ellipses sont construites selon les lignes rouges, et constituent l’axe j. (b). Détails

de la grille de type C d’Arakawa modifiée d’après Madec et al. [2022]. Au point T sont regroupées les

variables conservatives (Température, salinité, nutriments), les points u, v et w indiquent la position

des composantes vectorielles, et le point f est assimilé à la vorticité.

b. e2ta. e1t

FIGURE 2.2 – Résolution méridienne et zonale de la grille ORCA025. (a). Distribution du facteur

d’échelle e1t, qui correspond à la distance entre deux indices ⃗i. (b). Idem pour e2t, la distance entre

deux indices ⃗j.
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visqueux-plastique bidimensionnel. LIM prend en compte la capacité thermique du système neige-glace, les ef-

fets de la distribution à petite échelle (sous-maille) de la neige et d’épaisseur de glace sur la thermodynamique

de la glace de mer, le stockage de la chaleur latente dans la poche de saumure emprisonnée dans la glace, et la

formation de la glace en cas de charge de neige excessive. Elle permet également la présence de chenaux et de

polynies à l’intérieur de la couverture de glace [Fichefet and Maqueda, 1997]. LIM3 propose une amélioration

des modèles précédents car il était suspecté d’induire des biais. Les améliorations principales sont la mise en

place d’une rhéologie visqueuse, plastique et élastique à la grille de type-C, plusieurs catégories d’épaisseur de

glace et une dynamique thermohaline de la glace sur plusieurs couches [Vancoppenolle et al., 2009].

Les sorties de ce modèle ne sont pas utilisées dans cette thèse.

2.1.4 . PISCES : Modèle de biogéochimie

PISCES est un modèle de biogéochimie marine qui simule les cycles des macro-nutriments (N, P et Si), du

fer, du carbone et de l’oxygène. Pour limiter le coût des calculs, PISCES repose sur deux approximations : (i) la

croissance du phytoplancton est directement limitée par la disponibilité externe des nutriments, et (ii) le rapport

C:N:P:O est constant [Aumont et al., 2015]. Les rapports C:N:P et O:C sont respectivement égaux à 122:16:1 [Ta-

kahashi et al., 1985] et 1.34 [Körtzinger et al., 2001]. Ainsi, PISCES associe une approche Monod [Monod, 1943],

c’est-à-dire qu’il se base sur un rapport de Redfield constant, et une approche quota [McCarthy, 1981, Droop,

1983] car il calcul les rapports Fe:C, Si:C, Chl:C et CaCO3:C de manière prévisionnelle. Les rapports sont calculés

en fonction des concentrations externes en nutriments limitants, et de la lumière [Aumont et al., 2015].

Le modèle PISCES est un modèle qui simule 24 variables pronostiques interagissant entre elles selon le

schéma présenté en figure 2.3. Ces variables sont regroupées dans trois compartiments principaux qui com-

prennent les nutriments, les compartiments vivants, et les compartiments non-vivants. L’ensemble de ces com-

partiments est décrit dans Aumont et al. [2015].

Parmi les éléments qui constituent les nutriments, seul l’azote (i.e., le nitrate NO3 et l’ammonium NH4), le phos-

phore (i.e., le phophate PO4), la silice (i.e., la silice dissoute DSi) et le Fer (Fe) sont prédis par le modèle. À noter

que comme P et N sont reliés par un rapport constant, les variabilités du PO4 et celles des NO3+NH4 sont

identiques.

Parmi les composants vivants, deux groupes de phytoplanctons et deux groupes de zooplanctons sont simulés.

Le phytoplancton et le zooplancton sont catégorisés selon deux catégories de tailles. On trouve les nanophy-

toplanctons et les diatomées pour le phytoplancton, et le microzooplancton et le mésozooplancton pour le

zooplancton. Les variables pronostiques du phytoplancton comprennent la biomasse totale (i.e., le carbone or-

ganique), le fer, la chlorophylle, et la silice. Le modèle distingue les diatomées des nanophytoplanctons par leur

besoin en silice, leurs exigences plus élevées en fer, et des constantes de demi-saturation plus élevées en raison

de leur taille moyenne plus grande [Aumont et al., 2015]. Pour le zooplancton, la seule variable pronostique

est la biomasse totale. En outre, le rapport Fe:C est constant pour le zooplanton, et le modèle ne prend pas en

compte ceux qui nécessitent de la silice. Il est a noter que le réservoir des bactéries n’est pas calculé de manière

explicite dans le modèle.

En addition, PISCES considère trois compartiments non vivants (en marron, Fig. 2.3). Ces compartiments sont

constitués de la matière organique dissoute (DOM), des petites et des grandes particules qui chutent dans la co-

lonne d’eau. Pour les particules, le fer, la silice et la calcite (CaCO3) sont explicitement calculés par le modèle (les

rapports CaCO3:C, Fe:C, Si:C ne sont donc pas constants). La vitesse de chute des particules n’est pas modifiée

par leur teneur en calcite et en silice biogénique (BSi). De ce fait, les petites particules sont supposées couler à

la même vitesse que les grosses particules. L’agrégation de ces variables sous l’effet de la turbulence est aussi

prise en compte.

Enfin, à cela s’ajoute le Carbone Inorganique Dissous (DIC) et l’oxygène dissous qui sont les seules variables en

relation avec l’atmosphère, et l’alkalinité qui participe au système des carbonates.
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FIGURE 2.3 – Représentation schématique de la version standard de PISCES-v2 décrivant les inter-

actions entre compartiments d’après Aumont et al. [2015]. Source : www.pisces-community.org.

DIP : Phosphore Inorganique Dissous ; DIN : Azote Inorganique Dissous ; DIC : Carbone Inorganique

Dissous ; Alk : Alkalinité ; DOC : Carbone Organique Dissous.

Descriptions de la biomasse du phytoplancton et des concentrations en NO3, PO4 et DSi

L’évolution des variables pronostiques qui vient d’être décrite se traduit dans le modèle par la résolution

d’équations qui correspondent à l’addition de termes sources et puits du traceurs considérés. Étant donné que

cette thèse traite principalement des macro-nutriments que sont le NO3, le PO4 et la DSi, seules les équations

directement associées à ces termes seront détaillées dans la suite de cette section. Néanmoins, la description

complète du modèle peut être trouvée dans [Aumont et al., 2015].

Les trois nutriments étudiés sont limitants dans l’évolution des biomasses des phytoplanctons. La biomasse

phytoplanctonique peut être décrite par un ensemble de cinq termes. Les biomasses de nanophytoplanctons

(eq. 2.3) et de diatomées (eq. 2.4) augmentent à travers leur taux de croissance (premier terme), et diminuent

suivant un taux de mortalité (deuxième terme), d’un taux d’agrégation (troisième terme) et de deux taux de

prédation, l’un pour les micro-zooplanctons (quatrième terme) et l’autre pour les mésozooplanctons (cinquième

terme).

∂Pn
∂t

= (1 − δPn)μPnPn −m
Pn

Pn
Km + Pn

Pn − sh ×ωPnP2n − g
Z (Pn)Z − g

M(Pn)M (2.3)
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∂Pd
∂t

= (1 − δPd)μPdPd −m
Pd

Pd
Km + Pd

Pd − sh ×ωPdP
2
d − gZ (Pd)Z − g

M(Pd)M (2.4)

Les équations ci-dessus décrivent l’évolution de Pn, la biomasse des nanophytoplanctons, et de Pd, la bio-

masse de diatomées, avec Z la biomasse de microzooplanctons, et M celle des mésozooplanctons. Le taux

d’agrégation ω est dépendant de la vitesse de cisaillement sh. Pour les diatomées, ce taux dépend en outre

de la limitation par les nutriments. En effet, les collisions entre diatomées induisent une aggrégation plus effi-

cace car elles sécrètent un mucus qui les rend adhésives. L’ensemble des paramètres restant est explicité dans

le tableau 2.1.4. Le taux de croissance des phytoplanctons μP se traduit par l’équation (2.5) et tient directement

compte de la lumière (i.e., longueur de la journée, et profondeur de la couche de mélange), de la température

et de la disponibilité des nutriments.

μP = μP f1(Lday) f2(zmxl) (1 − exp (
−αPθChl,

P
PARP

Lday(μref + bresp
)) L

P
lim (2.5)

Dans l’équation (2.5), f1 exprime la dépendance du taux de croissance à la longueur du jour (Lday), et f2

représente la réduction du taux de croissance sous l’influence de la couche de mélange (Zmxl). Lorsque la couche

de mélange est supérieure à la couche euphotique, la croissance du phytoplancton est réduite. PAR, de l’an-

glais Photosynthetically Available Radiation, est le rayonnement photosynthétiquement actif qui correspond

aux rayonnements utilisés pour la photosynthèse. L’atténuation du PAR en fonction de la profondeur est repré-

sentée par une simplification du modèle de [Morel, 1988]. L’ensemble des limitations par les nutriments sont

regroupé sous le terme L
P
lim. μP correspond au taux de croissance maximale qui dépend de la température. Enfin,

les termes de limitation dus aux nutriments sont regroupés sous le terme Llim, qui comprend les termes suivants :

LPpo4 =
PO4

K
P
po4 + PO4

LPno3 =
K
P
nh4NO3

K
P
no3K

P
nh4 + K

P
nh4NO3 + K

P
no3NH4

L
P
nh4 =

KP
no3NH4

K
P
no3K

P
nh4 + K

P
nh4NO3 + K

P
no3NH4

L
P
fe = min (1,max (0,

θFe,P − θFe,Pmin

θ
Fe,P
opt

))

L
Pd
Si =

Si

K
Pd
Si + Si

Pour les nanophytoplanctons, Llim est dépendant du phophate, du nitrate, de l’ammonium et du fer (eq.

2.6). En outre, les diatomées sont dépendantes de la silice (eq. (2.7)).

L
Pn
lim = min(L

Pn
po4, L

Pn
fe , L

Pn
no3 + L

Pn
nh4) (2.6)

L
Pd
lim = min(L

Pd
po4, L

Pd
fe , L

Pd
no3 + L

Pd
nh4, L

Pd
Si , ) (2.7)

Comme il a été observé que la constante de demi-saturation (K
P
i ) a tendance à augmenter en fonction de la

taille du phytoplancton [Perry, 1976, Sommer, 1986, Donald et al., 1997], il a été décidé pour PISCES de ne pas les

considérer constantes entre les différents compartiments. À la place, elles sont définies selon l’équation suivante :

K
P
i = K

P,min
i

P1 + SPratP2
P1 + P2
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avec K
P,min
i la constante de demi-saturation de la classe la plus petite, P1 = min(P,Pmax) et P2 = max(0,P −

Pmax), où Pmax est la valeur maximale du taux de croissance. De cette façon, K
P varie en fonction de la taille du

phytoplancton. Pour la silice, la constante de demi-saturation est aussi dépendante de la concentration en silice.

Ce qui engendre de grandes variations entre les régions du globe, de l’ordre de plusieurs dizaines de micromoles

de Si par litre.

TABLE 2.1 – Paramètres des équations du modèle PISCES adapté de Aumont et al. [2015]

Paramètres Unités Descriptions

δP - Exsudation de DOC

mP jour−1 Taux de mortalité du phytoplancton

Km μ molC.L−1 Constante de demi-saturation pour la mortalité

ωP jour−1.molC−1 Mortalité quadratique minimale du phytoplancton

sh s−1 Vitesse de cisaillement

g jour−1 Taux de broutage maxmimum

μref jour−1 Taux de croissance de référence pour la limitation par

la lumière

bresp jour−1 Taux de respiration basale

θ
Chl
min mg Chl(mgC)−1 Rapport Chl:C minimum

θChlmax mg Chl(mgC)−1 Rapport Chl:C maximum

θ
Fe
min μmolFe(molC)−1 Rapport minimal Fe:C pour le phytoplancton

θFeopt μmolFe(molC)−1 Rapport optimal Fe:C pour le phytoplancton

Srat - rapport de taille entre le classe de phytoplancton la

plus grande et la plus petite

La biomasse du phytoplancton dont l’évolution dans le modèle vient d’être décrite correspond à des puits

pour le calcul des concentrations en nutriments. Ainsi, les trois macro-nutriments étudiés dans cette thèse sont

calculés selon les équations suivantes :

— Les NO3 sont ajoutés au système par nitrification (Nitrif ), i.e par conversion de l’ammonium en nitrate.

Les termes puits du NO3 sont alors ceux liés à la dénitrification (Denit, cinquième termes), à l’oxydation

de l’ammonium NH4 par les nitrates (quatrième terme), et à la croissance du phytoplancton (deuxième

et troisième termes).

∂NO3
∂t

= Nitrif − μ
Pn
NO3Pn − μ

Pd
NO3Pd − RNH4λNH4Δ(O2)NH4 − RNO3

Denit

avec RNH4 et RNO3 qui sont les rapports stoechiométrique N:C, λNH4 est le taux de nitrification. ΔO2 repré-

sente la variabilité de l’oxygène variant entre des conditions oxiques (=0) et anoxiques (=1). Ce paramètre

tient compte du fait que lorsque les conditions deviennent suboxiques, les nitrates sont consommés à

la place de l’oxygène lors de la reminéralisation de la matière organique.

La fixation de l’azote intervient comme source dans l’équation de l’ammonium NH4. Elle repose sur

quatre hypothèses : (i) elle est restreinte aux eaux chaudes (> 20°C) et (ii) aux zones où l’azote est in-

suffisante pour maintenir la croissance du phytoplancton, (iii) elle requiert du fer et du phophore, et (iv)

elle a besoin de beaucoup de lumière.

— Pour le PO4, deux des termes puits sont associés à la croissance du phytoplancton. Les trois premiers

termes sont liés à la croissance des zooplanctons, notamment aux déchets qui leur sont associés, sources

de phosphore. Enfin, le terme Remin fait référence à la reminéralisation oxique du DOC, tandis que Denit
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fait référence à la reminéralisation anoxique.

∂PO4
∂t

= γZ (1−eZ −σZ ) ∑
I
gZ (I)Z+γM(1−eM −σM) (∑

I
gM(I) + ∑

I
gMFF(I))M+γ

MRMup+Remin+Denit−μPnPn−μ
PdPd

où I inclut les nanophytoplanctons, les diatomées et les particules organiques dissoutes (POC) pour le

microzooplancton (i.e., Z), et il inclut les nanophytoplanctons, les diatomées, les POC et le microzoo-

plancton pour le mesozooplancton (i.e., M). γI représente l’excrétion de DOM par le zooplancton, et eI

est l’efficacité de la croissance du zooplancton.

— La Si (ou DSi) est le produit de la dissolution de la silice particulaire (PSi ; premier terme). La dissolution

de la PSi dépend de la température et de la saturation en acide silicique. Le puits de silice est uniquement

liée à la croissance des diatomées.

∂Si

∂t
= λ

∗
PSiDissSiPSi − θ

Pd,Si

opt (1 − δPd)μPdPd

avec θ
Pd,Si

opt est le rapport stoechiométrique optimal entre Si et C.

Apports externes de nutriments

En additions aux sources internes du modèle, des sources externes approvisionnent l’océan en nutriments.

Ces sources sont au nombre de cinq et sont ajoutées aux frontières du modèle. Parmi ces sources se trouvent les

dépôts de poussière atmosphériques, les rivières, la glace de mer, les sédiments, et les sources hydrothermales.

Les données des apports externes spécifiques au modèle utilisé sont listées dans le tableau 2.2.

Les dépôts atmosphériques apportent du fer, de la silice, du phosphore et de l’azote à l’océan. Cette source

externe repose sur l’hypothèse forte que la glace de mer ne dérange pas l’afflux de nutriments vers l’océan, et

que les poussières atmosphériques ne sont pas transportées par les courants. La silice et le phosphore ainsi issus

sont restreints à la première couche de profondeur, avant d’être en partie dissous dans le cas du phosphore,

ou de couler à une vitesse constante. L’azote est inclus séparément des autres nutriments, et est supposé se

dissoudre directement.

Les rivières apportent des éléments inorganiques dissous (DIN, DIP, DIC), des éléments organiques (DON, DOP,

DOC), de la silice, et de l’alcalinité. Les éléments cités sont ajoutés via un ensemble de données d’observation

ou sorties du modèle GEM (Tableau 2.2). Ils sont injectés sur la grille du modèle après colocalisation des zones

où l’écoulement des rivières à lieu. Une quantité de fer est aussi ajoutée proportionnellement à la quantité de

DIC apportée par les rivières, en considérant le rapport Fe:DIC constant.

En plus des nutriments générés par l’atmosphère et les rivières, PISCES considère les sources fer issues des sé-

diments, de l’hydrothermalisme et de la glace de mer. Je ne détaillerai pas ce sujet car le fer n’a pas été utilisé

dans ma thèse, mais la manière dont PISCES les prend en compte est détaillée dans Aumont et al. [2015].

Au fond de l’océan, des échanges entre les sédiments et l’océan ont lieu, notamment pour la silice, le POC

et la calcite. Dans PISCES, la silice biogénique est enfouie temporairement dans les sédiments de façon à com-

penser les apports externes provenant de la poussière atmosphérique et des rivières. Une partie de cette silice

enterrée finit par retourner dans la colonne d’eau sous forme dissoute. À travers l’enfouissement de POC, une

partie de l’azote est enfouie sous forme de nitrate, puis relâchée dans le fond de l’océan sous forme d’ammo-

nium après dénitrification.
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TABLE 2.2 – Liste des apports externes à PISCES adaptée de Aumont et al. [2015]

Nutriments Sources Références

Dépôts atmosphé-

riques

Fe, Si, P LMDZOR-INCA

chemistry model

Boucher et al. [2020], Lur-

ton et al. [2020]

Dépôts atmosphé-

riques

N NCAR https://esgf-

node.llnl.gov/projects/in-

put4mips/

Apports des rivières DIN, DIP,

DON, DOP,

DOC, DSi

GLOBAL NEWS2

data set

Mayorga et al. [2010]

Apports des rivières DIC, alk Global Erosion

Model (GEM)

Ludwig et al. [1996]

2.2 . Particularités de la simulation utilisée

Dans le cadre de cette thèse, le modèle couplé NEMO-PISCES a été discrétisé sur une grille étendue au quart

de degré (eORCA025), et forcé par l’ensemble de données de forçage de DRAKKAR DFS5.2 6. La configuration a

été mise en place par Christian Éthé, et la simulation a été effectuée par Elena Alekseenko et Christian Éthé dans

le cadre du projet ANR SOBUMS 7.

Dans la simulation utilisée, la pCO2 est définie constante afin de reproduire le cycle naturel du carbone. La

pCO2 est fixé à la valeur pré-industrielle de 284.32 ppm. La simulation a démarré avec un océan au repos, c’est-

à-dire avec une vitesse de courant nulle. Afin de rendre le modèle réaliste dès son initialisation, les propriétés

thermodynamiques (e.g. la température et la salinité) et biogéochimiques (e.g. les traceurs) de l’océan ont été

initialisées à partir de données d’observations ou de sorties de modèle listées dans tableau 2.3.

TABLE 2.3 – Liste des caractéristiques de l’initialisation du modèle.

Éléments Sources Références

T, S World Ocean Atlas 2013 Locarnini et al. [2013]

N, P, Si, O World Ocean Atlas 2009 Garcia et al. [2009]

Fe, DOC PISCES Aumont et al. [2015]

Alcalinité GLODAP v2 Olsen et al. [2016]

DIC DIC pré-industrielle GLODAP Lauvset et al. [2016]

La grille du modèle utilisée, construite de manière similaire à la grille ORCA, présente la meilleure résolution

aux hautes latitudes avec une résolution allant de 7.5 à 20 km au-delà de 40°N dans l’Atlantique (Fig. 2.1.2.a-b.).

Le rapport d’anisotropie indique une déformation de la grille s’étendant en cône de la limite nord de l’Atlan-

tique à presque 40°N. Cette grille est composée de 75 niveaux verticaux, avec une résolution croissante depuis

la surface jusqu’au fond. La résolution est inférieure à 5 m jusqu’à 30 m de profondeur, avec une résolution de

l’ordre du mètre en surface. La résolution est inférieure à 20 m jusqu’à 200 m de profondeur, puis inférieure à

100 m de 200 à 1000 m, atteignant une résolution de 200 m au-delà de 5000 m de profondeur. La grille a été

étendue vers le sud afin de mieux représenter la circulation sous les plates-formes de glace en Antarctique. La

résolution d’ORCA025 est considérée comme ”eddy-permitting”, c’est-à-dire qu’elle permet la résolution par-

6. Drakkar Forcing Set 5.2

7. Southern Ocean Biogeochemistry Under Multiple Stressors (2017-2020). http://sobums.lsce.ipsl.fr
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tielle de la variabilité tourbillonaire. Les effets des tourbillons sont alors paramétrés selon la paramétrisation de

Gent-McWilliams [Gent and Mcwilliams, 1990].

2.2.1 . DRAKKAR Forcing Set

DRAKKAR est un consortium qui a pour objectif de développer des modèles NEMO réalistes à travers des

grilles de résolution permettant ou résolvant l’activité tourbillonnaire [Barnier et al., 2007]. Le groupe DRAKKAR

développe des ensembles de données de forçages (appelés DRAKKAR Forcing Sets, abrégé en DFS) pour des

simulations forcées océan-atmosphère (i.e., sans couplage) en se basant sur des combinaisons d’analyses et de

réanalyses du Centre européen pour les prévisions météorologiques à moyen terme 8 et de données observées.

Le modèle utilisé dans cette thèse est forcé par le DFS5.2 destiné à alimenter les simulations rétrospectives de

l’océan de 1958 à 2015. La description complète du DSF5 peut être trouvée dans Dussin et al. [2016]. Cet en-

semble de données permet de résoudre les flux de chaleur, d’eau douce et de quantité de mouvement à travers

l’interface air-mer, en donnant : les composantes zonales et méridionales du vent à 10m, l’humidité de l’air à 2

m, la température de l’air à 2 m, les rayonnements à ondes courtes et longues descendant à la surface de la mer,

et les précipitations totales (pluie et neige). Le DSF5.2 utilise la réanalyse ERA40 pour forcer le modèle de 1958

à 1978, et la réanalyse ERA-interim pour la période restante (1979 à 2015). ERA-interim a été favorisée pour sa

résolution spatiale (∼ 0.7°) et sa résolution temporelle (3 heures à journalière) permet de résoudre le cycle diurne

[Dussin et al., 2016]. Le DFS5.2 suit les résolutions de trois heures d’ERAi pour le vent, la température de l’air et

l’humidité, et journalière pour les radiations et les précipitations.

2.2.2 . Diagnostiques en ligne

Cette simulation a pour particularité de procéder aux diagnostics de subduction des nutriments à la base

de la couche de mélange au pas de temps du modèle (i.e., 900 secondes). Ces diagnostics permettent d’évaluer

les flux verticaux de nutriments à travers la base de la couche de mélange qui varie dans le temps. La méthode

de Karleskind et al. [2011] a été appliquée pour les concentrations de NO3, PO4 et DSi afin de calculer leur taux

de subduction. Le taux de subduction Sub d’un volume d’eau transféré à travers la base de la couche de mélange

et intégré dans le temps t est alors défini selon l’équation (2.8).

Sub =∫
t

(−wh − ⃗uh ⋅ ⃗∇h −
∂h

∂t
)dt (2.8)

où h désigne la MLD, wh est la contribution de l’advection verticale, − ⃗uh ⋅ ⃗∇h est la contribution de l’advection

horizontale, et ∂h
∂t
est la contribution de la variation de la profondeur de la couche de mélange. La subduction

est, par la suite, distinguée de l’obduction de sorte que les flux positifs font référence à un flux de la subsurface

dirigé vers la couche de mélange, couche à partir de laquelle ces flux peuvent être utilisés par le phytoplanton.

Ainsi, le taux d’obduction Obd est l’opposé du taux de subduction Sub :

Obd = −Sub

Il y a donc subduction lorsque Obd est négatif et obduction lorsque Obd est positif. Le taux d’obduction

d’un nutrimentObd est défini comme la concentration du nutriment (Ch) transférée à travers la base de la couche

mélangée dans le volume d’eau défini par l’équation (2.8). Les flux verticaux de nutriments du modèle ont été

calculés selon l’approche de Levy et al. [2013] et Bopp et al. [2013] :

ObdCh
= −∫

t

(−wh ⋅ Ch − ( ⃗uh ⋅ ⃗∇h) ⋅ Ch −
∂h

∂t
⋅ Ch + (kz

∂C

∂z
) + Seddies)dt (2.9)

8. European Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF)
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où kz
∂C
∂z
est la contribution de la diffusion verticale avec kz le coefficient de diffusion verticale à la base de

la couche de mélange, dont la valeur minimale est de 10−5 m2.s−1. Seddies est la contribution du mélange tour-

billonnaire. Le modèle utilise la paramétrisation Gent-McWilliams pour résoudre les tourbillons de mésoéchelle

et l’instabilité barocline [Gent and Mcwilliams, 1990]. Cette paramétrisation se traduit par un terme de diffusion

(latéral) et un terme d’advection induits par les tourbillons [Madec et al., 2022]. Cette équation traduit la capacité

des nutriments à pénétrer dans la couche de mélange à travers plusieurs processus. Ils peuvent être entrainés

dans la couche de mélange ou détrainés en subsurface lors de variations de la profondeur de la couche de mé-

lange. L’entrainement est associé à un approfondissement de la couche de mélange tandis que le détrainement

est attribué à son amincissement. Les nutriments peuvent aussi être transmis par diffusion ou advection vertica-

lement, ou horizontalement en traversant la base de la couche de mélange (Fig. 2.2.2).

Su
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uc
tio
n

MLD (t)

MLD (t-1)

Eddy mixing

Advection
horizontale

Advection
verticale

Diffusion
Verticale

Diffusion
latérale

Entrainement /
detrainement

O
bd
uc
tio
n

Couche de mélange

FIGURE 2.4 – Représentation schématique de l’ensemble des flux verticaux représentés dans le

modèle, modifié d’après Levy et al. [2013]. L’obduction correspond à l’ensemble des flux dirigés

vers la couche de mélange, et réciproquement, la subduction correspond à l’ensemble des flux dirigés

vers la couche inférieure. La MLD au temps t (i.e., base de la couche de mélange) est représentée par la

ligne continue noire, et celle du pas de temps précédent est en pointillés. L’entrainement correspond

à un flux vers le haut, et le détrainement en un flux vers le bas.

2.3 . Données et produits issus d’observations in situ

Une évaluation du modèle est présentée dans le chapitre 3. Pour cette évaluation, les sorties du modèle

sont comparées à des données d’observations ou issues d’observations. Le tableau 2.4 donne les principales

caractéristiques de ces données.

Les données de température et de salinité des campagnes KNORR (à travers le détroit de Davis) et OVIDE ont été

mesurées à l’aide de CTD (Conductivity Temperature Depth). Elles permettent de mesurer la conductivité à partir

de laquelle est déduite la salinité, la température et la pression dont est déduit la profondeur. Les concentrations

en nutriments sont calculées à partir d’échantillons d’eau prélevés à différents niveaux de profondeur à partir de

bouteilles Niskin. Les mesures de MLD transmises par Raimondi et al. [2021] sont issues de la combinaison de

mesures par CTD et par bouées ARGO (permettant de mesurer la température, la salinité et la vitesse) réalisées

par Yashayaev and Loder [2016]. La MLD est définie comme la profondeur à partir de laquelle une différence de

densité de 0.01 kg.m−3 avec la surface est trouvée. Enfin, les transports d’eau à travers la section OVIDE ont été

calculés à partir d’un modèle inverse par [Daniault et al., 2016] qui nous les ont transmis personnellement. Les
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transports de nutriments à travers la section OVIDE ont été calculés à partir du transport d’eau et des concen-

trations en nutriments. Ces données nous ont été directement transmises par Fontela et al. [2019].

Pour la comparaison entre les sorties du modèle et l’ensemble de données du WOA18, il a été choisi de

regriller les champs du modèle sur la grille du WOA. Le long des sections hydrographique, il a été préféré de

comparer les points des observations aux points les plus proches de la grille du modèle. Pour les transports, les

concentrations et les propriétés de l’eau, les champs du modèle essaient de se rapprocher le plus possible des

conditions (i.e. mois de l’année, position de la section) dans lesquelles les observations ont été mesurées/calcu-

lées.
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3 - Évaluation des sorties du modèle

L’objectif de ce chapitre est d’évaluer les sorties du modèle, de façon à déterminer la pertinence de nos

résultats en mettant en évidence les atouts et les limites du modèle. Pour cela, une description successive des

champs relatifs aux propriétés de l’eau (température, salinité), aux concentrations en macro-nutriments (NO3,

PO4, DSi) et à la dynamique du bassin (profondeur de la couche de mélange et transport) est réalisée. Elle est

suivie d’une comparaison avec des données et produits issus d’observations.

Deux catégories de données sont utilisées : (i) les observations in situ, et (ii) un ensemble de données d’ob-

servations in situ interpolées sur une grille régulière. Dans ce chapitre, l’évaluation est ciblée sur la région de

l’Atlantique Nord Subpolaire (47°-65°N, 0-60°O) appuyée par l’ensemble de données du World Ocean Atlas, et

par des observations in-situ réalisées le long de sections hydrographiques répétées (Fig. 3.1) en mer du Labrador

(section AR7W), et à l’Est du GSP (section OVIDE). L’ensemble de données WOA18 utilisé offre une résolution de

l’ordre du degré pour la température, la salinité et la MLD, et une résolution de l’ordre du quart de degré pour

les concentrations en nutriments. En addition, deux autres sections sont utilisées pour évaluer le transport de

volume d’eau et de nutriments (Fig. 3.1 ; Davis Strait et OSNAP). L’ensemble des données utilisées sont listées

dans le tableau 2.4 du chapitre 2.
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FIGURE 3.1 – Positions des sections hydrographiques dans le modèle. Les sections représentées

constituent l’ensemble des sections sur lesquelles est évalué le modèle. Les propriétés de l’eau et les

concentrations en nutriments sont évaluées à travers les sections OVIDE et AR7W. Les transports à

travers la section traversant le détroit de Davis, OSNAP et OVIDE. R.R précise la position de la dorsale

de Reykjanes (en anglais, Reykjanes Ridge) et ABR désigne Azores-Biscay Rise.

3.1 . Sélection de la période d’analyse

47



CHAPITRE 3. ÉVALUATION DES SORTIES DU MODÈLE 48

La simulation a démarré en 1958 à partir d’un océan au repos. La figure 3.2 présente l’évolution temporelle

du volume d’eau intégré entre OSNAP et la limite nord de la mer du Labrador, entre 0 et 450 m, ce qui corres-

pond à la région d’étude du chapitre 4. Le volume d’eau prend en compte les variations saisonnières du niveau

de la mer en surface. Elle met alors en évidence une période d’ajustement rapide au cours des premières années,

suivie d’un déclin progressif pour atteindre un état quasi stable à partir de 1980 avec un cycle saisonnier clair et

une certaine variabilité à basse fréquence. Cette thèse se concentrera sur la période durant laquelle le volume

se stabilise, soit de 1980 à 2015.
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FIGURE 3.2 – Volume d’eau moyen par mois intégré sur les 450 premiers mètres entre OSNAP et

la limite Nord de la mer du Labrador.

3.2 . Température et salinité

3.2.1 . Propriétés à la surface de l’eau

Les moyennes annuelles simulées de l’océan de surface entre 1981 et 2010 (température et salinité pratique)

de l’Atlantique Nord Subpolaire sont comparées dans la figure 3.3 aux champs du jeu de données WOA18 cor-

respondant. Les panneaux (a.) et (d.) montrent un gradient positif de température de +0,4°C par 100 km (p-value

< 0.01), et de salinité de +0,03 PSU par 100 km (p-value < 0.01) entre la mer du Labrador (à -52°E et 58°N) et la

partie sud-est de la région (proche du Golfe de Gascogne à -10°E et 45°N). Cette distribution reflète le contraste

qui règne entre les masses d’eau subtropicales chaudes et salées, et celles plus froides et plus douces de l’Arc-

tique. En comparaison avec les données, le modèle est en moyenne plus froid de (-2,98 ± 1,77)°C, et moins salé

de (-0,77 ± 0,46) PSU au sud du GSP (i.e., entre 30 et 45°O et 40 et 50°N). Cette différence de température n’est

pas aussi importante qu’elle n’y parait, puisqu’elle est équivalente à l’écart-type de la température moyenne

de cette région, qui est de ± 3,51°C pour le modèle et de ± 2,70°C pour les observations. En revanche, le biais

de salinité est en moyenne plus important puisqu’il supérieur à l’écart-type (i.e., ± 0.55 PSU en moyenne pour

les observations et le modèle), mais lui-même présente un écart-type important. À l’inverse, le modèle est plus

chaud le long des courants de bord du GSP, notamment entre 50-68°N et 50-60°O où le biais moyens est de

(0.54 ± 1.28)°C. Un biais similaire longe la pente du continent nord-américain où il atteint un maximum de -

6,44°C [Wang et al., 2016]. Un excès de salinité de (0.18 ± 0.61) PSU est également présent sur l’ensemble de

partie ouest de la région, jusqu’au méridien 40°O. Ces biais sont néanmoins à prendre avec précaution car les
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données du WOA ne sont pas complètes, notamment au nord de la mer du Labrador, et dans la partie est de la

région où les mesures de la salinité restent parcellaires (voir les pointillés sur la Fig. 3.3).
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FIGURE 3.3 – Bais moyen de température et salinité de surface entre 1981 et 2010 dans le modèle

en comparaison à l’ensemble de données du WOA18. (colonne gauche). Distributions moyennes

des températures (a.) et de la salinité (d.) à la surface, ainsi que la MLD moyenne entre 1981 et 2010

dans le modèle. (colonne centrale) Observations annuelles entre 1981 et 2010 du WOA18. (colonne

droite). Différences entre les champs simulés et observés. Les deux champs du modèle ont été regrillés

sur la grille des champs du WOA qui est à la même résolution que le modèle (1/4°). La définition de la

MLD est la même pour le modèle et le jeu de données, c’est-à-dire basée sur une différence de 0.01

kg.m−3 par rapport à la surface. Les pointillés indiquent les zones où les observations sont absentes, et

où le champ du WOA montre le résultat d’une interpolation entre les données existantes.

3.2.2 . Propriétés le long des sections hydrographiques

Les distributions des températures et de la salinité dans la colonne d’eau sont évaluées le long de la section

OVIDE, située à l’est du GSP, et de la section AR7W, qui traverse la mer du Labrador.

OVIDE À OVIDE, des mesures biannuelles offrent la possibilité d’étudier, sur toute la profondeur, la variabilité

sur 10 ans des propriétés de l’eau entre le Groenland et la péninsule ibérique. Une première comparaison des

distributions des propriétés de l’eau en 2002 est présentée dans la figure 3.4. À titre d’exemple, la première an-

née d’échantillonnage a été choisie, l’ensemble des années présentant des répartitions de biais cohérentes entre

elles. Dans le modèle, et contrairement aux observations, la température et la salinité présentent des contours

similaires. Des panneaux (a.) et (b.) peuvent être distingués : à l’est de la section et en subsurface, l’eau méditer-

ranéenne (MW), et en surface, l’eau centrale de l’Atlantique Nord (NACW) comme présentée par Daniault et al.
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[2016] (Fig. 3.5). Au-dessus de la dorsale de Reykjanes, l’eau modale subpolaire (SPMW) se distingue légèrement.

Dans le modèle, il est plus difficile de distinguer les masses d’eau dans le fond de la colonne d’eau. Néanmoins,

il semble aussi difficile de les distinguer sans interpoler les observations (Panneaux (c.)-(d.)). Les biais les plus

importants de température (i.e, 3.99°C) et de salinité (= 0.94 PSU) se situent dans les mille premiers mètres, où

l’eau méditerranéenne est nettement plus chaude et plus salée dans le modèle que dans les observations. Elle est

plus étendue verticalement, déplaçant sa limite avec la NACW plus en surface. La NACW est également réduite

dans son extrémité ouest, expliquant le biais négatif situé en sub-surface avant le deux-millième kilomètre.
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FIGURE 3.4 – Température et salinité mesurées et simulées le long de la section OVIDE en 2002. Par

souci de cohérence, les champs du modèle ont été moyennés sur les mois durant lesquels les mesures

ont été réalisées (c’est-à-dire de juin à juillet). Les abréviations font soit référence à des structures

topographiques (RR pour Reykjanes Ridge, et ABR pour Azores-Biscay Rise), soit à des masses d’eau

(MW pour Mediterranean Water, NACW pour North Atlantic Central Water, et SPMW pour SubPolar

Mode Water)
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FIGURE 3.5 – Salinité (haut) et température potentielles moyennées entre 2002 et 2012 et inter-

polées à partir d’observation in-situ le long de la section OVIDE d’après Daniault et al. [2016].

Les abbréviations font référence aux principales masses traversant la section OVIDE entre le Groenland

et la péninsule ibérique. D’ouest en est se trouve : RAW (Recirculating Atlantic Water), LSW (Labrador

Sea Water), DSOW (Denmark Strait Overflow Water), ISOW (Iceland–Scotland Overflow Water), ISW

(Icelandic Slope Water), SPMW (Subpolar Mode Water), SAIW (Subarctic Intermediate Water), NEADW

(North East Atlantic Deep Water), LNEADW (North East Atlantic Deep Water), NACW (North Atlantic

Central Water), et MW (Mediterranean Water).

AR7W Les données de la section AR7W ont été répétées de 1992 à 2015. Tout comme à OVIDE, les schémas

de biais du modèle entre les années d’échantillonnage sont cohérents entre eux. L’année 1994 a été choisie pour

l’évaluation car Yashayaev [2007] fournissent une description des masses d’eau traversant la section pour cette

année (Fig. 3.6.(a.-b.)). La section AR7W traverse la mer du Labrador, où se forme la LSW (en anglais, Labrador

Sea Water) par convection profonde. Dans le fond de la colonne d’eau (à 100 m du fond d’après Yashayaev

[2007]) se trouve l’eau de débordement du détroit du Danemark (DSOW, de l’anglais Danemark Strait Overflow

Water), très froide et plus salée que la surface (Fig. 3.6.a.,c.). Au-dessus repose la NEADW (NorthEast Atlantic

Deep Water), identifiable dans les observations par une zone plus salée (en jaune, Fig. 3.6.d.), située en dessous

de 2500 m de profondeur. D’après Yashayaev [2007], la LSW se situe au-dessus de la NEADW, soit entre 500

et 2400 m de profondeur [Yashayaev, 2007] et a une température inférieure à 2,8°C et une salinité inférieure à

34,84 PSU.

Dans le modèle, les températures et les salinités ne suivent pas la même distribution que celles décrites par

Yashayaev [2007]. Au lieu de cela, la partie est de la section (à partir de 600 km de la côte canadienne) est légè-



CHAPITRE 3. ÉVALUATION DES SORTIES DU MODÈLE 52

rement plus froide (température moyenne de (3,17 ± 0,76)°C) que la partie ouest (3,36 ± 0,82)°C. Ceci est dû à la

prolongation d’une masse d’eau froide (dont la température est comprise entre 2,5°C et 2,6°C) entre environ 500

et 3000 m de profondeur (Fig. 3.6.(c.)). Cette masse d’eau peut être assimilée à la convection profonde intense

qui a eu lieu en 1994 dans le modèle et qui a entraîné l’approfondissement de la couche de mélange jusqu’à

2280 m de profondeur, et jusqu’à 2810 m l’année précédente. Par conséquent, il est supposé que cette masse

d’eau soit équivalente à la LSW dans le modèle. En outre, la distribution de la salinité montre un lien entre la

subsurface et le fond de la colonne d’eau via l’isohaline 34,91 (Fig. 3.6.(d.)). Contrairement à la température, les

valeurs de salinité sont plus élevées à l’est ((34,83 ± 0,22) PSU) qu’à l’ouest ((34,79 ± 0,30) PSU). Au fond de la

colonne d’eau (en dessous de l’isopycne 28,905 kg.m−3), se trouve une masse d’eau qui est en moyenne plus

chaude de (0,80 ± 0,19)°C et plus salée de (0,05 ± 0,01) PSU que dans les observations. La structure caracté-

ristique de la NEADW, qui crée le contraste de température et de salinité entre l’eau froide du fond, et la LSW

[Yashayaev, 2007], est difficile à distinguer dans le modèle. Enfin, les écarts les plus importants de température

et de salinité se trouvent en surface, le long des bords où le modèle est plus chaud ((1,74 ± 1,33)°C) et plus salé

((0,21 ± 0,26) PSU), confirmant les biais positifs de surface observés autour du GSP dans la figure 3.3.

Variabilité interannuelle le long des sections AR7W et OVIDE Afin d’évaluer la variabilité interan-

nuelle des champs de température et de salinité du modèle, la figure 3.7 présente les anomalies de température

et de salinité dans les 100 premiers mètres de profondeur des sections AR7W et OVIDE par rapport à la moyenne

long-terme. La moyenne long-terme correspond à la moyenne sur l’ensemble des années d’échantillonnage, soit

de 1992 à 2015 pour la section AR7W et de 2002 à 2012 pour la section OVIDE. Le long de la section AR7W,

les anomalies de température et de salinité (Fig. 3.7. a. et c.) dans les 100 premiers mètres du modèle et des

observations par rapport à la moyenne à long terme sont très similaires. Le réchauffement du milieu des années

1990 est bien reproduit dans le modèle, tout comme la variabilité interannuelle plus marquée de la salinité.

À OVIDE, la variabilité interannuelle de la température et de la salinité est faible par rapport aux moyennes

des champs dans les 100 premiers mètres de la section du modèle (11.5 ± 3.9 °C et 35.08 ± 0.5 PSU) et des

observations (11.4 ± 4.3 °C et 35.30 ± 0.8 PSU). Le biais moyen entre le modèle et les observations n’est pas

constant, mais varie entre -0.18 et 0.48°C pour la température et entre -0.33 et -0.1 PSU pour la salinité. Cette

variabilité témoigne de différences dans leurs variations. Les anomalies de salinité sont plus cohérentes entre le

modèle et les observations que celles de la température. Les variations de température et de salinité observées

ont des amplitudes plus importantes que celles des champs du modèle (Fig. 3.7). Cependant, il est à noter que

l’écart-type des anomalies à OVIDE est plus grand que l’amplitude des anomalies du modèle et des observations.
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FIGURE 3.6 – Température et salinité mesurées et simulées le long de la section AR7W en 1994,

années où a eu lieu une convection profonde intense. La première colonne montre les champs de

température, et la seconde colonne ceux de la salinité. La première ligne présente les figures publiées

par Yashayaev [2007], la seconde ligne montre les champs moyen du modèle sous des points colorés

correspondant aux mesures ”brutes” de température et de salinité mesurées le long de la section.

La troisième ligne correspond à la différence entre les champs du modèle et ceux des observations.

Les panneaux (e.-f.) permettent de visualiser l’ensemble des points d’observations existants. Pour les

panneaux (c.) et (b.), moins les points sont visibles, plus la différence entre le modèle et les observations

est faible. Les lignes noires représentent les isopycnes 27.800 et 27.905 dans le modèle. Les lignes

blanches correspondent aux isolignes propres à chaque champ. Les abbréviations des masses d’eau

sont les mêmes que celles de la Fig. 3.5.
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FIGURE 3.7 – Anomalies de température (°C) et de salinité (PSU) moyennes sur les 100 premiers

mètres de profondeur par rapport à la moyenne à long-terme le long des sections AR7W (a. et

c.) et OVIDE (b. et d.). La moyenne à long-terme correspond au champ moyens sur l’ensemble de la

période couverte par les données, soit de 1992 à 2015 pour la section AR7W et de 2002 à 2012 pour

OVIDE. Les lignes et points (resp., carrés) indiquent la valeurs des anomalies moyennes et l’ombre

colorée donne l’étendue de l’écart-type du modèle (resp., des observations). À OVIDE, l’écart-type

n’est pas montré pour donner plus de visibilité aux anomalies. Les écart-types du modèle pour la

température et la salinité sont de ± 3.9°C et 0.5 PSU, et de ± 4.3°C et ± 0.7 PSU pour les observations.

Ils sont supérieurs à l’amplitude des anomalies.
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3.3 . Couche de mélange

Les panneaux g. à i. de la figure 3.3 montrent des distributions très différentes entre la MLD moyenne sortie

du modèle et celle issue du jeu de données du WOA18. En moyenne annuelle sur la période 1981-2010, le mo-

dèle présente une couche de mélange plus fine que celle des observations, notamment en mer d’Irminger et à

l’est du GSP. Ceci semble dû à des valeurs hivernales plus faibles dans le modèle (valeurs moyennes entre 100 et

200 m en mer d’Irminger, là où une MLD entre 500 et 800 m est observée d’après le WOA18). La mauvaise repré-

sentation de la convection profonde en mer d’Irminger est confirmée en 1997 par Bacon et al. [2003], année où

la MLD était la plus importante. En 1997, la MLD atteint les 1000 m de profondeur [Bacon et al., 2003], tandis que

la même année, la profondeur maximale de la couche de mélange n’est que de 494 m dans le modèle. La zone

de convection en mer du Labrador semble néanmoins bien représentée en termes d’intensité et de position.

La valeur la plus représentative de la convection profonde est la profondeur maximale annuelle de la couche de

mélange (appelée MLD maximale). La MLD maximale à l’échelle du GSP, située en mer du Labrador, est compa-

rée à la valeur maximale annuelle calculée à partir des observations de Yashayaev and Loder [2016] entre 1980 et

2015 (Fig. 3.8). Les observations montrent une diminution progressive de la MLDmaximale à partir de 1994, alors

que le modèle montre une diminution brutale de la MLD entre 1993 et 1995, suivie d’une période de minima à

faible variabilité interannuelle. Il est important de noter que les extrêmes de la MLD maximale dans le modèle

et les observations ne concordent pas toujours. De plus, le modèle présente une variabilité de 2 à 4 ans d’une

ampleur relativement élevée par rapport aux observations. En effet, Courtois et al. [2017] ont montré que lors

d’événements de forte convection profonde, l’utilisation d’un critère de densité n’était pas le plus approprié car

il est sujet à une compensation par la température et la salinité conduisant à une surestimation des modèles. Il

serait alors préférable d’utiliser une méthode basée sur la température ou la salinité afin d’éviter ce type de biais

[Courtois et al., 2017]. Étant donné que cette thèse se concentre sur l’étude des tendances et des anomalies sur

des périodes s’étendant de 8 à 10 ans, il a été décidé de conserver ce critère de manière à bénéficier d’un critère

calculé au pas de temps du modèle.

1980 1990 2000 2010

1000

2000

3000

M
LD

(m
)

J M M J S N

0

200

400

600

800

M
LD

(m
)

Modèle Observationsa. b.

FIGURE 3.8 – Évolution saisonnière de la MLD moyenne et temporelle de la profondeur maximale

de la couche de mélange (MLD maximale) en mer du Labrador à partir des observations de la

réanalyse duWOA (a., en orange) ainsi que de Yashayaev and Loder [2016] (b., en orange), et du

modèle (en bleu). La définition de la MLD est la même pour le modèle et les observations, c’est-à-dire

basée sur une différence de 0.01 kg.m−3 par rapport à la surface. Les moyennes mensuelles présentées

dans le panneau a. couvrent les années de 1981 à 2010.

3.4 . Nitrate, Phosphate et silice dissoute

3.4.1 . Concentrations de surface

Les concentrations moyennes de NO3, de PO4 et de DSi (Fig. 3.9) sont présentées de la même manière

que les champs physiques (Fig. 3.3). Dans le modèle, les PO4 et NO3 présentent une distribution similaire. Leurs

concentrations sont maximales dans la zone de convection située en mer du Labrador, où les NO3 atteignent



CHAPITRE 3. ÉVALUATION DES SORTIES DU MODÈLE 56

des concentrations maximales de 11,98 μM, et les PO4 de 0,84 μM). Puis, les concentrations diminuent progres-

sivement autour de cette région, respectivement de +0.27 μM par 100 km pour les NO3 et de +0,02 μM pour

les PO4 entre la partie nord-ouest (à -52°E et 58°N) et la partie sud-est (-10°E et 45°N) de la région subpolaire.

Les observations présentent une distribution légèrement différente. Les concentrations en NO3 et PO4 les plus

élevées se trouvent au centre du GSP (maximum de 11,86 μM pour les NO3, et de 0,85 μM pour les PO4), au

sud de la mer d’Irminger, et au sud du détroit d’Hudson, soit à proximité des zones de convection présentées

en figure 3.3.(h.) Malgré une distribution différente, les amplitudes sont bien respectées (écart de 0,8 μM pour

les NO3, et de 0,01 μM pour les PO4). Les figures 3.3.(c.) et (f.) présentent la différence de concentration entre

les champs du modèles et les observations pour, respectivement les NO3 et les PO4. Elles montrent ainsi que le

modèle est en moyenne trop riche en NO3 de (1,30 ± 2,21) μM et en PO4 de (0,08 ± 0,16) μM à l’ouest de 40°O.

En revanche, il est plus pauvre en NO3 de (-0.47 ± 1.27) μM et en PO4 de (0.002 ± 0.084) μM à l’est de 40°O. Ce

schéma d’anomalies rappelle celui des températures et de la salinité, notamment par rapport aux concentrations

en NO3. Cela suggère la présence d’une masse d’eau plus chaude, plus salée et plus riche en PO4 et NO3 dans le

modèle. Le modèle est également moins concentré dans les zones de maxima du jeu de données. Ceci pourrait

être une conséquence de l’absence de convection profonde en mer d’Irminger dans le modèle. Comme pour la

température et la salinité, il faut noter encore une fois que les biais les plus forts sont situés dans les zones où

les observations ne sont pas présentes, mais sont le produit de l’interpolation du jeu de données (pointillés ; Fig.

3.3). De plus, initialement, le modèle est résolu au quart de degrés alors que les jeux de données du WOA18

sont résolus au degré. Par conséquent, on suppose que le modèle résout plus de structures que le WOA18.

Les concentrations en DSi présentent une distribution différente, avec un gradient positif partant du nord-

ouest et s’étendant vers le sud-est (+0.14 μM par 100 km ; p-value < 0,01), d’où s’écoulent les courants venus

d’Arctique. La mer du Labrador se distingue précisément par des concentrations supérieures à ses alentours (i.e.,

présentent des concentrations de 6 à 8 μM, contre 4 à 6 μM autour ; Fig. 3.3.(g.)). Les concentrations issues du

WOA18 montrent une distribution similaire avec des concentrations de l’ordre de 6 à 9 μM localisées en mer du

Labrador, se propageant d’ouest en est entre le Canada et le Cap Farvel. Cependant, le gradient de concentration

est plus homogène dans l’ensemble de la région dans le jeu de données que dans le modèle, ce qui entraîne un

biais moyen négatif de (-0,04 ± 1,18) μM dans l’ensemble de l’Atlantique Nord Subpolaire (47-65°N, 0-60°O). Le

modèle présente des concentrations plus élevées, en moyenne de (1.43 ± 1.75) μM à l’ouest de 50°O, c’est-à-

dire le long des courants d’origine Arctiques, sur les bancs et au sud de Terre-Neuve, le long desquels s’écoulent

également les masses d’eau d’origine Arctique.

3.4.2 . Concentrations le long des sections hydrographiques

OVIDE Comme attendu, les concentrations le long de la section OVIDE sont distribuées en ordre croissant

entre la surface et le fond (Fig. 3.10). En contraste avec ce gradient, l’eau méditerranéenne (MW) se distingue

encore une fois par des concentrations plus faibles (< 12 μM pour le NO3, < 0.8 μM pour le PO4, et < 6 μM pour

la DSi) que l’eau environnante. La NACW se caractérise par des masses d’eau encore plus pauvres en nutriments.

Entre ces deux masses d’eau, le modèle est plus riche en NO3 (1.67 ± 1.19 μM), en PO4 (0.15 ± 0.11 μM) et en

DSi (1.50 ± 1.22 μM) que les observations. Malgré cela, il a tendance à être plus pauvre en NO3 dans les deux

mille premiers mètres de profondeur avec un biais moyen de (-2.5 ± 2.1) μM. Pour l’ensemble des nutriments,

le modèle est plus riche dans le fond de la colonne d’eau, notamment en DSi le long de la pente groenlandaise

(biais maximal de +11.50 μM, soit +42% de la valeur observée), et est aussi bien plus pauvre en DSi le long

de la pente entre la dorsale de Reykjanes et l’ABR (jusqu’à -18.4 μM, soit 157% de la valeur observée), zone où

s’écoule une partie de l’eau de débordement entre l’Islande et l’Écosse (ISOW, Iceland-Scotland OverflowWater ;

Daniault et al. [2016]).
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FIGURE 3.9 –Baismoyen de PO4,NO3 et DSi de surface entre 1981 et 2010 dans lemodèle comparé

aux données WOA18. (colonne gauche) Concentrations moyennes de PO4 (a.), de NO3 (d.) et de DSi

(g.) à la surface entre 1981 et 2010 dans le modèle, (colonne centrale) idem pour le jeu de données.

(colonne droite) Différences moyennes entre le modèle et les observations. Les champs du modèle ont

été regrillés sur la grille du WOA18 qui a une résolution de l’ordre du degré. Les pointillés indiquent les

zones où les observations sont absentes, et où le champ duWOAmontre le résultat d’une interpolation

entre les données existantes.

AR7W À travers la section AR7W, les distributions des concentrations des trois nutriments dans lemodèle sont

similaires entre elles, mais diffèrent des distributions de la température et de la salinité. En particulier, le contraste

entre la partie est et la partie ouest de la section est absent dans lemodèle. En comparaison avec les observations,

le modèle sous-estime les concentrations des 3000 premiers mètres de NO3 de (-0.99 ± 1.82) μM, de PO4 de

(-0.16 ± 0.12) μM, et de DSi de (-0.18 ± 2.50) μM. En revanche, il surestime toutes les concentrations au-delà

de 3000 m de profondeur. L’écart moyen entre les concentrations en nutriments du modèle et des observations

est de (15.89 ± 3.58) μM pour la DSi, ce qui est cinq fois supérieur à l’écart-type des concentrations simulées à

cette profondeur, et équivaut à 58% de la moyenne. Les biais équivalents des concentrations en NO3 et PO4,

c’est-à-dire en-dessous de 3000 m de profondeur, sont relativement plus faibles. Ils sont de (3.86 ± 1.04) μM

pour le NO3, et de (0.17 ± 0.08) μM pour le PO4. Le tableau 3.1 fournit les concentrations minimales, maximales,

moyennes et les écarts-types du modèle et des observations à l’échelle de la section complète. Il confirme que

les concentrations en PO4 et en NO3 du modèle sont en moyenne plus faibles que celles observées, et avec une

amplitude plus importante (c’est-à-dire présentant un intervalle de valeurs plus grand). La valeur maximale des

concentrations en DSi du modèle est plus de deux fois supérieure à celle observée. Cette différence provenant

du fond semble être liée au biais sur les concentrations en DSi qui a été remarqué sur la pente groenlandaise.

Variabilité interannuelle le long des sections AR7W et OVIDE Tout comme pour les champs de tem-

pérature et de salinité à 100 m, les anomalies de concentrations en macro-nutriments du modèle suivent celles

des observations à travers la section AR7W (Fig. 3.12). La variabilité interannuelle à OVIDE présente encore une
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FIGURE 3.10 – Concentrations en PO4, NO3 et DSi mesurées et simulées le long de la section OVIDE

en 2002. En ligne sont organisées les concentrations moyennes en nutriments (PO4, NO3 et DSi) du

modèle (première colonne) et des observations (deuxième colonne), ainsi que la différence entre les

champs du modèle et ceux des observations.

TABLE 3.1 – Descriptions statistiques des concentrations en macro-nutriments issues du modèle

et des observations le long de la section AR7W et sur toute la profondeur. Unité en μM.

NO3 PO4 DSi

Modèle Observations Modèle Observations Modèle Observations

Min 1.62 1.99 0.38 0.51 2.63 3.68

Max 18.59 17.07 1.27 1.25 31.58 13.29

Moyenne 11.56 13.52 0.83 1.04 7.95 9.28

Écart-type 2.94 2.67 0.16 0.15 4.30 1.70

fois un écart-type supérieur aux anomalies de concentrations en nutriments. Cela reflète la forte variabilité spa-

tiale des 100 premiers mètres de profondeur de la section. Tout comme pour la température et la salinité, les

anomalies sont proches de zéro. Alors que le modèle présente des oscillations presque identiques entre les

trois nutriments, c’est-à-dire une tendance négative et un maximum en 2006, les concentrations de nutriments

semblent presque dissociées dans les observations. Néanmoins, l’ensemble des concentrations ont tendance à

s’affaiblir entre 2002 et 2012. Le petit nombre de données ne nous permet cependant pas de vérifier statistique-

ment la significativité de cette tendance.
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FIGURE 3.11 – Concentrations en NO3, PO4 et DSi mesurées et simulées le long de la section

AR07W en 1994. À chaque nutriment disposé en lignes, correspond la présentation de sa concen-

tration moyenne (première colonne) et de la différence entre la concentration simulée et observée

(deuxième colonne). Les panneaux de la première colonne montrent le champ correspondant au mo-

dèle en fond, et celui des observations par des points.
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FIGURE 3.12 – Anomalies de NO3, PO4 et DSi (μM) des 100 premiers mètres de profondeur par

rapport à la moyenne long-terme le long des sections AR7W (première colonne) et OVIDE (se-

conde colonne). La moyenne long-terme correspond au champs moyen sur l’ensemble de la période

couverte par les données, soit de 1992 à 2015 à AR7W, et de 2002 à 2012 à OVIDE. Les lignes et les

points (resp., carrés) indiquent la valeurs des anomalies moyennes. L’ombre colorée donne l’étendue

de l’écart-type du modèle (resp., des observations). À OVIDE, l’écart-type n’est pas montré pour don-

ner plus de visibilité aux anomalies. Les écart-types du modèle pour le NO3, le PO4 et la DSi sont

respectivement de ± 2.59 μM, de ± 0.18 μM, et de 0.85 μM. Ceux des observations sont égales à ± 4.34

μM, ± 0.28 μM et ± 1.94 μM, respectivement pour le NO3, le PO4 et la DSi.
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3.5 . Transport d’eau et de nutriments

Dans le modèle, les transports de volumes d’eau et de nutriments ont été calculés le long de sections hydro-

graphiques. Afin de maintenir une cohérence dans l’ensemble de l’évaluation du modèle, celle-ci se concentre

principalement sur la section OVIDE pour la partie Est du GSP, et sur la section OSNAP ainsi qu’à travers le détroit

de Davis pour la partie Ouest. Pour ce faire, nous utilisons les transports calculés par Daniault et al. [2016] et

Fontela et al. [2019] respectivement pour le transport de volume d’eau et de nutriments à travers OVIDE. De plus,

nous nous appuyons sur les valeurs relevées dans les travaux de Torres-Valdés et al. [2013] et Curry et al. [2014]

pour la section du détroit de Davis, ainsi que sur celles de Lozier et al. [2019] pour la section OSNAP (Tableau A).

Les transports nets de volume du modèle sont le produit de l’intégration du transport effectif à chaque

point de grille de la section. Cette méthode présente l’avantage d’avoir été calculée en ligne, c’est-à-dire au pas

de temps du modèle. Le transport de nutriments a été calculé hors ligne en multipliant le transport de volume

d’eau net mensuel par les concentrations moyennes mensuelles.

Le transport d’eau à travers la section OVIDE est calculé à partir d’un modèle inverse [Daniault et al., 2016].

Ce modèle inverse repose sur la méthode de Lherminier et al. [2007] et sur l’hypothèse que les différences de

densité entre les stations de la section sont dues aux variations horizontales du courant. Ainsi, à partir d’obser-

vations in situ de température et de salinité (Section 3.2.2), ainsi que de mesures de vitesses, le modèle inverse

résout le champ de vitesse géostrophique à travers l’ensemble de la section en respectant les lois de conser-

vation de la masse. Pour conserver la masse, une contrainte sur le transport net de volume d’eau de (1 ± 3) Sv

est appliquée pour la section OVIDE. Fontela et al. [2019] ont calculé les transports de nutriments (NO3, PO4

et DSi) à travers la section OVIDE à partir du transport d’eau basé sur le modèle inverse décrit ci-dessus et des

observations de concentrations en nutriments.

À travers la section croisant le détroit de Davis, Curry et al. [2014] ont calculé le transport d’eau en multi-

pliant les données de vitesses mesurées le long de la section par l’aire de cette section. Les champs de vitesses

ont été reconstruits à travers l’ensemble de la section par objective mapping. La méthode utilisée est la même

que celle présentée par Lozier et al. [2019].

De leur côté, Torres-Valdés et al. [2013] ont calculé le transport à travers le détroit de Davis avec une ap-

proche similaire à Daniault et al. [2016]. Ils ont utilisé un modèle inverse décrit par [Wunsch, 1996]. Étant donné

que le modèle ne tient pas compte des transports par le détroit de Fury et Hecla, une incertitude de 0.05 Sv a

été appliquée, en plus d’une incertitude de 5 mSv pour l’eau douce [Torres-Valdés et al., 2013].

OVIDE Le transport net de volume d’eau entre 2002 et 2012 à travers la section OVIDE (Tableau A) est prin-

cipalement négatif (i.e., vers le sud et vers l’ouest) dans le modèle, alors qu’il est plutôt positif d’après Daniault

et al. [2016]. Néanmoins, Le transport d’eau entre dans l’intervalle du transport net calculé à partir des obser-

vations données par l’incertitude de ± 3 Sv associée. Les transports nets de NO3 et de PO4 simulés sont de

moindre amplitude par rapport à ceux calculés par Fontela et al. [2019] pour les mêmes années puisqu’ils oscil-

lent, respectivement entre -34.91 et -8.78 kmol/s et de -2.41 à -0.81 kmol/s (Tableau A). En comparaison, Fontela

et al. [2019] ont calculé des transports de NO3 variant entre -19,83 et 29,18 kmol/s et de PO4 de -5,05 à 1,49

kmol/s tous les deux ans entre 2002 et 2014. L’amplitude des oscillations est plus cohérente pour la DSi, avec

des transports variant de -39.89 à 6.79 kmol/s dans le modèle, et de -62,29 et 51,28 kmol/s dans les observa-

tions. Néanmoins, les valeurs absolues restent trop faibles. Malgré des écarts sur les valeurs intégrées, le modèle

présente un transport cumulé le long de la section cohérent avec les observations à la fois en intensité et en va-
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riabilité (Fig. 3.13). Comme pour les transports nets, le modèle présente aussi une variabilité interannuelle faible

en chaque point de la section (faible dispersion représentée par la zone en transparence bleu, Fig. 3.13). Les

principales zones de divergences entre le modèle et les observations se situent en mer d’Irminger. Le transport

de volume d’eau simulé est plus intense dans cette région où sont transportées vers l’ouest les eaux froides et

denses d’Arctique. La variabilité spatiale de la NAC (entre -32°E et -17°E) n’est pas aussi détaillée dans le modèle,

qu’elle n’est représentée par les observations, mais elle est située à l’endroit où le modèle est le plus fidèle à

Daniault et al. [2016]. C’est au environ de -20°E que les transports divergent, là où un fort courant recirculant

dans le Gyre Subtropical [Daniault et al., 2016] n’est pas représenté par le modèle .

Autour de la mer du Labrador Bien que le transport de volume d’eau à travers le détroit de Davis soit plus

ou moins cohérent avec l’estimation moyenne à long terme (2004-2010) de Curry et al. [2014], il est bien plus

faible que celui calculé par Torres-Valdés et al. [2013] durant l’été 2005. Torres-Valdés et al. [2013] ont calculé

le transports d’eau et de nutriments le long de la section Davis Strait à partir d’un modèle inverse représentant

l’océan Arctique, cette différence peut être susceptible de contribuer à la différence dans les transports obtenus

avec notre modèle et celui de Curry et al. [2014]. La différence de transport de volume entre cette étude et celle

de Torres-Valdés et al. [2013] à travers le détroit de Davis se retrouve également dans le transport de nutriments.
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FIGURE 3.13 – Transport de volume d’eau le long de la section OVIDE dans le modèle et d’après

Daniault et al. [2016]. Les transports moyens cumulés d’ouest en est le long de la section OVIDE

dans le modèle (bleu), et d’après les observations (orange) se trouve dans la partie supérieure de la

figure. La gamme des valeurs atteintes entre 2002 et 2012 est représentée par les zones colorées qui

les entourent. Dans la partie inférieure de la figure, et associés à l’axe de droite, se trouvent les profils

bathymétriques du modèle (bleu) et associés aux observations (gris).

3.6 . Limite du modèle : Accumulation de silice dissoute en profondeur

La DSOW est formée dans les mers nordiques à partir d’un ensemble de masses d’eau en provenance de

l’Arctique [Tanhua et al., 2005]. Son nom provient du fait qu’elle ”déborde” par le seuil entre le Groenland et

l’Islande avant de s’écouler vers la mer d’Irminger puis la mer du Labrador. La comparaison des champs de DSi



63

T
A
B
LE
3
.2
–
T
ra
n
sp
o
rt
s
d
e
v
o
lu
m
e
e
t
d
e
n
u
tr
im

e
n
ts

si
m
u
lé
s
e
t
ca
lc
u
lé
s
à
p
a
rt
ir
d
’o
b
se
rv
a
ti
o
n
s
le

lo
n
g
d
e
s
se
ct
io
n
s
O
V
ID
E
,
O
S
N
A
P
e
t
à
tr
a
v
e
rs

le
d
é
tr
o
it
d
e

D
a
v
is
.
L’
e
n
se
m
b
le
d
e
s
d
o
n
n
é
e
s
is
su
e
s
d
e
s
o
b
se
rv
a
ti
o
n
s
so
n
t
co
m
p
a
ré
e
s
a
u
x
tr
a
n
sp
o
rt
s
é
q
u
iv
a
le
n
ts
d
u
m
o
d
è
le
,
i.e
.
le
tr
a
n
sp
o
rt
e
st
ca
lc
u
lé
su
r
la
m
ê
m
e
se
ct
io
n
e
t

su
r
u
n
e
m
o
ye
n
n
e
d
e
(s
)
m
o
is
e
t
d
e
l’a
n
n
é
e
d
’é
ch
a
n
ti
llo
n
n
a
g
e
.
À
O
V
ID
E
,
le
s
tr
a
n
sp
o
rt
s
n
e
ts
d
e
vo
lu
m
e
e
t
d
e
n
u
tr
im
e
n
ts
o
n
t
é
té
ca
lc
u
lé
s
e
n
in
té
g
ra
n
t
le
s
tr
a
n
sp
o
rt
s

ca
lc
u
lé
s
le
lo
n
g
d
e
la
se
ct
io
n
p
a
r
D
a
n
ia
u
lt
e
t
a
l.
(2
0
1
6
)
e
t
F
o
n
te
la
e
t
a
l.
(2
0
1
9
).

S
o
u
rc
e
d
e
s
o
b
se
r-

v
a
ti
o
n
s

S
e
ct
io
n

V
o
lu
m
e
(S
v
)

N
O
3
(k
m
o
l/
s)

P
O
4
(k
m
o
l/
s)

D
S
i
(k
m
o
l/
s)

O
b
s

M
o
d
è
le

O
b
s

M
o
d
è
le

O
b
s

M
o
d
è
le

O
b
s

M
o
d
è
le

D
a
n
ia
u
lt
e
t
a
l.
,
2
0
1
6

O
V
ID
E
2
0
0
2

0
.2
4

-1
.0
2

O
V
ID
E
2
0
0
4

-0
.0
7

-1
.3
2

O
V
ID
E
2
0
0
6

1
.4

-1
.7
2

O
V
ID
E
2
0
0
8

1
.1
6

-1
.9
9

O
V
ID
E
2
0
1
0

1
.2
3

-0
.6

O
V
ID
E
2
0
1
2

1
.2
3

1
.8
9

F
o
n
te
la
e
t
a
l.
,
2
0
1
9

O
V
ID
E
2
0
0
2

-1
0
.9
4

-1
7
.1
2

-1
.5

-1
.2
7

5
1
.2
8

-3
7
.0
5

O
V
ID
E
2
0
0
4

-1
0
.1
7

-3
4
.9
1

-1
.5
1

-2
.3
8

0
.0
5

-3
9
.8
9

O
V
ID
E
2
0
0
6

2
9
.1
8

-1
9
.3
5

1
.4
9

-1
.5

-1
.2
6

-1
6
.4
4

O
V
ID
E
2
0
0
8

-3
.7
1

-1
5
.6
2

0
.3

-1
.1
2

1
0
.4
4

4
.7
5

O
V
ID
E
2
0
1
0

-1
9
.8
3

-3
2
.9
9

-5
.0
5

-2
.4
1

-6
2
.2
9

-2
0
.6
7

O
V
ID
E
2
0
1
2

2
2
.7
7

-8
.7
8

0
.6
3

-0
.8
1

3
8
.4
9

6
.7
9

O
V
ID
E
2
0
1
4

-1
0
.7
3

-2
1
.8

-1
.1
3

-1
.6

-4
5
.9
3

-2
3
.4
1

C
u
rr
y
e
t
a
l.
(2
0
1
4
)

D
é
tr
o
it
d
e
D
a
vi
s
-1
.6
±
0
.2

-1
.3
0
±
0
.2
5

T
o
rr
è
s-
V
a
ld
è
s
e
t
a
l.

(2
0
1
3
)

-3
.1
±
0
.3

-1
.9
0
±
0
.2
4

-3
1
.3
±
3
.6

-1
0
.5
3
±
2
.2
1

-3
.7
±
0
.4

-1
.3
1
±
0
.1
6

-4
2
.9
±
5
.2

-1
9
.8
2
±
1
.0
6

L
o
zi
e
r
e
t
a
l.
(2
0
1
9
)

O
S
N
A
P

-1
.6
±
0
.2

-1
.7
±
0
.7



CHAPITRE 3. ÉVALUATION DES SORTIES DU MODÈLE 64

entre les observations et le modèle le long de la section AR7W a révélé la présence d’un important biais de

silice au fond de la section, pour les eaux d’une densité supérieure à 27,90 kg.m−3. Les concentrations de DSi des

eaux de densité potentielle égale à 27,90 kg.m−3 (Fig. 3.14) montrent une continuité entre les concentrations de

DSi d’origine subtropicale et antarctique, et celles observées dans la mer d’Irminger à travers la section OVIDE

ainsi que dans la mer du Labrador à travers la section AR7W. Contrairement à ce qui était attendu, il est difficile

d’associer les concentrations observées dans les mers nordiques à celles étudiées dans ces sections. La tendance

observée dans les couches profondes du modèle n’est donc pas directement liée à la DSOW.
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FIGURE 3.14 – Concentration de DSi à une densité potentielle égale à 27.90 ± 0.5 kg.m−3 dans le

modèle en moyenne en 2015.

3.7 . Conclusion

En conclusion, le modèle présente des biais positifs en surface dans l’Atlantique Subpolaire, avec un excès

de sel (0.18 ± 0.61 PSU), de NO3 (1.30 ± 2.21 μM), de PO4 (0.08 ± 0.16 μM) et de DSi (1.43 ± 1.75 μM), ainsi

qu’une sur-estimation de la température (0.54 ± 1.28 °C) autour du GSP, le long des pentes continentales et

au nord de la mer du Labrador. À l’inverse, des biais négatifs sont observés au centre du GSP en NO3 (-0.47 ±

1.27 μM) et en DSi (-0.04 ± 1.18 μM), ainsi qu’en salinité au sud du GSP (-0.77 ± 0.46 PSU). Malgré ces biais,

les variations moyennes de la température, de la salinité et des concentrations en nutriments à travers les 100

premiers mètres de la section AR7W en mer du Labrador correspondent à celles des observations. En revanche,

cette cohérence n’est pas constatée à travers la section OVIDE. Le modèle sous-estime en moyenne la profon-

deur de la MLD dans l’ensemble du GSP, principalement en mer d’Irminger. Néanmoins, le modèle reproduit
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correctement le maximum annuel de la MLD en termes de variabilité et d’intensité, bien qu’il surestime légè-

rement les événements les plus intenses et présente un déclin post-1993 plus abrupt que les observations. La

LSW, issue de la convection profonde en mer du Labrador, a été identifiée à travers la section AR7W. Cepen-

dant, dans le modèle, la LSW est principalement localisée dans la partie est de la section, tandis qu’elle est au

coeur de la section observée, indiquant un léger décalage de la zone de convection dans le modèle. À l’est du

GSP, la comparaison des champs du modèle avec les observations met en évidence une bonne représentation

des masses d’eau chaudes, salées et pauvres en nutriments en surface (MW, NACW) par rapport aux masses

d’eau environnantes. Les principaux biais à travers cette section concernent la MW, qui est plus chaude (jusqu’à

+3.99°C) et plus salée (jusqu’à 0.94 PSU). Elle est également moins riche en NO3 dans les 2000 premiers mètres

(-2.5 ± 2.1 μM). L’analyse des concentrations en nutriments à travers les sections AR7W et la partie ouest de la

section OVIDE met en évidence une des limites majeures du modèle, à savoir sa mauvaise représentation des

concentrations en DSi au fond de la colonne d’eau. On constate un biais de DSi pouvant atteindre +11.50 μM

sur la pente groenlandaise de la section OVIDE. Un biais moyen de (15.89 ± 3.58 μM) est également observable

dans le fond de la section AR7W. L’analyse des concentrations de DSi en fonction de la densité potentielle (>

29.90 kg.m−3) révèle une origine commune de ces masses d’eau avec les eaux subtropicales et antarctiques.

Les transports de volume d’eau et de nutriments autour de la mer du Labrador se situent dans la fourchette de

valeurs fournies par Curry et al. [2014] et Lozier et al. [2019]. Dans la partie est de la zone d’étude, le modèle

reproduit de manière détaillée le transport le long de la section OVIDE, malgré une faible variabilité interan-

nuelle et un transport net résultant de signes opposés. Les transports nets à travers la section OVIDE, calculés

à partir des champs du modèle, ne concordent pas totalement avec ceux dérivés des observations. Cependant,

le transport d’eau du modèle se situe dans l’incertitude induite par la contrainte de conservation de la masse

appliquée dans le modèle inverse utilisé pour estimer les transports à partir des observations.

En résumé, le modèle présente une distribution réaliste des températures, de la salinité et des concentrations en

nutriments, tant en surface qu’en profondeur. Étant donné que cette thèse se concentre sur les changements,

l’importance des biais est réduite. Le maximum annuel de la MLD est bien situé en mer du Labrador comme

attendu. De plus, même si le déclin de la MLD au milieu des années 1990 est trop abrupt, il est présent et d’une

amplitude relative proportionnelle à la diminution observée. Cependant, l’accumulation de DSi dans le fond

de la colonne d’eau implique une utilisation limitée du modèle à une profondeur de seulement 2000 mètres.

Néanmoins, les résultats montrent à travers les sections OVIDE et le détroit de Davis que le transport net de DSi

intégré sur la colonne d’eau n’est pas autant affecté que les concentrations en DSi.
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Objectif du chapitre :

w Décrire les sorties du modèle et les comparer avec des observations afin de évaluer la

capacité du modèle à reproduire les observations.

Points clés :

w Les champs de température, de salinité et des concentrations en nutriments du modèle

présentent un fort contraste entre la couche de surface (< 100 m), la couche intermédiaire

(jusqu’à ± 2000 m) et la couche profonde (> 2000 m).

w Lemodèle a tendance à surestimer l’ensemble des variables évaluées en surface et à l’ouest

du GSP, mais à les sous-estimer au centre et à l’est du GSP.

w Il représente bien la température et la salinité dans la couche intermédiaire, mais à ten-

dance à sous-estimer les nutriments

w La couche profonde présente un excès de nutriments, et notamment de DSi.

w La variabilité interannuelle de l’ensemble des variables (température, salinité, MLD maxi-

male et concentrations en nutriments) étudiées est réaliste enmer du Labrador. Elle semble

est moins bien représentée à l’est du GSP à travers la section OVIDE où les écarts-types des

champs observés et simulés sont importants.



4 - La convection profonde comme source de variabilité principale

au déclin de DSi en mer du Labrador

4.1 . Introduction

Comme il a été vu en introduction et dans le contexte bibliographique, parmi les principales sources de

nutriments du GSP se trouve (i) les transport de nutriments d’origine Arctique, et (ii) la convection profonde

de la mer du Labrador. Sur la base de mesures indirectes de concentrations le long des courants arctiques, la

contribution de l’Arctic inflow a été supposée négligeable [Hátún et al., 2017].

Pourtant, aucune étude n’a permis de quantifiée la variabilité du transport de nutriment d’origine Arctique, alors

que sa quantification permettrait d’estimer précisément sa contribution à la variabilité du déclin de nutriments

en Atlantique Nord Subpolaire. En cause, il est proposé que le mélange vertical en mer du Labrador induit un

flux de nutriments ascendant qui domine les autres sources de nutriments [Tesdal et al., 2022]. Mais, là encore,

aucune étude n’a pu quantifier précisément les flux de nutriments issus du mélange verticale en convection

profonde.

En étant située à l’intersection entre les eaux riche en DSi d’Arctique et l’Atlantique, et le lieu d’hébergement

d’une convection hivernale profonde, la mer du Labrador est un terrain qui se veut être pertinent pour l’estima-

tion des contributions de ces deux processus physiques. Ainsi, dans cette étude, nous nous concentrons sur la

variabilité de la DSi de surface et de subsurface en mer du Labrador. Entre 1994 et le début des années 2010,

une diminution de la concentration de DSi de surface a été observée en mer du Labrador [Hátún et al., 2017,

Tesdal et al., 2022], et est supposé limiter la production des diatomées en été et à l’automne [Harrison and Li,

2007]. Dans cette étude, nous utilisons les diagnostiques en ligne du modèle couplé physique-biogéochimie

NEMO-PISCES pour quantifier le mélange vertical (i.e. l’addition de l’entrainement et de la diffusion verticale à

la base de la couche de mélange) induit par la convection profonde, d’une part. D’autre part, nous analysons

le lien entre la variabilité du transport de nutriments traversant la limite Nord de la mer du Labrador, assimilé

à l’Arctic inflow, au déclin des concentrations de DSi. L’ensemble des résultats sont présentés dans l’article qui

suit et qui a fait l’objet d’une soumission auprès de Geophysical Research Letters.
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Alizée Dale1, Marion Gehlen1, Douglas W. R. Wallace2, Germain Bénard1, Christian Éthé1, Elena
Alekseenko3

5 1Université Paris-Saclay, CNRS, CEA, UVSQ, Laboratoire des sciences du climat et de l’environnement, 91191, Gif-sur-
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Abstract.We use output of an eddy-permitting biogeochemical ocean general circulation model to investigate the drivers of
the observed decline in the pre-bloom inventory of dissolved silicate (DSi) and its InterAnnual Variability (IAV) over the
period 1980-2015. Specifically, the relative impacts of an abrupt decrease in Deep Winter Convection (DWC) and changes
in Arctic inflow on DSi concentrations at the regional scale are examined. The IAV of the upper layer DSi inventory

15 covaries with both the Arctic inflow and DWC, however, the pre-bloom decline seems driven primarily by the DWC and
associated winter vertical mixing, while the contribution of Arctic inflow is negligible. Our study suggests that the inventory
responds to natural decadal variability which is influenced by two major climate modes, the North Atlantic and the Arctic
Oscillations, with the former appearing to be the main control.

20 1 IntroductionThe Labrador Sea is a highly productive region within the Subpolar Gyre (SPG; (Harrison et al., 2013; Harrison & Li, 2008),
delimited by strong boundary currents (Lazier et al., 2002). Its particularity lies in the intense and variable deep convection
which takes place at its center (Lazier et al., 2002; Yashayaev & Loder, 2016). In the central Labrador Sea, the Net Primary
Production (NPP) is maintained by deep winter convection (Harrison & Li, 2008; Harrison et al., 2013; Yashayaev & Loder,

25 2016), which modulates nutrient fluxes, enriching the euphotic layer through vertical mixing (Harrison & Li, 2008; Harrison
et al., 2013; Yashayaev & Loder, 2016). Whereas Arctic Inflow modulates NPP on the Labrador (Tremblay et al., 2015) and
Greenland shelves (Tesdal et al., 2022). In the Labrador Sea, NPP is mainly supported by diatoms (60 to 80%; Rousseaux &
Gregg, 2013). Diatom productivity is at the base of a productive food chain that supports higher trophic levels (Conti &

CHAPITRE 4. LA CONVECTION PROFONDE COMME SOURCE DE VARIABILITÉ PRINCIPALE AU DÉCLIN DE DSI EN

MER DU LABRADOR 68

4.2 . Article soumis à Biogeosciences
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Scardi, 2010; Stock et al., 2017) including valuable fisheries, among others, of Atlantic salmon, cod, mackerel, and herring
30 (Government of Canada, Fisheries and Oceans Canada, Communications Branch, 2021).

In contrast to other phytoplankton groups which are dependent on light, nitrogen, phosphorus and iron to grow, diatoms also
require dissolved silicic acid or silicate (Si(OH)4, referred to here as DSi) to form their frustules (Egge & Aksnes, 1992;
Nelson & Dortch, 1996). DSi concentrations showed a negative trend between the mid-1990s and the late 2000s (Hátún et
al., 2017; Tesdal et al., 2022). Even though the trend appeared to reverse starting from the 2010s (Tesdal et al., 2022), the

35 decrease of DSi concentrations was reminiscent of a regime shift. This regime shift may reflect projected future conditions,
which are typically characterized by a weakening of the winter-time deep convection and a slowdown in circulation (Lenton
et al., 2008; McKay et al., 2022). Variability of winter-time deep convection appears similar to that of DSi concentration. It
weakened abruptly from 1994 onwards, shoaling from a MLD of 1000-2400 m between 1987 and 1994, to roughly 1000 m
between 1994 and the early 2000s (Lazier et al., 2002; Yashayaev & Loder, 2016), while intense events reoccured between

40 2014 and 2015 (Yashayaev & Loder, 2016). During the same period, a slowdown in the SPG circulation was observed
(Hakkinen & Rhines, 2004; Hátún et al., 2005; Hátún et al., 2017; Tesdal et al., 2022). The weakening of the SPG led to
unbalanced mixing between DSi-Rich Arctic Waters (SRAW) and a greater volume of DSi-poor waters from the south
compared with the period preceding the SPG weakening (Hátún et al., 2017). This imbalance led to water that was poorer in
DSi, reaching the Labrador Sea through the SPG circulation following the Greenland continental margin (Tesdal et al.,

45 2022). From the Arctic, the SRAW transport is also supposed to have weakened from the mid-1990s (Aksenov et al., 2016),
leading to negative anomalies in DSi concentrations along their transport pathways (Tremblay, 2002; Hátún et al., 2017)
compared to the early 1990s.
The relative importance of the contribution of advective fluxes from the Arctic, from the SPG circulation and from winter-
time deep convection to the observed variability of DSi concentration has been debated (Harrison & Li, 2008; Hátún et al.,

50 2017; McKinley et al., 2018; Tesdal et al., 2022). Such a decrease in DSi, and the potential for future regime shifts, could
have significant consequences for NPP, ranging from a reduction in primary production to changes in phytoplankton
community composition (and, potentially, sinking fluxes) due to a reduction in diatom biomass.
Here, we draw on output from an eddy-permitting ocean general circulation biogeochemical hindcast simulation to examine
and quantify the relative contributions of an abrupt decrease in winter-time deep convection and changes in Arctic inflow to

55 the variability of DSi concentrations at the scale of the Labrador Sea. Finally, we briefly put the decline in DSi into
perspective with changes in net primary production (NPP).
In Section 2, we describe the model set-up and analysis methods. In Section 3, we focus on the influence of the DSi decline
on NPP, and compare the DSi decline in the model to observations along a hydrographic section. We quantify the
contribution of Arctic Inflow to the variability of DSi inventory. The use of two metrics, annual maximum MLD and DSi

60 fluxes at the base of the mixed layer induced by vertical mixing, allows us to identify deep convection as the main
contributor to the strong decrease of DSi during the 1990s. Finally, we discuss the link between weather regimes and
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variability of DSi concentrations in relation to the physical forcing factors under investigation, and associated future
ecosystem impacts.

65 2 Material and methods
The study focuses on the area delimited by two sections to the north and south of the Labrador Sea (Fig. 1). To account for
mass transport through Hudson Strait, the northern limit is defined by a section located just to the south of Davis Strait. We
refer to this as the Northern section in the remainder of the paper. The Labrador Sea is closed to the south by the OSNAP-
West section (Fig. 1.a). To address the variability of DSi available for primary production, our analysis focuses on the upper

70 layer of the water column between 0 and 450 m depth. This depth criterion (<450 m) corresponds to the shallowest extent of
the maximum Mixed Layer Depth (MLD), as simulated by our model within the area of study.

2.1 Observational and numerical datasets
2.1.1 NEMO-PISCES model

75 The model used to evaluate physical contributions to the variability of the DSi inventory within the Labrador Sea is based
on a global configuration of the Nucleus for European Modelling of the Ocean (NEMO; stable 3.6 version; Madec et al.,
2017). The extended version of the tripolar grid eORCA has a resolution of 0.25° in longitude and 0.25° cosϕ in latitude
(eORCA025). There are 75 vertical levels with a resolution of 1 to 15 m between the surface and 200 m depth, and of 50 m
to 100 m between 500 m and 1000 m depth. The model is forced with the DRAKKAR Forcing Set (DFS) 5.2 (Dussin et al.,

80 2016) for the period 1958 to 2015 under constant pre-industrial atmospheric CO2 (284.32 ppm). The ocean general
circulation model is coupled online to the Louvain-la-Neuve sea-ice model LIM3 (Vancoppenolle et al., 2009) and the
Pelagic Interaction Scheme for Carbon and Ecosystem Studies (PISCES-v2; Aumont et al., 2015). PISCES is a
biogeochemical model which describes the lower trophic levels of the marine food web with four plankton functional types:
diatoms and nanophytoplankton, as well as micro- and meso-zooplankton. Phytoplankton growth is co-limited by 5 nutrients

85 (iron, phosphate, nitrate, ammonium and dissolved silicic acid), light, and modulated by temperature. The model has been
initialized with observation-based climatologies listed in table S3 and with external nutrient sources listed in table S4 of the
supplementary material (section 2).
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90 Figure 1: Observed (black) and simulated (red) anomalies of the DSi concentration along the AR7W section in spring
(April, May, June) relative to the mean over the 1993-2015 period for the upper (0-450 m) layer. (a) The region of study
is delimited by the OSNAP-west section to the south and a Northern section south of Hudson Strait (HS) and Davis Strait.
Model grid points that constitute the sections are shown in red. The DSi concentration profiles measured along the AR7W
section are shown in black. (b) The solid line shows average DSi concentrations anomalies (0-450 m) along the AR7W

95 section from the model (red) and observations (black). Red shaded areas represent the standard deviation of monthly
concentration anomalies in the model. The dark grey shading indicates the standard deviation of observed concentration
anomalies along the whole section.
In this study, we consider the following variables: dissolved silicate (DSi), conservative temperature, practical salinity,
effective transport, Mixed Layer Depth (MLD; defined by a density difference of 0.01 kg/m3 relative to water at 10 m depth),

100 and Sea Level Pressure from the atmospheric forcing dataset (DFS5.2). The simulation starts from an ocean at rest in 1958.
We limited our analysis to the period 1980-2015, i.e., the period from which the integrated volume between OSNAP and the
Northern section reached a quasi steady-state (Fig. S1).

2.1.2 Observational dataset
105 This study draws on several observational data sets for the evaluation of mean state and interannual variability of modeled

properties. Units were converted as needed. Details of model evaluation are presented in the supplementary material.
Modeled temperature and salinity were compared along Davis Strait to data from the 2004 R/V Knorr cruise
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(https://cchdo.ucsd.edu/cruise/316N20040922). Simulated mixed layer depths were evaluated over the 1980-2017 period
against observation-based estimates derived from a combination of Argo and CTD data across the Labrador Sea and

110 processed at the Bedford Institute of Oceanography (Yashayaev & Loder, 2016; Raimondi et al., 2021). Modeled mean
states of temperature, salinity, DSi, and MLD over the full area of study and 1981-2010 were compared to corresponding
averages computed from the World Ocean Atlas 2018 Reanalysis (https://www.ncei.noaa.gov/).

Interpolated data from the Atlantic Repeat Hydrography Line 7 West (i.e., AR7W, from GO-SHIP, WOCE, and CLIVAR
115 cruises supported by Canada’s Atlantic Zone Offshore Monitoring Program) were used to evaluate the modeled variability of

DSi. This section lies between the OSNAP, and Northern sections and data are available from 1992 to 2015
(https://cchdo.ucsd.edu). Note that DSi concentrations were mainly measured in spring or summer and that we used only the
average concentrations between 0 and 450 m in this study.

120 2.2 Methods
2.2.1 Spring bloom NPP
Total monthly NPP has been integrated from top to bottom and between April and June (the months in which the spring
bloom occurs), in order to describe NPP conditions preceding and following the trend in DSi concentration. The bloom
initiation is determined following Siegel et al (2002) as the time at which NPP exceeds its yearly median by 5%. The

125 threshold is relative to the spring bloom of a given year, thus eliminating the effects of inter-annual variability.

2.2.2 Pre-bloom DSi inventory
The variability of DSi is represented by its average pre-bloom inventory (March-April average) as a measure of its potential
to limit annual primary production. The pre-bloom DSi inventory is calculated from an integration of pre-bloom DSi

130 concentrations (μM ) of each grid cell within the entire volume of the upper layer (0-450 m) between the OSNAP and
Northern sections, multiplied by the volume of the associated grid cell. The inventories are given in teramoles (Tmol) of
DSi.

2.2.3 Contribution of the Arctic inflow
135 The annual average DSi import by transport across the Northern Section is given in Tmol and calculated by integration of the

monthly DSi transports (in kmol/s). The variability of DSi transport is assessed with reference to its annual average (1980-
2015).
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In the model, net volume transport (TRP) and net DSi transport (TRPDSi) are calculated from the meridional and zonal
components of effective transport (Teff ), following Eq. (1) and (2). The effective transport is derived from the sum of the

140 Eulerian velocity and the eddy-induced velocity diagnosed during the simulation at the model time step for each grid cell.

𝑇𝑅𝑃 =  ∫𝑒𝑎𝑠𝑡
𝑤𝑒𝑠𝑡 ∫ℎ=450𝑚

0 𝑇 𝑒𝑓𝑓 x, y, z 𝑑𝑧 𝑑𝑥,𝑦 (1)
𝑇𝑅𝑃𝐷𝑆𝑖 =  ∫𝑒𝑎𝑠𝑡

𝑤𝑒𝑠𝑡 ∫ℎ=450𝑚
0 𝑇 𝑒𝑓𝑓 x, y, z  ×  𝐷𝑆𝑖 x, y, z 𝑑𝑧 𝑑𝑥,𝑦 (2)

where [DSi] is the average nutrient concentration at the center of the two grid cells surrounding the Teff grid point (details in
145 section 2.1 of the supplementary material). Teff is located on the edges of the cells at point U or V (Fig. S7) on the type-C

Arakawa grid (Mesinger and Arakawa, 1976). z is the depth coordinate, and x, y are the zonal and meridional coordinates of
the section. Hydrographic sections have been co-localized on the model grid to select the suitable component of Teff and to
associate it with the appropriate mean concentration. Note that by convention, southward transports are negative and
northward transports are positive.

150
2.2.4 Contribution of deep winter convection
To assess the contribution of deep winter convection, we evaluated (i) the temporal evolution of the Mixed Layer Depth
(MLD), and (ii) the net exchanges of DSi at the base of the Mixed Layer (ML). The latter allows quantification of the
variability of DSi import into the ML by vertical mixing processes (Eq. (3)), i.e. entrainment or detrainment of DSi at the

155 ML base (positive sign for detrainment and negative for entrainment to the ML) and the contribution of vertical diffusion of
DSi across the ML base. These terms were computed during the simulation and, at the time step of the physical model. In
order to compare the contribution of import by vertical mixing to the variability of the DSi inventory, it has been converted
from kmol/s to an annual amount (Tmol of DSi) as was done with the DSi transport across the Northern section.

160 𝑉𝑒𝑟𝑡𝑖𝑐𝑎𝑙 𝑚𝑖𝑥𝑖𝑛𝑔 =  (𝑘𝑧𝜕𝑧 DSi 𝑚𝑙𝑑
𝑉𝑒𝑟𝑡𝑖𝑐𝑎𝑙 𝑑𝑖𝑓𝑓𝑢𝑠𝑖𝑜𝑛

 −  DSi 𝑚𝑙𝑑 ∙𝜕𝑡𝑚𝑙𝑑
𝐸𝑛𝑡𝑟𝑎𝑖𝑛𝑚𝑒𝑛𝑡/𝐷𝑒𝑡𝑟𝑎𝑖𝑛𝑚𝑒𝑛𝑡

(3)

In Eq. 3, kz is the vertical diffusion coefficient at the mixed-layer base whose minimal value is 10-5 m2/s, mld is the depth at
the ML base and [DSi]mld is the DSi concentration at the ML base.

165 2.2.4 Climate Indices
The region of study is under the influence of two weather regimes that influence the atmospheric forcing (i.e., winds, surface
air temperature) above the North Atlantic: the North Atlantic Oscillation (NAO) and the Arctic Oscillation (AO).
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The NAO is characterized by a redistribution of atmospheric mass between the Arctic and subtropical Atlantic (Hurrel et al.
2003). It is an oscillation that represents a pressure gradient between the Azores high-pressure and the Iceland low-pressure,

170 between which flow the westerlies. Since the intensity of these winds may increase or decrease the heat loss from the
Labrador Sea (Bersh et al., 2007; Lohmann et al., 2009; Hakkinen et al., 2011), we calculated the NAO index to quantify the
variability of this oscillation and relate it to the observed trends in DSi concentration. The NAO index is based on an
Empirical Orthogonal Function (EOF) analysis of the Sea Level Pressure (SLP in Pa; Hurrel et al., 2003) over the domain
30°N-80°N, 85°W-30°E. SLP comes from the DFS5.2, which forced the model with ERA-interim reanalysis. For the EOF

175 analysis, we use the winter mean (DJF) of the SLP over the 1979-2015 period. The result shows a first mode representing
26.9 \% of the SLP variability and a South-North dipole.
A similar method is used to quantify the AO. The AO is described as a pattern of SLP centered on the Arctic (Thompson et
al., 1998; Hamouda et al., 2021) . To track its variability, it is defined by an index calculated from the principal component
of an EOF analysis of the winter mean SLP (DJF) above 20°N (Thompson et al., 1998; Hamouda et al., 2021).

180
3 Results
3.1 Observed and simulated DSi variability
A Labrador Sea-wide evaluation of simulated temperature, salinity, MLD and DSi concentration against observation-based
datasets is reported in the supplementary material (section 1.2) along with a synthesis of data sets (Table S1). Overall, the

185 model overestimates surface DSi concentrations on the eastern side of the Labrador Sea (i.e., on the Greenland continental
margin) whereas they are underestimated at the surface on the western side of the Labrador Sea (i.e., on the Canadian
continental margin). DSi concentrations below the surface, and over the full upper layer (0-450 m) are underestimated
throughout the basin. The temporal evolution of average DSi concentrations in the model and measured along the AR7W
section (Fig. 1a), are shown in Fig. 1.b, where concentrations are presented as anomalies relative to the average over the

190 period 1993-2015. The model underestimates observed concentrations by 2.3 μM on average (Fig. S5). Despite this bias, the
phasing and amplitude of DSi interannual variability are well reproduced, with a strong, significant correlation between the
observed and modeled decline (1994 to 2007: Pearson’s R = 0.71, p-value < 0.01, Fig. S5b).

The period of DSi decline (Fig. 1b), between 1994 and 2007, is surrounded by a) a first period, between 1980 and 1993,
195 characterized by a higher average concentrations and strong interannual variability; b) a third period, between 2008 and

2015, which is marked by an increase of DSi concentrations. During the period of decline (1994-2007), modeled DSi
anomalies decreased linearly at a rate of -0.09 μM.yr−1 (p-value < 0.01). Observed DSi concentrations displayed a smaller
decrease over the same period (-0.05 μM.yr−1, p-value < 0.01).
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200 3.2 Contribution of the Arctic inflow
Between 1994 and 2007, the pre-bloom DSi inventory and the import of DSi from the Arctic both declined. The negative
trend was, however, much larger for the inventory (-0.038 Tmol.yr−1) than for the DSi import (-0.0013 Tmol.yr−1) across the
Northern section (Fig.2a). The difference in trends translates into a much larger amplitude of decline of the prebloom
inventory (0.66 Tmol) than of the average annual import of DSi from the Arctic (0.02 Tmol). This implies that the reduced

205 influx of DSi across the Northern section is responsible for only about 3% of the inventory decline. On the other hand, time
series of DSi transport across the Northern section and of the Labrador Sea DSi inventory show a consistent variability over
the entire study period (1980-2015) and are significantly correlated (Pearson’s R = 0.88, p-value = 10−5). The former
suggests a common driver of variability which is also indicated by the linear relationship between DSi transport and
inventory shown in Fig. 2c.

210
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Figure 2. a. Temporal evolution of the upper layer average pre-bloom DSi inventory (in red) and annual average import of
DSi from the Arctic inflow across the Northern section upper layer (in blue) between 1980 and 2015. Note that the sign of the

215 DSi transport across the Northern section has been reversed for comparison with the DSi inventory changes. The more
positive the transport, the more DSi is transported into the area of study. Standard deviations around the two averages are
shown by colored shading. A linear regression model has been computed from 1994 to 2007 for both time series (dashed line,
p-value < 0.01). The result of the linear regression is given in the top right corner of the Fig. b. Time-series of the Arctic
Oscillation index calculated from an Empirical Orthogonal Function analysis of the Sea Level Pressure for latitudes greater
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220 than 20°N. c. Scatter plot of the pre-bloom DSi inventory and annual average DSi inputs from the Northern section transport
(as shown in Fig. a.).

3.3 Contribution of deep winter convection
The annual variations of the pre-bloom inventory also co-vary with estimates of DSi entrained into the mixed layer by deep

225 winter mixing (Fig. 3), particularly before (r = -0.88, p-value = 10−5) and during (r = -0.81, p-value = 10−4) the period of
decline. Due to the shortness of the final period, the same relationship cannot be statistically confirmed but the time series in
Fig. 3a is still suggestive of a correlation. The input of DSi from vertical mixing dropped between 1993 and 1996, followed
by a roughly linear decline of -0.12 Tmol.yr−1 up to 2007 which mirrors the decline in inventory (-0.39 Tmol.yr−1). The
amplitude of the decline of the contribution of deep winter mixing is -0.83 Tmol between 1994 and 2007 which is

230 comparable with but somewhat larger than the corresponding reduction of the pre-bloom DSi inventory (-0.66 Tmol). The
entrainment of DSi through vertical mixing was calculated at the base of the mixed layer which reaches depths far exceeding
450 m during some years (e.g. 2000 m in 1993). As a result, it is associated with a layer much deeper and richer in DSi than
the layer over which the inventory was calculated explaining why its amplitude exceeds that of the inventory (e.g. in 1993,
MLD reached 2000 m where the DSI concentration was 11.6 μM, whereas its average concentration varies from 6 μM (in

235 2007) and 8 μM (between 1990 and 1994 at 450 m) .
In the following, we focus on the annual maximum Mixed Layer Depth (MLD) as a metric to describe the intensity of deep
winter convection. The annual maximum MLD corresponds to the maximum depth reached by the ML over the course of a
year. The convection zone associated with the renewal of Labrador Sea water is identified based on a critical depth of 1000
m following Rühs et al. (2021). Figure 3.c presents the annual maximum MLD averaged over the three periods identified

240 before, as well as the horizontal extent of the associated convection zones. The extent of the convection zone and the depth
reached were both greatest between 1980 and 1993, just before the decline in DSi inventory. This was followed by a sharp
decrease in the area of the convection zone between 1994 and 2007, associated with shallower MLDs. Between 2008 and
2015, the convection zone expanded again. The histogram (Fig. 3d) displays the depth distribution of the annual maximum
MLD within the 1980-2015’s average convection zone (black contour in Fig. 3c) for each of the three periods. It confirms

245 the existence of distinct regimes with the first period (in red) being characterized by deep convection depths and clearly
distinct from the period of declining DSi (in green). The third period (in blue) could be interpreted as a transition phase
towards greater convection depths. Contrary to the DSi transport across the Northern section, which is characterized by an
overall linear decline, the reduction of the annual maximum MLD occurs in the model as an abrupt shift towards shallow
MLDs over a period of about two years (1993 to 1995).

250
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Figure 3. Relationship between winter deep convection and the pre-bloom DSi inventory. (a.) Temporal evolution of
average winter DSi inputs from vertical mixing in blue and the average pre-bloom DSi inventory of the upper layer in red.
Coloured shading displays the standard deviation. (b.) Relationship between average winter DSi inputs from vertical mixing

255 and the pre-bloom DSi inventory of the upper layer with a focus on the three study periods, which suggests a constant linear
relation between these two variables. (c.) Annual Maximum MLD averaged for the three periods. The red contour delimits
the convection zone specific to the period under consideration, while the black contour indicates the average convection zone
over the entire period (1980-2015). The same critical convection depth as Rühs et al. (2021) of 1000 m has been chosen to
define convection zones. Note that MLDs greater than 1500 m are displayed in oversaturated yellow. The associated

260 histogram (d.) represents the depth distribution of the ML at each grid cell within the 1980-2015 average convection zone
(black contour), for each period.
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3.4 Changes in Net Primary Production
In order to evaluate the impact of the DSi decline on NPP, we compare average total NPP before and after the decline in DSi

265 concentration (Fig. 4a). Prior to the decline in DSi concentrations (i.e. 1980-1993), modeled average total NPP integrated
over the months of the spring bloom reached maximum values on the continental shelf of Greenland and Canada (Fig. 4a;
between 200 and 240 gC/m2/year). Values were lower in the central basin (between 120 and 160 gC/m2/year). Considering
the period following the decline in DSi concentrations, NPP declined over ~69% of the study area between 1980-1993 and
2008-2015 Fig. 4b). Increases in NPP were mostly confined to the eastern to northern slopes of the basin. NPP anomalies for

270 the period 2008-2015 relative to the 1980-1993 period, were modest compared to the average NPP values.

Figure 4. Evolution of top-to-bottom integrated NPP. a. Average between 1980 and 1993. b. 2008-2015 NPP anomalies
relative to the 1980-1993 mean.

275

4 Discussion
The present study has highlighted distinct differences in NPP, DSi concentration (and inventory), lateral transport, and MLD
in the Labrador Sea between the three time periods from 1980 to 2015. Compared to the first period (i.e., 1980-1993),

280 between 2008 and 2015, the Labrador Sea showed a slightly reduced NPP (i.e., the median reduction is equivalent to -4% of
the median NPP where anomalies are negative. Maximum negative anomalies reach -14% of the local average at the point
where the reduction is the greatest) in the center of the basin and in the most productive areas of the study region. This
reduction coincides with lower DSi concentrations and inventory, a minor reduction in lateral DSi inputs from the North and
east, and a major reduction in vertical mixing. The latter relates to shallower winter-time convection. Between these two
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285 periods, from 1994 to 2007, the concentrations and inventory of DSi in the Labrador Sea declined progressively, as did all
physical sources of nutrients (i.e., lateral transport and vertical mixing). In the following discussion, we will first address the
changes in the Labrador Sea between 1994-2007 and then qualitatively assess the implications of this natural variability in
the context of projected future global warming conditions.

290 4.1 Observed and modeled decline in DSi
The model suggests a linear decrease in DSi concentration between 1990 and 2015 of -0.09 μM/yr , twice as large as the
observed trend (-0.04 μM/yr, Hátún et al., 2017; Yeats et al., 2011). This difference can be partly explained by the
interannual variability of the modeled DSi concentration, which has a higher amplitude than its measured counterpart. For
example, (Fig. 1a) between 1990 and 2015, modeled concentration anomalies along the AR7W section range from (-1.08 ±

295 0.19) μM in 2011 to (+1.67 ± 0.36) μM in 1993, whereas the anomalies in observations range from (-0.64 ± 0.30) μM in
2012 to (+0.92 ± 0.94) μM in 1993.
The above values are given between 1990 and 2015 for comparison. From observations (Hátún et al., 2017; Tesdal et al.,
2022) and the model, it is clear that the DSi decline began in 1994. Coupled with the fact that model outputs stopped in
2015, the reappearance of strong interannual variability from 2007 onwards makes it difficult to identify the end period of

300 the decline and the possibility of a return to 1980-1993 concentrations. However, recent observations (up to 2018) indicate
increased DSi concentrations to the level observed before 1994 (Tesdal et al., 2022). Whereas the decline in DSi from 1994-
2007 was caused by the abrupt weakening of winter deep convection, the increase surrounding 2015 seems conversely to
follow conditions favorable to intense winter deep convection (Yashayaev, 2023).

305 4.2 Regime shifts in the central Labrador Sea
The model output shows a change in the winter-time deep convection regime between the period 1980-1993 (annual
maximum MLD between 1184 and 1970 m) and 1994-2007 (between 508 and 1130 m). This change in regime does not
affect the DSi inventory as dramatically, as the DSi inventory shows a linear decrease. The plurality of processes modulating
the variability of the DSi inventory, such as boundary currents (i.e. the West Greenland Current and the Labrador current),

310 may be the cause (Tremblay et al., 2015; Tesdal et al., 2022). Similarly, NPP is not affected as strongly by the change in
convection regime because of its modulation by other factors (e.g. co-limitation by light and nitrate (not discussed in this
paper; Harrison & Li, 2008). Nevertheless, model results suggest a change in phytoplankton community composition to the
north of the study area which is marked by an increase in nanophytoplankton biomass and a decrease in diatoms biomass
(Fig. 5), the two phytoplankton groups represented by the model. Such a change is consistent with observations of an

315 increase in small phytoplankton and a decrease in large phytoplankton (Harrison & Li, 2008).
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Figure 5. Evolution of top-to-bottom integrated diatoms (top) and nanophytoplankton (bottom) biomasses integrated
320 on spring months (April to June). (a.,c.) Average between 1980 and 1993. (b.,d.) 2008-2015 biomass anomalies relative to

the 1980-1993 mean. (e.-f.) Ratio of average nanophytoplankton biomass (N) over biomass diatoms biomass (D) for the
period 1980-1993 (e.) and 2008-2015 (f.). Note that purple highlights diatoms-dominated areas and green
nanophytoplankton-dominated areas.
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325 4.2 Physical causes of DSi variability
The present study has shown that the contribution of DSi transport from the Arctic is correlated but negligible (= 3%). Our
estimate of the Arctic inflow's contribution to DSi's pre-bloom decline falls below the range of 10 to 20% given by Hatun et
al. (2017). The difference between the estimates most likely reflects the different approaches taken: direct computation of
transport of DSi across a section closing the Labrador Sea to the North (this study) as opposed to an indirect assessment

330 based on an estimation of DSi retention upstream in the Beaufort Gyre. Both estimates, however, suggest a minor to
negligible contribution of DSi transport from the Arctic to the decline of its inventory in the Labrador Sea. Although the
contribution is negligible at the scale of the study region, Arctic water appears to dominate and locally characterize the water
occupying the Labrador Shelf along the Canadian coast (Torres-Valdés et al., 2013; Fragoso et al., 2016). This DSi-rich
water (Tremblay, 2002) limits primary production locally (Fragoso et al., 2016).

335
More broadly, DSi concentration in the study region is dominated by deep convection variability. Winter-time convection is
controlled by the stratification of the water column, which in turn depends on upper-layer density variations, all of which are
influenced by the wind (Sarafanov, 2009; Delworth et al., 2016; Yashayaev & Loder, 2016, 2017). To further explore the
underlying causes of the interannual variability of the DSi inventory, the NAO as an indicator of wind-forcing and the

340 preconditioning variables of temperature, salinity, density, stratification, and heat loss are examined (Fig. B1). In the model,
the NAO index was positive between 1988 and 1996 and between 2006 and 2011, with two years of negative NAO in 2009
and 2010. The 5-year running mean indicates that the NAO index started to decline around 1989. According to Brodeau &
Koenigk (2016), the 1990s winter-time deep convection shutdown was caused by limited preconditioning of the water
column between the warming and the cooling seasons (i.e., autumn-winter). This weak preconditioning is partly induced by

345 a neutral to negative NAO index (Brodeau & Koenigk, 2016), consistent with the model behavior. Associated with the
decrease of the NAO index, the model displays a density loss, more stratification, and a warming of the upper layer (Fig.
B1). This links the NAO index to the variability of the winter-time deep convection, which is itself linked to the variability
of DSi inventory in the model.

350 On the other hand, variations in Arctic inflow follow variations in the Arctic Oscillation (AO, also referred to as the
Northern Annular Mode; Wallace, 2000) index (Kelly et al., 2020; Zhang et al., 2021). We found several similarities when
comparing the AO index calculated in the model to the DSi transport through the Northern section. For example, when the
index is very positive, as was the case between 1989 and 1993, there is a strong positive DSi transport response compared to
the rest of the period considered (i.e., 1980-2015). Following the same logic, when the index was low, from 1985 to 1988,

355 the DSi transport was reduced. The lowest value of DSi transport was found in 2010 which was the year with the lowest AO
index. Several studies have converged on the same explanation, which is that accumulation of water in the Beaufort Gyre is
reinforced when the atmospheric circulation is anticyclonic, i.e., when the AO index is either negative (Qi et al., 2017; Kelly
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et al., 2020; Zhang et al., 2021) or neutral (i.e., close to zero with alternation of weak positive and negative indices; Steele,
2004). In the model, the AO index was strong and positive before 1994, neutral between 1994 and 2006, and tended to be

360 negative after 2006 (Fig 2b). The neutral AO index negatively impacts both volume and DSi transport in the model, which
explains the mid-1990s negative trend. The temporal evolution of the volume transport across the Northern section is
consistent with the hypothesis of water retention upstream of the Northern section (Fig. C1). However, the slope of DSi
transport through the Northern section is much steeper than for volume transport, suggesting a decrease in the DSi
concentration of Arctic outflow waters. This difference in slope could be explained by a change in the trajectory of the Arctic

365 waters when the AO index is neutral or negative (Kelly et al., 2019). The Ekman transport generated by the anti-cyclonic
atmospheric circulation along the North American coast, drives the current away from the Canadian Arctic Archipelago
(CAA; Kelly et al., 2019). This new trajectory crosses a region dominated by the Atlantic inflow (Tremblay et al., 2015;
Torrès-Valdès et al., 2013), which is poorer in DSi than Pacific Waters (Scheme and DSi concentration in the Arctic are
available in Fig. C2). While the AO index and volume and DSi transport are strongly related up to 1993, and during the

370 period of decline, this relationship is not observed after 2006.

4.3 Implications for future ecosystems
Historically, NAO and AO are correlated (Ambaum et al., 2001; Feldstein & Franzke, 2006; Hamouda et al., 2021), which
explains why the variability of Arctic transport is similar to that of deep convection. In future projections, according to the

375 RCP8.5 scenario and two CMIP5 models (MPI-ESM-LR and IPSL-CM5A-LR), it is likely that these two modes of
variability will be decorrelated (Hamouda et al., 2021). The intensification of the variability of the pressure dipole over the
Pacific, which partly characterizes the AO, contrasting with the weakening of the variability of the NAO and of the pressure
dipole over the Arctic, which also characterizes the AO, would be responsible (Hamouda et al., 2021). According to our
results, such a change in the climate variability modes implies that the Arctic inflow contribution variability, dependent on

380 the Arctic atmospheric vortex variability (Hatun et al., 2017; Kelly et al., 2019), will be greater than deep convection,
modulated by the NAO. Thus, future increases of the Arctic inflow contribution to the DSi inventory variability in the
Labrador Sea should be considered.

Whether positive or negative, the NPP anomalies (Fig. 2b) are relatively small compared to local mean values (Fig. 2.a).
385 When integrated over the study area and for the period of DSi decline (1994-2007), NPP exhibits a less significant negative

trend than the trend in DSi inventory (-0.06 MgC/yr; p-value < 0.05). This low significance is coherent with NPP trends
derived from SeaWiFS (Sea-viewing Wide Field-of-View Sensor) ocean color observations between 1998 and 2007 (Fig.
D1). Three (standard-VGPM, Eppley-VGPM, and CAFE models) out of four (CbPM) models for estimating NPP from these
observations (https://sites.science.oregonstate.edu/ocean.productivity/) found a negative trend (p-value < 0.05) in the

390 northern/northeastern part of the study region, where NPP is highest for the 1998-2007 period. In the southern half of the
region, which includes the convection zone, there has been no consensus on a significant trend among the NPP estimation



17

models. It can be inferred that the weakening of DSi concentrations in the mid-1990s was not sufficient to significantly
impact NPP in the southern Labrador Sea, or that compensatory effects, such as a reduction in light limitation (Harrison &
Li, 2008) in response to ML shallowing or a reduction in grazing pressure, might help to maintain NPP levels close to those

395 of 1980-1993.
According to future projections (RCP2.6) the annual maximum MLD of the Labrador Sea could decrease by 10% (for non-
abrupt models; Sgubin et al., 2017) compared to the period 2006-2015, or even be restricted to depths to around ten meters
for a shutdown of deep convection (Drijfhout et al., 2015). The most extreme projections of changes in winter MLD exceed
the range of observed and modeled natural variability of deep convection. The projected reduction in MLD in response to

400 global climate change exceeds that of the 1994-2007 period. It could therefore have a greater impact on DSi availability and
NPP, compared to the recent natural analog.
Our results suggest that diatom productivity is modulated by the natural variability of DSi. The signal will spread through the
food web, from the dominant mesozooplankton grazer Calanus finmarchicus, which represents over 60% of
mesozooplankton biomass (Head et al., 2003), to higher trophic levels (Yebra et al., 2009). By forming the base of the food

405 chain, spring bloom dynamics impact the variability of upper trophic levels (Cury et al., 2008) indirectly influencing fish
stock variability, independently of fishing practices.

5. Conclusion
The analysis of model output shows that variability of deep winter convection (DWC) was the dominant factor influencing

410 the variability of the DSi inventory in the central Labrador Sea between 1980 and 2015. In turn, DWC responds indirectly to
the NAO index, which switched from a positive to a negative phase over the study period, and led to a regime shift in DWC
in the mid-1990s. The DWC variability relates to early preconditioning of the water column (e.g., necessary heat loss and
destratification) between late autumn and early winter, conditions that are influenced by the North Atlantic Oscillation
(NAO). Our results suggest that the regime shift in DWC did not extend to the DSi inventory or the NPP, whose variability

415 also depends on other factors. The variability of DSi transport from the Arctic was correlated with DSi inventory variations,
however its quantitative impact is negligible at basin scale (i.e., responsible for only ∼3% of the DSi decline in the central
Basin). The correlation of the variability was attributed to the correlation between the Arctic Oscillation (AO) with the NAO.
We note, however, that the Arctic Inflow contributes more significantly to NPP over the Labrador Shelf, where the model
output showed an increase in the nanophytoplankton biomass at the expense of diatoms biomass between 1980 and 2015.

420 However, North Atlantic natural modes of climate variability (i.e., AO and NAO) are expected to change significantly under
climate change and could decorrelate. This decorrelation could increase the contribution of the Arctic inflow to the future
Labrador Sea DSi inventory. Moreover, the DWC weakening that is projected under climate change could be more intense
than observed during the 1994-2007 period suggesting the possibility for more pronounced impacts on DSi availability and
future spring bloom dynamics .
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425
Appendices
Appendix A. Transport calculation in the ORCA025 grid
The transport is a product of a velocity in m.s-1 and a surface area in m2. This operation has been done at the model time step
(i.e. 900 sec) in the case of the effective transport. It is, therefore, equivalent to a flow rate expressed in Sv (= 106 m3.s-1).

430 Transport calculation depends on the direction of the section's integration on the model grid (represented by the red arrow in
Fig. A1). The sum of horizontal (Fig. A1) and vertical transport components gives the flux balance across the section
resulting in the net volume transport. The ORCA025 grid is irregular and follows the Arakawa’s grid C shift between (i) U
and V points, relative to the velocities and effective transport components; (ii) T point for computation of DSi
concentration, temperature, and salinity; and (iii) F point is relative to vorticities (not represented in Fig. AA). The DSi

435 transport is the integration along the section of the effective volume transport at point U or V and average DSi concentration.
According to Fig. A1, DSi transport across the section at the point T(j,i) is the product of the average DSi concentration of
the T point surrounding the V(j,i) point, i.e. of the point T(j,i) and T(j+1,i).

Figure A1. Schematic of the ORCA025 grid adapted from Madec et al., (2017) highlighting points used to calculate
440 volume and DSi transport across a section. Orientation of black arrows are conditioned by model convention (positive

sign for northward and eastward transport and velocities).
Appendix B. Heat Content and Stratification Index (1980-2015)
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To evaluate the preconditioning of deep winter convection (November-December) over the entire period (1980-2015) and in
the upper layer (< 450 m), the heat content (HC) was calculated following Eq. (B1).

445
𝐻𝐶 x, y, h =  𝜎0 x, y ×  𝐶𝑝 x, y ∫ℎ=450𝑚

0 𝑇 x, y, z 𝑑𝑧 (B1)

where 𝜎0 is the mean potential density of the upper layer equal to 1027 kg.m-3, Cp is the specific heat capacity, equal to 3990
J.kg-1.K-1. Both are calculated with the Gibbs Sea Water Oceanographic Toolbox (Feistel, 2003; 2008) from absolute

450 salinity, conservative temperature and pressure. T is the potential temperature in K. The heat content, HC, is given in J.m-2.

To further characterize the preconditioning of the upper layer, we calculated a Stratification Index (SI) representative of
December in each year (Beuvier et al., 2010; Keller et al., 2021; Léger et al., 2016) following Eq (B2).

455 𝑆𝐼 x, y, h =  ∫ℎ=450𝑚
0 𝑁2 x, y, z  𝑧 𝑑𝑧 (B2)

where N2 is the Brunt-Väisälä frequency 𝑁2 =  𝑔
𝜎0

 𝜕𝜎
𝜕𝑧

with g the acceleration due to gravity (g = 9.81 m.s-2) and 𝜎0 the
potential density at each grid cell in kg.m-3. SI corresponds to the buoyancy that must be removed to allow the water column
to be mixed to a depth of 450 m. Following Keller et al. (2021), the Brunt-Väisälä frequency is approximated constant over

460 the 0 and 450 m depth interval, which leads to the simplified equation: 𝑆𝐼 x, y, h =  ℎ2

2  𝑁2 (𝑥, 𝑦), where h equals 450 m.
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Figure B1. Temporal evolution of the upper layer preconditioning for the period 1980-2015. (black) Annual Maximum
MLD over the study area. (red) Average temperature and potential density (in purple) within the 1980-2015 average

465 convection area in November (i.e. time of year when the sign of the average upper layer temperature anomalies changes from
positive to negative). (blue) Heat loss as defined by the difference of heat content between November and December
(surrounding transition from the warming to cooling season) over the 1980-2015 period. (gray) Stratification index in
December, i.e at the beginning of the cooling season. The last panel displays the winter-time NAO index. The red line
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exhibits the 5-year running mean of the index. All of the colored shadings around mean values, except for the NAO,
470 represent standard deviations.

Appendix C. Arctic Inflow

Figure C1. Annual average of the net volume transport, Arctic Oscillation index, and DSi
475 transport across the northern boundary. Coloured shading shows the standard deviation around the

annual mean. The AO index has been calculated for the winter months (DJF). The solid black line over
the AO index is the 5-year running mean. The gray shaded area highlights years when the AO index
was neutral. Note that transport is weaker as it approaches zero.

480

485
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Figure C2. Annual upper 450 m average DSi concentration in the Arctic Ocean for the period preceding the DSi
490 decline (1980-1993). The concentration diagrams show the trajectories according to Kelly et al. (2020). The green arrow

illustrates the dominant trajectory of water masses under AO+ conditions (i.e., cyclonic atmospheric circulation). The orange
and yellow routes show the deviation during the AO- conditions (i.e., anti-cyclonic atmospheric circulation)

495 Appendix D. Observed Net Primary Production
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Figure D1. Mean and trends of 1998-2007 NPP integrated from top to bottom and from April to June (i.e., spring
bloom). NPP is estimated from SEAWiFs ocean color using the standard VGPM model, (c-d) the CbPM model, (e-f) the

500 Eppley derived-VGPM model which considers temperature dependence of phytoplankton growth, based on the work of
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Eppley et al. (1972), and (g-h) the CAFE model. In b, d, f, and h, significant trends (p-value $<$ 0.05) are circled in black.
NPP trends could not be calculated over the entire period of this study (1994-2007) due to a lack of observations prior to
1998.

505
Supplementary material and data availability
Model output used in this study is available from the IPSL Data Catalog via the DOI: https://doi.org/10.14768/99d68638-
53d3-49b6-9af4-c19f21670a8e.
Evaluation of model output for the Labrador Sea are available in the Supplementary material file.
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1Université Paris-Saclay, CNRS, CEA, UVSQ, Laboratoire des sciences du climat et de
l’environnement, 91191, Gif-sur-Yvette, France.

2Department of Oceanography, Dalhousie University, Halifax, Nova Scotia, B3H 1N4 Canada
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Contents of this file1

The supporting information presents the evaluation of model output for the Labrador Sea including:2

1. the data sets selected for model evaluation (table S1);3

2. the evaluation of model output for the Labrador Sea (Fig. S2 to S6 and table S2) ;4

3. the external data sets used for model initialization (table S3 and S4);5

1 Evaluation of model output for the Labrador Sea6

1.1 Selection of period of analysis7

The simulation started in 1958 from an ocean at rest. The time series (Fig. S1) of the volume of water8

integrated between OSNAP and the northern section (upper 450 m) highlights a period of rapid adjustment9

over the first years followed by a gradual decline to reach a quasi-steady-state from 1980 onwards with a10

clear seasonal cycle and some low frequency variability.11

1



1.2 Evaluation of surface properties12

In addition to the evaluation of simulated and observed dissolved silica (DSi) concentrations along the AR7W13

section presented in the main section, model output is evaluated hereafter for the Labrador Sea against sev-14

eral additional physical and biogeochemical data sets.15

Simulated surface ocean 1981-2010 spring averages (April, May, June) of temperature, practical salinity, and16

DSi of the Labrador sea are compared in Fig. S2 to corresponding data extracted from the WOA2018. Model17

output was regridded on the regular WOA grid (1/4° for temperature and salinity, 1° for DSi) prior to model-18

data comparison.19

Modelled distributions of temperature (Fig. S2a) and salinity (Fig. S2b) reflect the surface ocean circulation20

in the Labrador Sea: inflow of cold and fresh waters from the Arctic which feed the southward flowing Baffin21

Current along the coast of Baffin Island, inflow of northward-flowing, warm Atlantic waters to the west of22

Greenland (West Greenland Current, i.e. WGC , West Greenland Slope Current, i.e. WGSC). The signature of23

the DSi-rich Arctic inflow is seen in the modelled DSi distribution, with a gradient from the Canadian coast24

towards the center of the basin (Fig. S2c). The model represents colder (Fig. S2d) and fresher (Fig. S2e) wa-25

ters in the northern part of the domain and along the Canadian coast. Temperature and salinity biases stem26

from the Arctic inflow and propagate along the coast with the Baffin Current. They are intensified along the27

east coast of Baffin Island and Labrador Sea. Modelled surface waters are too warm in the north-eastern28

Labrador Sea and over the WGC , as well as to the south of the domain (offshore Labrador). A mostly small29

positive salinity bias is found over the same regions. Temperature and salinity biases are small in the center30

of the Labrador Sea where deep winter convection takes place. A see-saw pattern is found for temperature31

with, in the model, colder waters to the North and slightly warmer waters to the South. It is associated with32

a near-zero bias over the same area in salinity. This see-saw pattern south of Greenland (Cape Farewell)33

mirrors the contrast between the low-salinity WGC (negative bias in temperature) and the warm and salty34

WGSC [Østerhus et al., 2019]. This reflects the presence of strong contrast between Atlantic (WGC) and Arc-35

tic waters (EGC, WGSC) in the model. The concentration of DSi is overestimated over the whole region as36

discussed in the main text.37

38

1.3 Evaluation along the Davis Strait section39

Figure S3 displays cross-sections across Davis Strait for temperature, salinity, and DSi. Data is taken from the40

September 2004 R/V Knorr cruise (table S1). The bias is computed as the difference between the model’s41

nearest grid point and the observation, and its relative observation point. Temperature and salinity are over-42
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estimated in the model at the surface and down to approximately 200 m. The positive bias extends deepest43

at the west of the section, and shallows towards the east. Temperature is underestimated in underlying44

waters, whereas salinity bias is close to zero. Simulated DSi concentrations are slightly overestimated in the45

upper 100 meters of the water column and underestimated with depth. Average biases and standard devia-46

tions computed over the 0 to 450 m depth layer, the focus of this paper, are: 0.96 ± 0.53°C for temperature,47

0.35 ± 0.28 PSU for salinity, and -0.17 ± 1.57 µM for DSi.48

49

1.4 Evaluation of mean vertical profiles50

Figure S4 compares the temporal mean (1981-2010) of regionally-averaged profiles of conservative temper-51

ature, practical salinity, and DSi concentration between OSNAP and the Northern section as a function of52

depth. The figures suggest that the model is slightly saltier over the full water column with a maximal bias of53

0.25 PSU at the surface. Bias in temperature is maximal at the surface (+1.3°C in the model) and minimal at54

1600 m (+0.05°C). The mean temperature is overestimated in the model from the surface down to 1500 m55

and below 3000 m. It agrees with observations between 1500 m and 3000 m. Modelled DSi concentrations56

agree well with WOA2018 data until 50 m of depth. The model underestimates DSi concentration down to57

2000 m of depth. Below 2000 m, modelled DSi concentrations are overestimated. The overestimation of58

DSi at depth likely reflects a too large contribution of Antarctic Bottom Waters (AABW) rich in DSi along with59

an underestimation of dense overflows from the Nordic seas.60

61

1.5 Evaluation of DSi interannual variability and trends62

This section complements section 3.1 and figure 1b of the main text. It (i) provides the absolute values of DSi63

concentration across the AR7W section in the model and observation datasets, (ii) highlights the statistical64

relationship between the observations and the model concentration, and (iii) shows the spatial differences65

between the model and the observations along the section.66

The linear regression has a slope of 0.58 with R2 = 0.71 (p-value< 0.01; Fig. S5b). Hence the model dynamics67

explain 82 % of the variance of the observations. The variability in DSi concentration is concentrated in the68

first 200 km of the section (i.e., its western edge; Fig. S5c) in the observations while it is focused on the69

eastern part of the section in the model.70

71
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1.6 Evaluation of Mixed Layer Depth72

The yearly mean MLD (Fig. S6a) is underestimated over most of the domain, with a notable exception in the73

center of the Labrador Sea, where modelled MLDs exceed those observed by up to 330 m (Fig. S6b). The74

region-wide bias stems from underestimating winter MLDs when MLD peaks and deepwater convection75

occurs (Fig. S6c). The density criterion used to define the MLD could be responsible for the overestima-76

tion at the center of the Labrador sea in the model. According to [Courtois et al., 2017], it is not the most77

suitable criterion during strong deep convection events as it is subject to temperature-salinity compensa-78

tion leading to the overestimation by the model. It could be better to use a temperature or salinity-based79

method [Courtois et al., 2017]. However, the winter-time deep convection location in the model seems to80

be in agreement with the observations.81

The annual maximum MLD in the model is compared to the annual maximum MLD observation-based es-82

timates from [Yashayaev and Loder, 2016] over the same region (Fig. S6d). Observations show a gradual83

decrease in maximum MLD from 1994 onwards whereas the model shows a sharp drop in MLD between84

1994 and 1995, followed by a period of low values and low variability. Until 2007, the annual maximum MLD85

decreased by - 29.6 m/y (p-value < 0.03). MLD extrema in the model and the observations do not always86

coincide. In addition, the model exhibits variability on the 2-4 years time scale of relatively high magnitude87

compared to the observations. The observed MLD decreases linearly at a rate of -114.5 m/yr (p-value< 0.01)88

between 1994 and 2007. This contrasts with the model which exhibits high amplitude interannual variability,89

particularly a sharp drop between 1993 and 1995.90

91

1.7 Evaluation of the transport across Davis Strait, the Northen section and OSNAP92

Simulated net volume and DSi transports were computed along the Northern section and OSNAP sections,93

and are compared to data-based assessments in Table S2. Net volume transports (integration of the Eule-94

rian velocity and the eddy-induced velocity) are computed online at the temporal resolution of the ocean95

general circulation model (900 sec) before monthly averaging. DSi transport was computed off-line as96

the product of the monthly net transport rates and monthly DSi concentrations. While the simulated vol-97

ume transport across the Northern section is coherent with the long-term mean estimate (2004-2010) of98

[Curry et al., 2014], it is only half of that used by [Torres-Valdés et al., 2013] for summer 2005 (1.6 ± 0.2 Sv99

across the Northern section in the model). While the volume transport varies seasonally, with a maximum100

reached in summer due to the contribution of ice melt [Curry et al., 2014], the difference between the long-101

term mean and the summer estimates exceeds the range of seasonal variability. [Torres-Valdés et al., 2013]102

4



derived velocities for volume and tracer transports from an inverse box model representing the Arctic Ocean,103

which is different from the approach taken in this study and is likely to contribute to the difference in vol-104

ume transport. The difference in volume transport between this study and that of [Torres-Valdés et al., 2013]105

across the Davis Strait is also found in DSi transport. Combining the volume transport and the DSi transport106

from [Torres-Valdés et al., 2013], we compute an average DSi concentration of 13.8 µM in waters crossing107

the Davis Strait, which is only slightly higher than in the model (12.3 µM).108

At OSNAP, the simulated net volume transport between 1980 and 2015 exceeds that at the northern bound-109

ary by 0.1 Sv, while being within the estimate by [Lozier et al., 2019] for the 2004-2010 long term mean.110

Modelled mean net volume transports across the two sections fall within the range of standard deviations111

of independent estimates. A slightly higher transport across OSNAP is expected due to the contribution of112

water leaving the Canadian Arctic Archipelago through the Hudson Strait.113

114
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Table S1: Main characteristics of observation-based products used for model evaluation. aThe MLD is basedon a density difference with respect to the surface of 0.01 kg/m3.Products Variables Time scale SourceR/V Knorr cruise at DavisStrait Temperature, Salinity,DSi, NO−
3

2004 [Lee et al., 2004] https:
//cchdo.ucsd.edu/
cruise/316N20040922Combination of Argo dataand mooring CTD processedat the BIO

MLDa 1980-2017 [Yashayaev and Loder, 2016,Raimondi et al., 2021]
World Ocean Atlas 2018 Re-analysis (WOA2018) Temperature, salinity,DSi, NO−

3 , PO4 andMLDa

1981-2010 mean [Boyer et al., 2018] https://
www.ncei.noaa.gov/

Table S2: Net volume and DSi transports across Davis Strait, the Northen section and OSNAP.Mean ± SD Northern section for model out-put/Davis Strait for data OSNAP
Sources Net volume trans-

port (Sv)
Net DSi transport
(kmol/s)

Net volume trans-
port (Sv)

Net DSi trans-
port (kmol/s)Model Long term mean 1980-2015 NS: -1.6 ± 0.7 NS: -18.8 ± 5.9 -1.7 ± 0.7 -17.6 ± 12.3

[Torres-Valdés et al., 2013] Sum-mer 2005 -3.1 ± 0.3 -42.9 ± 5.2 NA NA
[Curry et al., 2014] Long termmean 2004-2010 -1.6 ± 0.2 NA NA NA
[Lozier et al., 2019] Long termmean 2004-2010 [Curry et al., 2014] NA -1.6 ± 0.2 NA
Model Long term mean 2004-2010 NS: -1.4 ± 0.7 NS: -15.01 ± 4.3 -1.4 ± 0.7 -11.3 ± 11.3

Table S3: Characteristics of model initialization
Elements SourcesConservative Temperature, Absolute salinity World Ocean Atlas 2013 [Locarnini et al., 2013]Nitrate, Silicate, Phosphorus and Oxygen World Ocean Atlas 2009 [Garcia et al., 2009]Iron and DOC PISCES outputs [Aumont et al., 2015]Alkalinity Glodap v2 [Olsen et al., 2016]DIC Glodap Pre-industrial DIC [Lauvset et al., 2016]
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Figure S1: Monthly averaged volume of water integrated over the first 450 m between OSNAP and theNorthern section.
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Figure S2: Surface ocean averages for spring (AMJ) of conservative temperature (°C), salinity (PSU), and DSiconcentration (µM). (a) to (c) model output, (d) to (f) average biases between model output and WOA2018.Temperature and salinity data from the WOA2018 dataset have a 1/4° resolution, and DSi has a 1° resolution.Model outputs have been remapped on the WOA2018 grid for both sets of figures. Stippling highlight fieldinterpolation area, i.e. areas where observations are absent.
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Figure S3: Comparison of model output and observations for (a) temperature, (b) salinity, and (c) DSi alongDavis Strait in September 2004. Modelled distributions are displayed as colored fields with discrete samplesoverlain as dots (same color scale). Panels (d) to (f) show the bias (model – observations) after co-localizingmodel output on the model grid.
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Table S4: List of PISCES external inputs adaptated from Aumont et al. (2015)
Inputs Elements SourcesDust deposition Fe, Si, P LMDZOR-INCA chemistry model [Boucher et al., 2020,Lurton et al., 2020]Nitrogen deposition N NCAR (https://esgf-node.llnl.gov/

projects/input4mips/)River supply all elements GLOBAL NEWS2 data set [Mayorga et al., 2010]
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5 - Évaluation des contributions du transport d’origine subtropical

et des processus à la base de la couche de mélange à l’échelle

du GSP

5.1 . Introduction

Dans ce cinquième chapitre, nous étendons la zone d’étude à l’ensemble du GSP et aux processus phy-

siques faisant parties des sources de nutriments du GSP. Parmi ces processus se trouve : les transports d’origine

subtropicaux et les processus d’obduction à la base de la couche de mélange. De part les résultats apportés par

l’étude précédente, la contribution de l’Arctique n’est plus considéré.

Pour estimer ces contributions, nous avons définis des zones d’intérêt. Parmi ces zones on retrouve les zone de

mélange que sont la mer du Labrador, et la zone de mélange à l’Est du GSP [Hátún et al., 2017], mais aussi la

région au sud du GSP située à la frontière du GST, zone d’intrusion de l’eau subtopicale dans les GSP. La région

située sur la marge continentale de la Nouvelle-Écosse est aussi considérée car elle fait partie de la région le long

de laquelle le nutrient stream, riche en nutriments, remonte et se mélange aux eaux de surface d’après [Williams

et al., 2000, 2011]. Dans ces régions, la variabilité de la couche de mélange est évaluée. En parallèle, le transport

de nutriments est calculé et sa variabilité est analysée à travers les sections OVIDE, AR7W et à 38°N. À travers

ces sections, une comparaison des processus à la base de la couche de mélange et du transport latéral a été

réalisée sous l’hypothèse forte qu’à variabilité égale, le contributeur dominant est celui dont le flux est le plus

important. Cette étude sera présenté sous la forme d’un article en préparation pour Biogeosciences.
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Abstract. This article examines the variability of the main physical sources of nutrients concentrations in the

North Atlantic Subpolar Gyre, considering concentration anomalies relative to a period of strong and positive

North Atlantic Oscillation (NAO) between 1988 and 1996. Using online diagnostics from a coupled

physical-biogeochemical NEMO-PISCES global model, we analyzed negative anomalies in annual

concentrations of NO3, PO4, and DSi for the periods 1997-2005 and 2006-2015 in comparison to the reference

period (1988-1996). In the model run, the NAO index was strongly negative between 1997 and 2005, then it

oscillated between positive and negative indices from 2006 to 2015. In this context, we examined variability of

nutrient entrainment at the base of the mixed layer and nutrient transport across the AR7W, and the OVIDE

sections, as well as across a section located at 38°N. Under negative NAO conditions (1997-2005), all processes

leading to obduction (i.e. upward flux) of nutrients at the base of the mixed layer during winter exhibited

negative anomalies throughout the North Atlantic Subpolar Gyre. After demonstrating the significance of

entrainment compared to other processes operating at the base of the mixed layer, we observed an abrupt 50%

reduction of nutrient entrainment in the Labrador Sea in comparison to the average entrainment flux of the

reference period (1988-1996) during both subsequent study periods (1997-2005 and 2006-2015). Conversely, in

the eastern subpolar gyre, negative anomalies of nutrient entrainment were less pronounced, with anomalies less

than 10% of the average 1988-1996 entrainment during the period 1997-2005, increasing somewhat to 37% in

2006-2015. In parallel, a reduction in nutrient transport across the three sections was observed. The comparison

of the magnitudes of nutrient entrainment at the base of the mixed layer and lateral nutrient transports across

hydrographic sections suggests that nutrient entrainment is the main process responsible for the nutrient

concentration decrease in the Labrador Sea and east of the Subpolar Gyre for both periods. Meanwhile, lateral

transport predominates in the Irminger Sea and along the edge of the Labrador Sea.
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Introduction
Physical processes (transport, mixing) redistribute nutrients horizontally as well as vertically within the water
column Williams and Follows (2003). By transporting nutrients to high latitudes and enriching the mixed layer
with nutrient-rich water from subsurface layers, the Meridional Overturning Circulation (MOC) plays an
important role in driving primary productivity (Lozier et al., 2017).
According to the IPCC, a slowdown of the MOC under all climate change scenarios is projected to occur over
the 21st century (Pörtner et al., 2019). Since 2008, a slowdown has been suspected for the Atlantic’s Meridional
Overturning Circulation (referred to as AMOC; Chafik et al., 2022). AMOC slowdown is associated with a
weakening of deep convection in the Labrador Sea (Stouffer et al., 2006; Lozier et al., 2017), as well as local
cooling of the center of the SubPolar Gyre (SPG; Stouffer et al., 2006; Duchez et al., 2016; Caesar et al., 2018;
Bryden et al., 2020).
Before this slowdown, between the mid-1990s and the late 2000s, reduced deep convection was observed in the
Labrador Sea (Yashayaev and Loder, 2016) concurrent with SPG warming (Barrier et al., 2015).
Warming-induced stratification leads to a reduction of the Mixed Layer Depth (MLD) which can relieve light
limitation of phytoplanktons (Doney et al., 2006). However, reduction of the MLD in winter is also likely to be
associated with a reduction in the transfer of nutrients towards the surface (Harrison and Li, 2007; Tesdal et al.,
2022), where primary production occurs. In the late 1990s, a decrease in Net Primary Production (NPP) in the
eastern part of the SPG (Mckinlet et al., 2018), as well as a decrease in nutrient concentrations in the entire SPG
(Hátún et al., 2017; McKinley et al., 2018; Tesdal et al., 2022), were observed, suggesting that nutrient
variability is of major importance for controlling NPP variability basin-wide.

Arctic outflows are the major external sources of PO4 and DSi for the SubPolar North Atlantic (SPNA; defined
between -60°E - 0°E and 47°N - 65°N; Torres-Valdés et al., 2013; Holliday et al., 2020). They enrich the
SPNA’s mixed layer, passing to the east of Greenland through the East Greenland Current and to the east of
Canada via the Labrador Current (Torres-Valdès et al., 2013). Smaller amounts of Dissolved Silica (DSi),
phosphate (PO4

3-, abbreviated in PO4), and nitrate (NO3
-, abbreviated in NO3) are also transported from the

south with the upper, northward-flowing branch of the AMOC (Carracedo et al., 2021). The lower branch of the
AMOC, which is richer in nutrients than the upper branch, redistributes them southwards (Carracedo et al.,
2021). On a smaller temporal and spatial scale, nutrients arrive in the mixed layer by obduction (opposite to the
subduction). The obduction rate is based on the set of processes by which a volume of water (or amount of
nutrients) is brought up to a level above the MLD per time unit (also called induction by Williams et al. (2000)).
These include advective transport, diffusion, eddy mixing, and entrainment by mixed layer deepening.
Winter-time convection is the major process that supplies nutrients vertically, through nutrient entrainment, in
the SPNA (Williams and Follows, 2003). Obduction can complement lateral transport by transferring
nutrient-rich water masses to the mixed layer of the SPG. In the case of the Gulf Stream, sometimes called the
“nutrient stream”, it is proposed by Williams et al. (2006) that nutrients are supplied from low to high latitudes
and from the intermediate layer to the mixed layer by a combination of horizontal advection across the mixed
layer base and vertical mixing along the North American continental margin.

The supply of nutrients to the SPNA varies strongly with the North Atlantic Oscillation (NAO), which is the
dominant mode of atmospheric variability in the region (Holliday et al., 2020). The NAO oscillates from a
pressure gradient between Iceland's low and Azore's high pressure (Hurrell et al., 2003). Variations in the NAO
are defined by an index that is positive when high pressure is strong and low pressure is weak, and vice versa
(Cassou, 2008; Wang and Schimel, 2003). Before 1995, the NAO index was strong and positive, resulting in
intense westerly winds, significant heat loss in the SPG (Duchez et al., 2016; Piecuch et al., 2017), and intense
winter deep convection in the Labrador Sea (Yashayaev and Loder, 2016). This period also was marked by the
persistence of negative salinity anomalies that began in the late 1960s due to increased precipitation and river
runoff in the Arctic (known as “The Great Salinity Anomaly”) and lasted until 1995 (Curry and Mauritzen,
2005; Friedman et al., 2017). During the 1990s, the NAO index gradually declined until it became negative in
the winter of 1996. The temperature increased abruptly in the SPG due to increasing heat transport by the NAC
(Barrier et al., 2015). Positive temperature anomalies were propagated via baroclinic topographic and planetary
Rossby waves from the eastern SPG to the Irminger and Labrador Seas (Wang et al., 2022). In the meantime,



deep convection in the Labrador Sea weakened (Barrier et al., 2015), and DSi, PO4, and NO3 concentrations
decreased throughout the entire subpolar basin (Williams et al., 2000; Hátún et al., 2017; McKinley et al., 2018).
The Labrador Sea and the eastern SPG (i.e., east of Reykjanes Ridge) are regions separated by their heat and
NPP variability (Barrier et al., 2015; McKinley et al., 2018). Indeed, the Labrador Sea is more sensitive to NAO
index variation, which results in shallower deep convection during negative NAO (Barrier et al., 2015; Wang et
al., 2016), whereas the correlation between negative NAO conditions and the eastern SPG is less clear (Barrier
et al., 2015). A recent study by Tesdal et al. (2022) reveals regional patterns of variability in line with earlier
studies (Barrier et al., 2015; McKinley et al., 2018; Wang et al., 2022), but at the scale of the Labrador Sea.
They show that at the basin center, nutrient concentration variability was controlled by winter-time deep
convection. In contrast, SPG circulation’s variability appeared to dominate concentration variability on the
Labrador shelf. On the other hand, in the center of the SPG, south of Cape Farewell, the variability of surface
PO4 concentrations appears to be more sensitive to the variability of vertical rather than lateral transport
(McKinley et al., 2018).
The link between SPG nutrient concentration variability and the variability of nutrient supply from a deep layer
to an upper layer within the SPG was suggested by Williams et al. (2000), Hátún et al. (2017) and McKinley et
al. (2018). Williams et al. (2000) focused on winter entrainment at the base of the mixed layer, based on
monthly results from a 1D mixed layer model applied to a forced three-dimensional general circulation model
discretized on a 1° grid. Although they conclude that the NAO index is correlated with entrainment variability
and with concentrations in the SPG, their analysis stopped in 1993, before the recent period of negative NAO,
which was a major source of anomalies in both nutrient concentrations and MLD. In addition, Harrison and Li
(2007) showed that since the 1990s, a period already impacted by global warming, the historical variability
between the western and eastern part of the SPG in terms of temperature and ice conditions and in relation to the
variability of the NAO index had been modified. Hátún et al. (2017) proposed that the negative DSi anomalies
under negative NAO were the result of the winter-time deep convection in the Labrador Sea and of the
regulation of the SPG. Indeed, the SPG regulates the nutrient inputs from the Labrador Current and the
Labrador Sea Water (grouped together as the SubArctic Water) flowing towards the mixing zone to the east of
the SPG. Nevertheless, they also assigned a role to variable contributions of nutrient-rich SAW and
nutrient-poor SubTropical Water to the mixing area of the eastern SPG (i.e., to the SAW/STW ratio). In addition,
correlations between MLD and nutrient concentrations in the SPG indicated the central role of entrainment in
the DSi anomalies when the NAO index was negative (Hátún et al., 2017). Later, Mckinley et al. (2018) focused
on the role of advective and diffusive phosphate supply, both lateral and vertical, on the variability of planktonic
biomass in conditions of negative NAO. Unfortunately, the role of the entrainment, the only obduction process
directly linked to variations in MLD, was not taken into account in their study.
From this background, the question arises about the role of nutrient entrainment in the variability of SPG
nutrient concentrations during the periods of changes described above. In particular, how does this contribution
interact with circulation change?

We address this question here using output from a global, coupled physical-biogeochemical model covering the
period 1980 to 2015. We propose to emphasize the role of obduction processes downstream and in the SPG and
of horizontal transport in SPG concentrations anomalies. We use online nutrient diagnostics to provide an
overview of the role of a complete set of obduction processes (entrainment, advection, diffusion, eddy mixing).
First, we assessed the model's representation of concentrations anomalies of NO3, PO4, and DSi, and compared
them with observation-based datasets. Subsequently, we conducted an analysis of anomalies in lateral transport
and obduction components based on the model output and online nutrient diagnostics. Our analysis is structured
around three distinct periods of NAO variability. This approach allows for an exploration of the interplay
between NAO dynamics and variations in nutrient supply across distinct time intervals.

2 Methods

In this study, the vertical and horizontal components of nutrient fluxes are distinguished. Horizontal refers to a
transport propagating within the same depth layer along a longitude/latitude plane. Conversely, lateral transport
refers to transport within the same layer, along isopycnals. Vertical referred to all others diapycnal transports,



associated with movements from a lower to an upper layer, and vice versa (Fig. 1b). At the base of the mixed
layer is also found horizontal diapycnal fluxes which differs from horizontal transport in that it is calculated at
the base of the mixed layer (Fig. 1b). We also distinguish zonal transport from meridional transport, depending
on whether it crosses a parallel or a meridian.

2.1 NEMO-PISCES
The study uses a global configuration (ORCA) of the ocean circulation model NEMO (Nucleus for European
Modeling of the Ocean, version 3.6 - stable; Madec et al., 2017) coupled online with the biogeochemistry model
PISCES-v2 (Pelagic Interactions Scheme for Carbon and Ecosystem Studies; Aumont et al., 2015) and the sea
ice model LIM3 (Louvain-la-Neuve Sea Ice Model; Vancoppenolle et al., 2008). The model is discretized on an
extended eORCA025 grid with an eddy-permiting 0.25° by 0.25° cos(φ) resolution (where φ is the latitude),
corresponding to a resolution of about 5 to 20 km beyond 40°N. The full water column from 0 to 6000 m is
discretized in 75 vertical levels with increasing resolution from surface to depth. Resolution at the surface is
close to 1 m, then it increases until a 100 m resolution under 1000 m, and reaches 200 m resolution beyond 5000
m depth.
Atmospheric conditions are taken into account using a set of forces, the DRAKKAR Forcing Set 5.2 (DFS 5.2;
Dussin et al., 2016), that forced the ocean from 1958 to 2015. The DFS 5.2 is based on the ERA40 and the
ERA-interim reanalyses (Dee et al., 2011; Dussin et al., 2016). ERA-interim atmospheric variables force the
model over the 1979-2015, and ERA40 extends the forcing from 1958 onwards. The NEMO-PISCES model
starts with the ocean at rest and under constant pre-industrial atmospheric CO2 concentrations (284.32 ppm).
Temperature and salinity were initialized from climatologies of the World Ocean Atlas 2013 (Locarnini et al.,
2013) and biogeochemical tracers (NO3, PO4, DSi, O2) from the World Ocean Atlas 2009 (Garcia et al., 2009).
Then, Iron and Dissolved Organic Carbon (DOC) were initialized from climatologies of NEMO-PISCES
simulation (Aumont et al., 2015), alkalinity from Glodap v2 (Olsen et al., 2016), and Dissolved Inorganic
Carbon (DIC) from Glodap (Lauvset et al., 2016). The remaining tracers were initialized with constant values.

PISCES simulates 24 prognostic tracers and includes four "living" compartments that simulate the evolution of
biomasses of two phytoplankton size classes (diatom and nanophytoplankton), and zooplankton
(mesozooplankton and microzooplankton). The model distinguishes diatoms from nanophytoplankton based on
their size and silica requirements. Therefore, the growth of all phytoplankton is limited by four nutrients:
phosphate (PO4

3-), nitrate (NO3
-), ammonium (NH4

+), and iron (Fe), in addition to dissolved silica (DSi) for
diatoms (Aumont et al., 2015). All nutrients, carbon, and chlorophyll-a are prognostic variables of the model.
PISCES is also built on a constant Redfield 122C:16N:1P ratio and a constant -O:C ratio equal to 1.34 (Aumont
et al., 2015). In contrast, Fe:Si, Si:C, and CaCO3:C ratios are computed by the model (Aumont et al., 2015). In
PISCES, nutrients are supplied by five external inputs: atmospheric dust deposition, rivers, sea ice, sediment
mobilization, and hydrothermal vents (Aumont et al., 2015). Here, dust deposition of iron, silica, and
phosphorus comes from outputs of the LMDZOR-INCA chemistry model (Boucher et al., 2020; Lurton et al.,
2020). Nitrogen deposition comes from NCAR products (https://esgf-node.llnl.gov/projects/input4mips/), and
nutrients supplied by rivers are provided by the GLOBAL NEWS2 dataset (Mayorga et al., 2010).



Figure 1. Schematic representation of the North Atlantic horizontal circulation (a.) physical processes at
the base of the mixed layer (b.) and the NAO index variability (c.). (a.) Major currents are illustrated in red
and yellow, according to Holliday et al. (2020). They include the North Atlantic Current (NAC), the Irminger
Current (IC), the East Reykjanes Ridge Current (ERRC), the East Greenland Current (EGC), the West
Greenland Current (WGC), and the Labrador Current (LC). Background colors indicate the bathymetry. The
main bathymetric features are: Grand Banks (GB), Flemish Cap (FC), Reykjanes Ridge (R.R), and Irminger Sea
(Ir.S). Dark gray boxes represent the four sub-regions used for this study. From west to east, the figure displays
the Nova Scotia Continental Margin (NSCM), the Labrador Sea (LS), the south of the SPG (SOUTH), and the
Eastern SPG (EAST). The gray line in the background indicates the location and average area of the SPG in the
model between 1980 and 2015. The SPG is delimited by a 12 Sv threshold of barotropic stream functions. The
orange lines display the OVIDE, AR7W, and 38°N hydrographic sections. Orange dots divide the section into
500 km sections. (b.) Schematic representation of physical processes at the base of the mixed (solid black line)
modified according to Levy et al. (2013). Obduction is the sum of all upward (i.e., positive) components, and
subduction is the sum of all downward (i.e., negative) components.

To assess vertical fluxes of nutrients through the time-varying mixed layer base, we use nutrient obduction
diagnostics that are calculated at each model time step (900 seconds). Nutrients at the base of the mixed layer
can reach the mixed layer by entrainment with the deepening of the MLD, or can leave the mixed layer by
detrainment through MLD shallowing. The replenishment of the mixed layer can also arise from vertical
advection and diffusion, horizontal advection across the sloping mixed layer depth, and by lateral diffusion and
eddy-induced advection due to eddy mixing (Fig. 1b).

The method of Karleskind et al. (2011) has been applied for the NO3, PO4, and DSi concentrations to calculate
their subduction rate. The subduction of a water volume transferred through the mixed layer base integrated over
time is defined as:
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there is subduction when S is positive and obduction when it is negative. To focus on nutrient transfer into the
mixed layer, we concentrate on the reverse of the subduction (-S), which we refer to as the obduction rate. The
obduction rate of a nutrient Oc is defined as the concentration (Ch) transferred through the mixed layer base in
the water volume defined by equation (1). Model nutrient vertical fluxes were calculated following the approach
of Lévy et al. (2013), and Bopp et al. (2015) (Eq. (2)).
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the Gent-McWilliams parameterization to resolve mesoscale eddies and baroclinic instability (Gent and
Mcwilliams, 1990). This parameterization results in a diffusion (lateral) and an eddy-induced term of advection
(Madec et al., 2017).

Note that due to a storage issue with the model outputs, all processes at the base of the mixed layer outputs
calculated at the model's time step for the year 2008 were lost.

2.2 Analysis of anomalies in relation to a reference period (1988-1996)

2.2.1 Description of study regions, sections and periods

To focus on the role of specific dynamical regions, integrated vertical fluxes of nutrients were assessed over four
distinct regions, and lateral transports were calculated across three sections (Fig. 1). The regions chosen are: (1)
the Labrador Sea, given the importance of nutrient entrainment via winter-time deep convection events, (2) the
eastern region of the SPG, which is influenced by the variability of the inter-gyre front (i.e., the NAC), and a
mixing zone between subpolar and subtropical waters (Hátún et al., 2017), (3) the region south of the SPG
which is also a region of the front between the STG and the SPG, and (4) the Nova Scotia Continental Margin
(NSCM) which is a part of the mixing area between the Gulf Stream and upper layers of the NAC (Williams et
al., 2000). The two northernmost sections cross the SPG to the west (AR7W) and the east (OVIDE). The last
one crosses the NAC west of the 38°N section (Fig. 1).

The study focuses on three distinct periods that are delimited on the basis of NAO regimes (Fig. 1c) that mirror
observed patterns detailed in the introduction:

1. The initial reference period is from 1988 to 1996, and is characterized by a robust and positive NAO
index.

2. The subsequent period, from 1997 to 2005, is marked by a negative phase of the NAO index.

3. Finally, we investigate the period from 2006 to 2015, which is defined by a succession of positive and
negative NAO indices.



2.2.2 Anomalies relative to the reference period (1988-1996 )

Concentration anomalies
In the present study, variability of nutrient concentrations is evaluated relative to averages calculated for the
defined reference period (1988-1996), using concentration anomalies. To avoid confusing variations in the
mixed layer depth with those in the nutrient concentrations, nutrient concentration anomalies are calculated and
presented as annual averages for the upper 100 meters of the water column. Depending on the type of analysis,
anomalies are calculated as averages at individual grid cells or averages for larger sub-regions.

Transport anomalies
Annual volume and nutrient transports are calculated across three hydrographic sections (more details of model
transport calculation are provided in Appendix A). Net transport is calculated as the integration of annual
volume and nutrient transport over the full water column, then along the section, from west to east. Net volume
and nutrient transports integrated only from the surface to 100 meters are also discussed.
Net volume and nutrient transport analyses involve two OVIDE sections and two 38°N sections. The OVIDE
section is divided at the location of the Reykjanes Ridge (Fig. 1.a.) in order to distinguish the portion crossed by
the NAC and the water originating from the Bay of Biscay, from that crossed by Arctic and subpolar water and
water resulting from the mixing of subpolar and subtropical water (Daniaul et al., 2016; Hátún et al., 2017). The
section north of the Reykjanes Ridge is identified as OVIDE-North (or shortened OVIDE-N), and the section
south as OVIDE-South (or OVIDE-S). The 38°N section is also cut into two sub-sections at the inflection point
of the section (i.e., at the location of the orange dots in Fig. 1), located east of the NAC pathway in the model
(Fig. D1a.). The portion from Canada to the inflection point is named the 38°N-West section (or 38°N-W), and
the remaining portion of the sections the 38°N-East section (or 38°N-E).
As with concentrations, a part of the transport analysis focuses on volume and nutrient transport anomalies
related to averages of the annual net volume and nutrient transports for the reference period (1988-1996).

Obduction anomalies
Nutrients sustaining productivity are transferred to the mixed layer by obduction across the extended-winter
mixed layer base in the SPG (Hatun et al., 2017) and south of the SPG (Williams et al., 2000, 2006). As a
consequence, obduction processes at the base of the mixed layer are integrated over the extended-winter months
(from October to February).
These periods of “extended-winter months” have been defined to reflect nutrient supply to the SPG mixed-layer
from winter mixing. The periods begin with the first month when the MLD is greater than the depth of the
euphotic layer (i.e., October) and end with the month when the MLD reaches its maximal value (i.e., February
in the southern and eastern SPG and February or March in the Labrador Sea). In order to unify the periods
between regions, we chose to take the shortest common period, i.e., from October to February.
Anomalies relative to the average of the integrated obduction processes over the extended winter months for the
reference period (1988-1996) were then calculated in a manner similar to concentration and transport anomalies.

3. Results
This section examines how variations in lateral transport and vertical processes at the base of the mixed layer,
driven by changes in the NAO index, have led to decreasing nutrient concentrations. We start by comparing
nutrient anomalies during the reference period (1988-1996) with those in two subsequent periods: 1997-2005)
and 2006-2015. These periods correspond to a positive NAO, a negative NAO, and a period of successively
positive and negative NAO indices, respectively. Then, our analyses follow a consistent pattern, following with
the assessment of lateral transport anomalies and subsequently investigating obduction processes anomalies.

3.1 Depletion of nutrient concentrations in the SPG
This section highlights differences between SPG’s sub-regions (Labrador Sea, Eastern SPG, Southern SPG). and
describes and quantifies anomalies of modeled SPG nutrient concentrations compared to the reference period
1988-1996.



The modeled nutrient concentrations vary gradually from west to east, with maximal values found in the center
of the Labrador Sea (Fig. 2a-c). Compared with the reference period (1988-1996), nutrient concentration
anomalies during the second period (1997-2005) decreased throughout the region shown. The decrease was
greater than the 1988-1996 standard deviation within the SPG. Anomalies during the last period (2006-2015)
intensified in the SPG for all three nutrients, with an emphasis along the Canadian-Arctic Archipelago and the
eastern Canadian continental margin for PO4 and DSi. NO3, PO4, and DSi concentration anomalies in
1997-2005 were maximal at the center of the SPG, with an anomaly of -1.76 mmol.m-3 in NO3 (for a 1988-1996
average of 9.87 ± 0.63 mmol.m-3), -0.11 mmol.m-3 in PO4 (where the reference mean was 0.71 ± 0.04
mmol.m-3), and -1.27 mmol.m-3 in DSi (for an average of 5.02 ± 0.44 mmol.m-3). All anomalies were
strengthened for the 2006-2015 period, with a maximum located in the Labrador Sea for NO3 (-2.19 mmol.m-3

for a relative 1988-1996 average of 9.97 ± 0.36 mmol.m-3) and DSi (-1.62 mmol.m-3 for a relative average of
5.48 ± 0.51 mmol.m-3) and south of Iceland for PO4 where anomalies reached -0.14 mmol.m-3 (i.e., -22% of the
1988-1996 average of 0.63 ± 0.03 mmol.m-3).

Figure 2. Upper 100m average NO3, PO4, and DSi concentrations for the period 1988-1996 (a.-c.) and
concentration anomalies for the periods 1997-2005 (d.-f.) and 2006-2015 (g.-i.) relative to the first,



reference period. The gray contour indicates the average position of the SPG during the entire period
considered (1980-2015) as defined by the 12 Sv barotropic streamfunction from the model. Stippling shows
anomalies that are below the standard deviation for the period 1988-1996.

Figure 3 presents the temporal evolution of NO3 (Fig. 3a.), PO4 (Fig. 3b.), and DSi (Fig. 3c.) anomalies for the
three sub-regions surrounding the SPG, i.e., the Labrador Sea, the eastern SPG, and southern SPG. The
evolution of the NO3 and PO4 anomalies in the three sub-regions overlaps until 2000. NO3 and PO4
concentrations vary slightly around the mean until roughly 1995 and decrease afterward. A divergence between
anomalies in the southern region and the other two appears when the southern region’s NO3 and PO4
concentrations stop decreasing, between 2000 and 2003. NO3 and PO4 variability in the Labrador Sea and in the
eastern SPG are similar until 2006, i.e. the beginning of the last period. Then, negative anomalies continue to
intensify until 2011 in the Labrador Sea, reaching -2.03 mmol.m-3 for NO3 and -0.14 mmol.m-3 for PO4. NO3
(PO4) concentration dropped by -1.24 mmol.m-3 (-0.08 mmol.m-3) between 1994 and 2005 in the eastern SPG,
and by -0.77 mmol.m-3 (-0.05 mmol.m-3) between 1994 and 2000 in the southern SPG. In the eastern SPG, NO3
and PO4 concentrations increase by +0.98 mmol.m-3 and +0.07 mmol.m-3 between 2005 and 2015, respectively.

Figure 3. Annual concentration anomalies within the upper 100 m for (a) NO3, (b) PO4, and (c) DSi
concentrations within the Labrador Sea (blue), Eastern SPG (green), and south of the SPG (pink). All
anomalies are relative to averages for the reference period of 1988-1996.

DSi anomalies between the Labrador Sea and other regions show more contrast in their trends (Fig. 3c.) but
exhibit overall similar patterns to those of NO3 and PO4. The Labrador Sea experienced a positive DSi anomaly
in 1993 (+0.42 mmol.m-3), followed by a drop of -0.91 mmol.m-3 over only three years, indicative of an abrupt
decrease in DSi concentration. This decrease continued linearly until 2011 when the anomaly reached -1.58
mmol.m-3. DSi concentrations were subject to lesser amplitude anomalies to the south and east of the SPG. The
most intense anomalies were -0.52 mmol.m-3 to the south and -0.67 mmol.m-3 to the east, reached in 2013 and
2010, respectively.
In summary, the negative trends in NO3, PO4, and DSi concentrations were most persistent in the Labrador Sea,
where concentrations dropped by -2.03 mmol NO3.m-3, -0.14 mmol PO4.m-3 and - 1.58 mmol DSi.m-3. The
Labrador Sea’s DSi variability contrasted with that in the Southern and Eastern SPG, where the relative
decrease was small. The results show regional differences in temporal variability, as well as some differences
between nutrients, with NO3/PO4 contrasting with the patterns of DSi concentration anomalies.

3.2 Horizontal transport weakening
In the upcoming subsection, the focus transitions to the evaluation of transport dynamics, which is the major
process by which nutrients are brought into the SPG (Carracedo et al., 2021). Anomalies relative to the



reference period (1988-1996) are assessed to characterize lateral transport’s contribution to nutrient
concentration anomalies and understand differences between sub-regions and nutrients.
Table 1 shows the average net volume and nutrient transport integrated over the full water column and across the
study sections for each period. Northward transports are positive, and southward transports are negative. Table 1
indicates that volume and nutrient transports over the full water column are oriented northward across the
38°N-W section and the OVIDE-S section. On the contrary, transports through 38°N-E, OVIDE-N, and AR7W
sections are directed southward. Section AR7W is crossed at its eastern limit by a strong northward transport
equal to 49 ± 1.6 Sv on average for the reference period and to the west by a stronger southward transport (-59 ±
1.4 Sv). The circulation around the Labrador Sea thus forms a gyre-type circulation.
Compared to the first period (1988-1996), all transports weakened during the negative NAO period (1997-2005;
Table 1), except for the volume transport across OVIDE-N, which remained constant on average. During the
more recent period (2006-2015), nutrient transports were even weaker across the AR7W and OVIDE-North
sections (Table 1), but they were stronger through OVIDE-South and the two 38°N sections. However, volume
transports across OVIDE-North and OVIDE-South were stronger in the last period (-21.4 ± 0.6 Sv and 22 ± 0.6
Sv, resp.) than during the first period (-20.0 ± 0.43 Sv and 21.9 ± 0.43 Sv, resp.).
Two types of variability have been identified in nutrient transports, that of the north-western part of the SPNA
(sections AR7W and OVIDE-N) and that of the south-eastern part of the SPNA (sections OVIDE-S, 38°N-W
and 38°N-E). The north-western variability is characterized by weaker average nutrient transport during the
second period and even weaker transport in the last period. The southeastern variability is also described by
weaker transport during the second period but slightly higher transport in the third. The southeastern variability
appears to react more quickly to the increase of the NAO index in the last period (2006-2015; Fig. 1) and thus is
more sensitive to NAO index variations.

Table 1. Full water column-integrated net volume and nutrient transports averaged for the three periods.
Positive values refer to northward transport. 1 Sv = 106 m3.s-1.

Figure 4 shows the detailed annual volume and nutrient transport anomalies across all the study sections. At first
glance, the volume transport anomalies between AR7W on the one hand, the two OVIDE sections on the other,
and the two 38°N sections are evolving differently.
We find what we see in Table 1, i.e., a set of negative anomalies across the AR7W section in the second and
third periods and a decrease followed by an increase across the other sections. Figure 4 reveals that positive
volume transport anomalies across the OVIDE sections were persistent over the last period (2006-2015). The
positive transport anomalies at OVIDE-N started to appear in 2000, in the middle of the 2nd period, which
explains why the average transport for the first and second periods are equal. Conversely, volume transport



anomalies across the 38°N sections are essentially negative except between the two first periods and 2009 and
2015.
The temporal evolution of the three nutrient transport anomalies by section looks the same (Fig. 4). Nutrient
transport anomalies in the two sections at 38°N and across the section AR7W are similar to their associated
volume transport anomalies. In contrast, divergences between volume and nutrient transport anomalies exist
across the OVIDE-N and OVIDE-S sections, notably during the two last periods. According to Figure 4, there
are not two types of variability in nutrient transport, as we thought after analyzing the average transports per
period presented in Table 1. Instead, nutrient transport is weakening across all sections from the second period.

Figure 4. Annual absolute volume and nutrient transport anomalies according to the 1988-1996 mean.
The black dashed lines delimit the three study periods starting in 1988, 1997, and 2006.

3.3 Vertical fluxes across the mixed layer base
To assess the impact of nutrient stream variability on the variability of SPG’s nutrient concentration variability,
vertical nutrient fluxes across the base of the mixed layer are assessed. The spatial and temporal variability of
processes operating at the base of the mixed layer is examined along the NAC pathway (i.e., NSCM, South of
the SPG and East of the SPG) and in the Labrador Sea where deep winter convection occurs. It is followed by a
focus on entrainment as the major obduction process of the SPG, and a comparison between nutrient
entrainment and nutrient lateral transport.
Extended-winter-integrated (Oct. to Feb.) vertical fluxes at the base of the mixed layer integrated over the four
regions (i.e., the Labrador Sea, the Southern SPG, the Eastern SPG, and the Nova Scotia Continental Margin,
Fig. 1) were averaged by periods to assess their changes. NO3, PO4, and DSi present the same spatial and
temporal variability; thus, it has been decided to show only NO3 diagnostics in Fig. 5. However, all diagnostics
are available in the supporting information (Fig. D2). From Fig. 5, it is clear that the Labrador Sea and the



Eastern SPG, are entrainment-dominated. On average, in the Labrador Sea, NO3 entrainment is equal to 76%
(i.e., 204.9 ± 145.7 mol.m-2) of the sum of the total obduction processes at the base of the mixed layer between
1988 and 1996 (i.e., 267.9 ± 164.8 mol.m-2). It equals 42% in the eastern SPG (i.e., 53.9 ± 15.8 mol.m-2 for a
sum of 127.3 ± 30.0 mol.m-2). In comparison, NO3 vertical fluxes were all weak in the southern SPG region (<
15 mol.m-2), and NO3 entrainment is weak relative to other processes in the NSCM. In addition, nutrient
entrainment at the base of the mixed layer is the process undergoing the greatest changes in the two regions
closest to the SPG (e.g., -99.8 mol.m-2 between the 1988-1996 and the 1997-2005 period, and -104.8 mol.m-2

between the 1988-1996 and the 2006-2015 period for the Labrador Sea’s entrainment of NO3; or -4.2 mol.m-2

and -19.9 mol.m-2 in the Eastern SPG). Nutrient fluxes induced by eddy mixing are the second process that
brings nutrients to the mixed layer in the Labrador Sea, the Eastern SPG, and the Southern SPG (just after
vertical diffusion; Fig. 5). It is the first one in the NSCM (Fig. 5c.). However, nutrient entrainment is the only
process at the base of the mixed layer that is roughly of the same order as lateral transport (see comparison of
nutrient entrainment and eddy mixing-induced fluxes across all sections in Table D2). As a result, entrainment is
the focus of the following study.

Figure 5. Integrated vertical NO3 fluxes at the base of the extended winter (Oct. - Feb.) mixed layer over
the four sub-regions and averaged by period. Positive values correspond to obduction (i.e. upward flux) and
negative values to subduction. It should be noted that entrainment in the Labrador Sea and the Eastern SPG are
presented on a separate y-axis due to a higher order of magnitude compared to other vertical fluxes.

Table 2 displays the mean and standard deviation of nutrient entrainment integrated into regions for each period,
and Fig. 6 presents the annual entrainment anomalies. First, regional entrainment anomalies signs are the same
for all nutrients (Fig. 6). Secondly, differences can be seen between regions. The Labrador Sea exhibits strong
nutrient entrainment fluxes in the first period, which is reduced by approximately 50% for the three nutrients in
the 1997-2005 period ( e.g., from 229.3 ± 161.41 mol.m-2 to 120.2 ± 41.94 mol.m-2 for NO3), and stabilises
afterward (Table 2). Entrainment in the Eastern SPG for the 1988-1996 period is much lower than the weakest
mean of the Labrador Sea (e.g., 64.6 ± 18.20 mol.m-2 in NO3; Table 2). In this region, entrainment is also
maximal during the first period, but the subsequent decrease is of smaller amplitude than in the Labrador Sea (<
10% of the 1988-1996 average; Table 2). Nevertheless, the decline persists until the 2006-2015 period, leading
to a decrease in mean entrainment of -37% (for DSi and PO4) and -65% (for NO3) between the first and last
periods (Table 2). The evolution of entrainment in these two regions echoes the evolution of nutrient
concentrations anomalies (Fig. 3), with the exception that negative anomalies in the Eastern SPG intensified
during the last period (Fig. 6), which was not the case for concentrations in the same region. In contrast, in the



Southern SPG region, average nutrient entrainment decreased during the 1997-2005 period before increasing
during the 2006-2015 period (Table 2). The evolution of the mean reflects the strong interannual variability of
entrainment in this region (Fig. 6). In the NSCM region where the Gulf Stream mixes with the upper layer
(Williams et al., 2011), mean entrainment increased over the period 1997-2005, before decreasing over the
period 2006-2015. Hence entrainment anomalies in the NSCM region presented a different behavior than those
of the other regions: they were negative at the end of the first period and positive between 2000 and 2015.

Table 2. Mean and standard deviation of nutrient entrainment integrated over the four sub-regions.

Figure 6. Annual nutrient entrainment anomalies according to the 1988-1996 mean. The black dashed lines
delimit the three study periods starting in 1988, 1997, and 2006.

Table 3 displays the nutrient entrainment fluxes at the base of the sections’ mixed layer. Here, the objective is to
quantify the relative importance of nutrient entrainment fluxes in relation to lateral nutrient transport across the
same sections. Tables 1 and 3 show that the entrainment fluxes of NO3 and PO4 along the AR7W section are
greater than lateral transport over the same section (identified in bold in Table 3). In addition, it indicates that
PO4 entrainment brings more PO4 into the mixed layer than is laterally transported along the OVIDE and the
38°N-E sections (Table 3). For instance, in 1988-1996, lateral transport of PO4 across the AR7W section
supplied 8.7 ± 0.37 kmol.s-1, whereas PO4 entrainment along the same section supplied 452.7 ± 325.1 kmol.s-1.
It is 115.5 ± 5.18 kmol/s of NO3 transported laterally, whereas it is 405.7 ± 293.9 kmol.s-1 that are bringing up to



the mixed layer. But, only 33.5 ± 25.3 kmol.s-1 of DSi is entrained along the AR7W section while 96.4 ± 6.79
kmol.s-1 of DSi is transported laterally.

Table3. Average entrainment fluxes of nutrients at the base of the mixed layer along the study sections.
Fluxes shown in bold are greater than the relative nutrient lateral transport across the sections.

4. Discussion
Analysis of the output of the coupled physical-biogeochemical model showed: (1) a decrease in NO3, PO4, and
DSi concentrations throughout the entire SPG, notably within the mixing zones to the east of the SPG and in the
Labrador Sea, both from 1997 to 2005 and from 2006 to 2015, (2) a reduction in lateral nutrient transport across
a set of sections intersecting the SPG as well as a reduction in entrainment in the Labrador Sea and in the
Eastern SPG, (3) disparities between volume transport anomalies and nutrient transport anomalies across the
OVIDE sections, (4) the importance of entrainment among the processes at the base of the mixed layer in the
Labrador Sea and in the eastern SPG, as well as its relative importance in comparison to lateral transports of
PO4 across sections of the SPNA, and of NO3 across the AR7W section, conversely, the relatively minor
contribution of DSi entrainment.

A particular strength of this study is to diagnose contribution of different physical processes and look, in detail,
at regional variations through the combined use of volume and nutrient transports with processes at the base of
the mixed layer calculated at the model time step. Nevertheless, nutrient transport across sections was calculated
on the basis of monthly averages, reducing the relevance of online volume transport, as well as combined
assessment with online vertical fluxes variability. Performing concentration at a fixed layer rather than in the
variable mixed layer is a major limitation, making it difficult to quantify the contribution of entrainment
anomalies in relation to the SPG’s nutrient concentrations.

In the model, entrainment only dominates PO4 inputs at the OVIDE sections, and PO4 and NO3 inputs along
the AR7W section. DSi entrainment was in the minority along all the sections studied, compared with lateral
inputs. All the above findings support the idea that nutrient entrainment drives the variability in PO4
concentrations in mixing regions (i.e., the Labrador Sea and Eastern SPG), and NO3 concentrations only in the
Labrador Sea. Otherwise, it is supposed that negative anomalies of PO4 and NO3 entrainment in other regions
contribute to the negative concentrations anomalies in association with the contribution of lateral transport.



On the other hand, DSi entrainment in the model is very low compared to PO4 and NO3 entrainment. This is
attributed to the vertical distribution of DSi concentrations, which exhibit a deeper remineralization depth than
PO4 and NO3. Nevertheless, DSi is the only nutrient whose entrainment is lower than lateral transport along the
AR7W section (33.54 ± 25.29 kmol.s-1 versus 96.4 ± 9.79 kmol.s-1). This is inconsistent with Tesdal et al.
(2022), who showed that deep convection, i.e. entrainment, is the main contributor to DSi decline in the central
Labrador Sea. Lateral transport, on the other hand, would explain the anomalies at the edge of the basin (Tesdal
et al., 2022). Indeed, the Labrador Sea circulation forms a vortex (Hakkinen et al., 2011). This results, across the
AR7W section, in two strong currents distributed at either end of the section (Fig. C2). Where winter-time deep
convection occurs, i.e. in the center of the basin, the sum of DSi transport between kilometers 300 and 800 is
thus weaker, as it is equal to 18 ± 20 kmol.s-1 for the 1988-1996 period. Whereas DSi entrainment provides 33 ±
24 kmol.s-1 to the mixed layer in the same portion of section and period. Thus, in the Labrador Sea, our results
are consistent with Tesdal et al. (2022). The main contributor to nutrient variability in the center of the basin is
the nutrient entrainment, whereas the main driver on the Labrador Sea continental margin is the lateral transport.

The same observation can be made in the Irminger Sea through the OVIDE-N section. Lateral transport is
systematically stronger on the Greenland slope than entrainment. In the center of the Irminger Sea’s basin, PO4
entrainment is much stronger (e.g., +59.8 of PO4 entrained compared with average transport over the period
1988-1996) than lateral transport. It should be noted that deep convection in the Irminger Sea is poorly
represented in the model, since the maximum does not exceed 500 m, while MLD between 700 to 1000 m has
been observed (Bacon et al., 2003). Thus, it is possible that nutrient entrainment is much greater in reality.

Nutrient entrainment corresponds to the product of the concentrations at the base of the mixed layer and the
volume added by the MLD deepening. It is, therefore, not independent of local nutrient concentration variability
at the base of the mixed layer. Nevertheless, the maximum MLD decreased by -841 m between the 1988-1996
period and the 1997-2005 period, and it decreased by -877 m between the first and the last period (2006-2015).
For instance, at the base of the average mixed layer between 1988 and 1996, the NO3 concentration is 14.36 ±
0.62 mmol.m-3. It is equal to 13.71 ± 0.20 mmol.m-3 at the average 1997-2005’s mixed layer base, and to 13.32 ±
0.39 mmol.m-3 for the 2006-2015 period. The decrease in NO3 concentration at the base of the mixed layer is, in
total, only around -5% to -7% of the concentration at the base of the mixed layer between 1988 and 1996. MLD,
on the other hand, was reduced by roughly -38% to -40%. MLD variations in the Labrador Sea are thus the most
likely to induce the roughly -23% reduction in NO3 concentrations observed in the first 100 meters (Fig. 3).
PO4 and DSi concentrations at the base of the mixed layer are given in the Supplementary Information’s table
D3.
The annual maximum MLD variability reflects the winter-time deep convection, which is linked to the NAO
index variability. In the Labrador Sea, the first period presents high entrainment and high MLD induced by deep
winter convection events occurring between 1987 and 1994 (Lazier et al., 2002; Yashayaev and Loder, 2016),
whereas the second period shows weak interannual variability, but a constant decrease. The decrease initiated
under NAO- conditions has led to a fall in the annual maximum MLD, and thus to the average nutrient
entrainment over the 1997-2005 period (Hátún et al., 2017; Tesdal et al., 2022). The 2006-2015 period is marked
by the reappearance of strong interannual variability and a slight increase in nutrient concentrations and nutrient
entrainment. Thus it is still consistent with the NAO index being, on average, greater during the last period.

In the eastern SPG region, the MLD seems less reactive to forcings induced by the NAO index variations. The
annual maximum MLD was reduced by -105 m over the period 1997-2005, and by -120 m over the period
2006-2015, compared with the 1988-1996 average of (639 ± 76) m. The reduction is between 16-18% of the
1988-1996 average annual maximum MLD, i.e. relatively less than at the Labrador Sea (which was reduced by
roughly 38-40%). In addition, there is a 4 to 10% reduction of NO3 concentration at the base of the mixed layer
(Table D3). Consequently, the overall decrease in NO3 entrainment is smaller and more linear than in the
Labrador Sea. The reduction in this flux could explain the 12-18% reduction in NO3 concentration in the first
100 m depth of the Eastern SPG (Fig. 3). Nevertheless, NO3 entrainment was found to be weaker than lateral



transport through the OVIDE sections. Concerning the lateral transport, we showed discrepancies between
volume and nutrient transport through the two OVIDE sections.

The existence of discrepancies or differences between volume and nutrient transport implies the advection of an
unusual nutrient-poor water mass to the section. This hypothesis is part of the mechanisms stated by Hátún et al.
(2017). If verified, it could also explain the decrease in concentrations at the base of the mixed layer in the
Eastern SPG.

It has previously been found that there is little exchange between the STG and the SPG in the upper layers via
the NAC (Whitt et al., 2019). Our results are consistent with (Whitt et al., 2019). We showed that the main part
of the nutrient transport across the 38°N-West section recirculates in the STG through the 38°N-East section.
Furthermore, according to Whitt et al. (2019), horizontal advection of the Gulf Stream via the lower branch of
the NAC (i.e., 𝜎 > 27.2 kg.m-3) is the most important source of nutrients for the upper layers of the SPG. The
total lateral nutrient transport across the 38°N section and the NAC transport (Fig. D1) present anomalies
consistent with transport and concentration in the SPG. Since nutrients come from deep layers, obduction can be
seen as a sink for the “nutrient stream”. The increase in nutrient entrainment over the periods 1997-2005 and
2006-2015 in the NSCM region (Table 2) would therefore induce a depletion of nutrient concentrations in the
subsurface of the nutrient stream. As the subsurface layer of the nutrient stream is what feeds the SPG (Whitt et
al., 2019), this would explain the negative anomalies observed in the SPG. However, the integration of the upper
100 m nutrient transport across the 38°N-W section does not confirm this hypothesis, because we find a
weakening of both volume and nutrient transport. In addition, and in contradiction with Williams et al. (2000),
the decoupling between entrainment variability between the NSCM region and the SPG nutrient concentrations
confirms the absence of a link between the upper layers of the NAC and the SPG concentrations.

Hátún et al. (2017) refer to the mixing of nutrient-poor STW and nutrient-rich SAW in the eastern region of the
SPG. They suggested that an increase in STW and a decrease in SAW, lead to lower DSi concentrations in the
SPG. STW represents all the Gulf Stream and the Bay of Biscay’s waters. As we saw in the previous paragraph,
it is important to distinguish the nutrient-poor upper layer of the Gulf Stream from the nutrient-rich subsurface
layer. Thus, from their definition, we assume that Hátún et al. (2017) refer to the surface layer originating from
the Gulf Stream. The trajectory of these water masses assumes that they cross the OVIDE-South section.
However, we find no increase in net nutrient transport during the first period. Positive anomalies in volume
transport are nevertheless identified but only occur after the onset of the DSi decline. Thus, our results invalidate
the STW part of the third proposal.
On the other hand, the SAW results from the formation of the Labrador Sea Water (LSW) by deep convection in
the Labrador Sea (Yashayaev, 2007) and part of the Labrador Current flowing east of the SPG. In the present
study, the formation of LSW has not been addressed. However, our results indicate that top-to-bottom integrated
volume and nutrient transport west of the AR7W section (Table D4), i.e. where the Labrador Current is flowing
southward, has weakened during the second and the last period in relation to the 1988-1996 period. This
weakening is also present to the east of the AR7W section, implying that the reduction in nutrient transport
could be regulated by the SPG circulation, which is weakened during the two last periods (i.e. between
1997-2015; Gyre Index in Table D4). It is also coherent with (Wang et al., 2022) that found a weakening of the
East Labrador Current in negative NAO conditions.

More recently, Holliday et al. (2020) and Fox et al. (2022) found that the evolution of atmospheric forcing at the
end of the last period (i.e., since 2012) intensifies the eastward transport of the Labrador Current toward our
Eastern SPG region and weakens northward transport from the south, resulting in negative salinity anomalies
east of the SPG. Following the mechanism stated by Hátún et al. (2017), we expected a simultaneously
increased nutrient transport and concentration east of the SPG. Coherent salinity anomalies (Fig. D3) were
found in the model, as well as positive volume transport anomalies of +0.6 Sv across the OVIDE-South section,
and +2.1 Sv across the 38°N-West section during the 2006-2015 period and in relation to the 1997-2005 period
(Table 1). According to García-Ibáñez et al. (2018), this increase in volume transport across the OVIDE-S
section could be attributed to an increase of LSW above 1000 m of depth, Iceland-Scotland Overflow Water and



IrSPMW, a water masses formed in the north-west of the Irminger Sea. It could, therefore, explain the increase
in volume transport found across the OVIDE-N section in the model. In addition, Desbruyères et al. (2013) have
shown an increasing northward transport from the western subtropical gyre at the end of the 2006-2015 period,
which would explain the increase in the last year of the last period.

5 Conclusion
In conclusion, negative NAO conditions occurring in the 1997-2005 period have led to a reduction in NO3,
PO4, and DSi entrainment toward the mixed layer throughout the SPG. They lead to the reduction in eastward
nutrient transport west of the AR7W section, and to the northward nutrient transport of the Nutrient Stream’s
deeper branch. Both weakened nutrient transport and nutrient entrainment participate in reducing nutrient
concentrations throughout the SPG. Nevertheless, the nutrient entrainment at the base of the mixed layer is
suggested to be the main driver of the nutrient concentration decrease in mixing regions (i.e., the Labrador Sea
and the Eastern SPG), whereas, for NO3 and DSi concentration, lateral transport is the main driver on the edge
of the Labrador basin, and in the Irminger Sea. In contrast, the variability of PO4 entrainment in the Irminger
Sea dominates the PO4 concentration variability of the Irminger Sea. Thus, we have shown that there are
differences between sub-regions composing the SPG, and between the variabilities of NO3 and DSi in relation
to PO4. Finally, to our knowledge, despite strong hydrodynamic changes at the end of the 2006-2015 period,
only the persistence of negative entrainment anomalies could explain the maintenance of low local
concentrations.
The negative salinity anomalies observed since 2012 reached an unprecedented level in 2015, unmatched in the
past 120 years (Holliday et al., 2020). As these anomalies are associated with increased transport of fresh,
nutrient-rich water east of the SPG from the Labrador Sea (Holliday et al., 2020; Fox et al., 2022), it is assumed
that they will lead to increased nutrient concentrations of the Eastern SPG. As the model only stops in 2015, the
variability of nutrient concentrations over the last few decades will require further study. In addition, the
warming that has been taking place since 2016 to the east of the SPG as a result of increased transport from the
south (Desbruyères et al., 2013) is likely to spread to the west of the SPG and affect conditions favorable (i.e.,
weak stratification, strong heat losses) to the entrainment of nutrients at the base of the mixed layer.



Appendix A: Methods

A1 Subpolar Gyre variability
To quantify the strength of the SPG, a metric called “Gyre Index” based on the average barotropic
streamfunctions (BSF) of the SPG (Lohmann et al,. 2009a; Lohmann et al,. 2009b; Biri and Klein, 2019). First,
a threshold (= 12 Sv) was selected to delimit the SPG from the rest of the North Atlantic. Subsequently, the
Gyre Index was defined as the average BSF within the SPG's interior (BSF > 12 Sv). The choice of the
threshold did not display differences on the SPG's variability (Fig. A1). Nevertheless, the 12 Sv BSF was
selected to simplify the numerical delimitation of the SPG (i.e., without employing an overly precise mask
around the SPG).

Figure A1. Mean barotropic streamfunction over the 12 Sv SPG (blue) and the 7.5 Sv SPG (red) referring
to as Gyre Index in the NEMO-PISCES model. The 12 Sv threshold is the one that has been chosen, and the
7.5 Sv is the threshold used in (Biri and Klein, 2019).

The BSF have been computed by integrating the model’s net volume transport along two dimensions following
the equation (A1).
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where x and y are the horizontal coordinates with x the longitude and y the latitude. z is the depth, t is the time
and v is the velocity in m.s-1. The result gives the BSF in Sv (= 106 m3.s-1). The entire water column has been
taken into account, and the computation has been carried out over the initial grid.

A2 Volume and nutrient transport
The transport is a product of a velocity in m.s−1 and a surface area in m2. This operation has been done at the
model time step (i.e. 900 sec) in the case of effective transport. It is, therefore, equivalent to a flow rate
expressed in Sv (= 106 m3.s−1).

The transport calculation depends on the integration direction chosen for the section on the model grid. The
cumulative effect of horizontal and vertical transport components combines to establish the overall flux balance
across the section, ultimately resulting in the net volume transport. The ORCA025 grid (Fig. A2) follows
Arakawa's grid C with an offset between the following points: (i) U and V points correspond to velocities and
effective transport components, (ii) T point is employed for nutrient concentrations, temperature, and salinity,
and (iii) F point is for vorticities.

Nutrient transport involves integrating the effective volume transport at either U or V point along the section,
then averaging it with the nutrient concentration. According to Fig. A2, the DSi transport across the section at



the T(j,i) point is determined by multiplying the average DSi concentration of the T point surrounding the V(j,i)
point, i.e., the T(j,i) point and T(j+1,i).

Figure A2. Schematic of the ORCA025 grid adapted from Madec et al. (2017) highlighting points used to
calculate volume and nutrient transport across a section. The orientation of black arrows is conditioned by
model convention (positive sign for northward and eastward transport and velocities).

Appendix B: Comparison of model outputs and observations

B1. Observation-based datasets

Table B1. Observation-based datasets

B2. Nutrient concentrations
Figure B1 presents the average surface concentrations of NO3, PO4, and DSi. In the model, PO4 and NO3 show
a similar distribution. Their concentrations are highest in the convection zone in the Labrador Sea, where NO3
peaks at 11.98 μM and PO4 at 0.84 μM. Concentrations then gradually decrease around this region, respectively,
by +0.27 𝜇M per 100 km for NO3 and +0.02 μM for PO4 between the north-western part (at -52°E and 58°N)
and the south-eastern part (-10°E and 45°N) of the subpolar region. The observations show a slightly different
distribution. The highest concentrations of NO3 and PO4 are found in the center of the SPG (maximum of 11.86
μM for NO3, and 0.85 μM for PO4). They are located south of the Irminger Sea, and south of Hudson Strait.
Despite a different distribution, the amplitudes are well respected (difference of 0.8 μM for NO3, and 0.01 μM
for PO4). Figures B1c and B1f show the concentration difference between model fields and observations for
NO3 and PO4, respectively. They show that the model is, on average, too rich in NO3 by (1.30 ± 2.21) μM and
in PO4 by (0.08 ± 0.16) μM, west of 40°W. In contrast, it is poorer in NO3 by (-0.47 ± 1.27) μM and in PO4 by
(0.002 ± 0.084) μM east of 40°W. It should be noted that the strongest biases are located in areas where
observations are not present, but are the product of dataset interpolation (dotted areas in Fig. B1c and B1f). In



addition, the model is initially resolved to the quarter degree, whereas the WOA18 datasets are resolved to the
degree. Consequently, the model is assumed to resolve more structures than WOA18.
Model surface DSi concentrations show a different distribution (Fig. B1g), with a positive gradient running from
the northwest to the southeast (+0.14 μM per 100 km; p-value < 0.01), from the Baffin Island to the Bay of
Biscay. The Labrador Sea stands out precisely by presenting higher concentrations than its surroundings (i.e., it
exhibits concentrations of 6 to 8 μM, versus 4 to 6 μM around it; Fig. B1g). Concentrations from WOA18 show
a similar distribution, with concentrations in the 6 to 9 μM range located in the Labrador Sea, spreading from
west to east between Canada and Cape Farvel. However, the concentration gradient is more homogeneous across
the region in the dataset than in the model, resulting in a negative mean bias of (-0.04 ± 1.18) μM across the
Subpolar North Atlantic (47-65°N, 0-60°W). The model shows higher concentrations, with a mean bias of (1.43
± 1.75) μM west of 50°W.

Figure B1. Average surface concentration of PO4, NO3 and DSi over the 1981-2010 period from model
outputs and the WOA dataset. Stippling indicates where the number of annual observations included in the
WOA datasets is equal to zero.

C1. Volume transport



Figure C1. Volume transport along the OVIDE section in the model and from Daniault et al. (2016).
Cumulative mean transport from west to east along the OVIDE section in the model (blue) and from
observations (orange) is in the upper part of the figure. The range of values reached between 2002 and 2012 is
represented by the colored areas surrounding them. In the lower part of the figure, and associated with the
right-hand axis, are the bathymetric profiles in the model (blue) and associated with observations (gray).



Figure C2. Average cross-section of the volume transport during the 1988-1996 period (up) and
cumulative sums of the depth-integrated volume transport across the AR7W section from the western to
the eastern boundary of the section (down). The blue line represents the 1988-1996 average net volume
transport. The blue shading is the 1988-1996 relative standard deviation, and the gray shading indicates the
depth along the section. Dotted gray lines delimits the southward Labrador Current (LC) to the west, and the
northward West Greenland Current (WGC) to the east. Across AR7W, Wang et al. (2016) calculated the
Labrador Current for the mean 1990-2007 period, and found a 300 m-to-bottom integrated volume transport of
47.6 Sv between km 180 and km 255. For the same period, we found a net volume transport of 44.6 ± 2.3 Sv for
the model’s Labrador Current integrated on the same depth interval (i.e., between 300 m and the bottom depth)
but between km 143 and 260.

Appendix D: Supporting information

Table D1. Relative difference in net nutrient transport across the Greenland-Iceland Ridge compared to
the period 1988-1996 mean.

Figure D1. North Atlantic Current transport. (a.) Average volume transport across the 38°N-West section
during the 1988-1996 period. (b.) Transport anomalies of the NAC’s net annual transport relative to the
1988-1996 period. The NAC has been isolated from the positive (northward) transport of the 38°N-West section
(a.). Negative transport across this section is attributed to the Labrador Current. NAC transport anomalies
present a similar evolution as the full 38°N-West section.



Figure D2. Average set of PO4 (first column) and DSi (second column) vertical fluxes at the base of the
mixed layer integrated from October to February and over the four sub-regions (rows) by periods.
Positive values correspond to obduction (i.e. upward flux) and negative values to subduction (i.e. downward
flux). It should be noted that entrainment in the Labrador Sea has a distinct y-axis due to a higher order of
magnitude compared to other vertical fluxes.



Table D2. Average entrainement and eddy mixing-induced fluxes of nutrient at the base of the mixed
layer along the study sections. Positive sign indicates transfer directed toward the mixed layer (from the
surface to the MLD). In bold are fluxes greater than the relative nutrient lateral transport across the sections.
Note that the resulting eddy mixing fluxes are oriented downward across the AR7W and the OVIDE-N sections.
Both downward fluxes are located over the Greenland continental slope.



Table D3. Nutrient concentration at the base of the mixed layer in mmol.m-3.

Table D4. Average volume (in Sv) and nutrient transport (in kmol.s-1) west of the AR7W section, and
Gyre index. Main southward volume transport are perceived along the AR7W section slope. The Gyre index
corresponds to the average barotropic streamfunction (in Sv) of the SPG. The SPG is delimited by the 12 Sv.

Figure D3. Surface salinity (a-c) anomalies of the average 1997-2005, and 2000-2015 periods compared
with the 1988-1996 mean. The anomalies are negative in the first period, positive in the second, and negative in
the eastern SPG in the third period. The positive anomalies in the second period reflect the negative NAO



situation and the warming described in the literature with more heat transported by the AMOC. The eastern
negative pattern in the third period is representative of the freshening that took place between 2012 and 2015.
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6 - Conclusion et perspectives

Ce dernier chapitre a pour objectif de discuter les résultats fournis par l’ensemble de cette thèse. Le but

de cette thèse était d’estimer les contributions relatives des principaux processus physiques à la variabilité des

concentrations en nutriments (NO3, PO4 et DSi) au sein du GSP entre 1980 et 2015. Les processus physiques

identifiés en amont comme étant les plus importants et ceux qui ont été étudiés sont : (i) le transport de nu-

triments d’origine Arctique, (ii) le transport de nutriments d’origine Subtropicale, et (iii) les flux de nutriments à

la base de la couche de mélange. L’intérêt pour ce sujet découle des incertitudes et des contradictions entou-

rant l’élément déclencheur de la tendance négative observée dans les concentrations en nutriments. Il résulte

également des difficultés à distinguer les contributions de chaque processus de manière indépendante et à les

quantifier. Dans ce contexte, le choix d’utiliser les sorties du modèle de circulation océanique global couplé au

modèle de biogéochimie NEMO-PISCES s’est montré pertinent. Afin de satisfaire cette objectif, cette thèse a été

structurée selon deux axes :

1. l’estimation de la contribution de la convection profonde et du transport de nutriments d’origine Arc-

tique au déclin de la silice dissoute en mer du Labrador.

2. l’identification des différences entre les sous-régions constituant le GSP, et estimation de la contribution

du transport de nutriments d’origine Subtropical à la variabilité des concentrations en NO3, PO4 et DSi

à l’échelle du GSP.

La figure 6.1 résume l’ensemble de la variabilité des processus physiques pouvant être responsables de la

diminution des concentrations en nutriments du GSP, ainsi que les conclusions tirées des résultats et des dis-

cussions qui ont fait l’objet de mes travaux de thèse. Après 1995, lorsque l’indice de la NAO devient négatif, les

transports d’eau et de nutriments d’origine subtropicale ainsi que la circulation du GSP s’affaiblissent, entraînant

une réduction des concentrations de NO3 et de DSi en mer d’Irminger, ainsi que de NO3, de PO4 et de DSi au

sud du GSP et sur les contours de la mer du Labrador. Ce résultat est confirmé par Whitt [2019], qui ont montré

le rôle prédominant des eaux profondes du Gulf Stream, ou ”nutrient stream”, pour les ressources en nutriments

du GSP. Le rôle du transport latéral en mer du Labrador est cohérent avec les résultats de Tesdal et al. [2022].

En comparant la MLD de la mer d’Islande à celle de la mer d’Irminger, Ólafsson [2003] suggère que la variabilité

des concentrations en NO3 et en PO4 de la mer d’Irminger pourrait être modulée par le transport de nutriments

depuis la mer du Labrador (i.e., la LSW). Même si les incertitudes sur la contribution du transport d’origine Arc-

tique étaient faibles [Hátún et al., 2017, Tesdal et al., 2022], l’utilisation du modèle a permis de quantifier et de

confirmer directement le caractère négligeable de ce processus face à la variabilité des nutriments du GSP, ce

qui n’avait pas été fait auparavant.

Dans les conditions de NAO négatives, il a également été démontré que la perte de chaleur induite par les vents

d’ouest n’était pas suffisante pour affaiblir la stratification entre les périodes de réchauffement et de refroidis-

sement. Il en résulte un affaiblissement de la convection profonde en mer du Labrador et plus généralement

de l’obduction de nutriments à la base de la couche de mélange, notamment de l’entraînement dans les zones

de mélange (c’est-à-dire à l’est du GSP et en mer du Labrador). Ces diminutions conduisent aux anomalies

des concentrations de NO3, PO4 et DSi au centre de la mer du Labrador, à l’est du GSP et en mer d’Irminger

(PO4). Une fois de plus, les conclusions de Tesdal et al. [2022] corroborent nos résultats. La convection profonde

contrôle la variabilité des concentrations en nutriments et est responsable des anomalies de nutriments en mer

du Labrador. Dans cette thèse, les diagnostics en ligne ont permis de préciser le rôle de l’entraînement par rap-

port à l’ensemble des processus d’obduction à la base de la couche de mélange.
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nutriments d'origine
Arctique

Affaiblissement de
l'entrainement de
nutriments à la base de la
couche de mélange
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Conditions de NAO négative comparable à la période post-1995

FIGURE 6.1 – Représentation schématique des impacts d’un indice de NAO négatif sur les pro-

cessus physiques impliqués dans l’approvisionnement du Gyre Subpolaire en nutriments. L’en-

semble des impacts représentés ont été identifié dans le modèle. Les processus physiques qui consti-

tuent le facteur dominant de la variabilité locale (i.e. région indiquée par les points au bout des lignes)

des concentrations en nutriments sont représentés en rouge. Les autres processus (en gris) participent

soit aux anomalies de concentrations en nutriments, soit sont négligeables.
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6.1 . Limites du modèle et de l’approche

L’utilisation d’un modèle pour résoudre ces questions a introduit des sources d’incertitudes liées notam-

ment à l’accumulation de DSi en profondeur au nord-ouest du GSP, et à l’absence de convection profonde en

mer d’Irminger, toutes deux évoquées dans le Chapitre 3.

Premièrement, le modèle présente un accumulation de DSi au-delà de 2000 m de profondeur dans le GSP,

notamment en mer du Labrador. Cette particularité du modèle s’est montrée problématique car elle a contraint

l’étude aux couches de surface, alors que l’une des forces du modèle est de donner accès à l’analyse des couches

profondes. En outre, malgré les précautions qui ont été prises, la MLD dépasse les 2000 m certaines années (en

1983, 1984 et entre 1990 et 1994) en mer du Labrador. Ainsi, cela a pu introduire une incertitude sur la contri-

bution des échanges à la base de la couche de mélange en injectant des eaux plus riches en DSi que ce qu’elles

ne devraient être. Les années correspondant par une MLD supérieure à 2000 m sont celles où les concentra-

tions sont les plus importantes, et notamment le point de départ de la tendance négative des concentrations

en DSi. Ainsi, il est possible que ce biais amplifie la tendance négative perçue par le modèle entre le milieu des

années 1994 et 2007. Néanmoins, les observations des concentrations en nutriments constituent une diversité

de preuves confirmant ces anomalies [Yeats et al., 2006, Pepin et al., 2013, Hátún et al., 2017, Tesdal et al., 2022].

Deuxièmement, nous avons vu que le maximum annuel de la MLD était cohérent en termes de variabilité et

d’ordre de grandeur dans le GSP, mais que la MLD moyenne, toujours à l’échelle du GSP et en mer d’Irminger,

est faible par rapport à l’ensemble de données issues d’observations in situ du WOA18. Le problème de cette

compilation de données est qu’elle est très incomplète dans la région de la mer d’Irminger, ce qui rend difficile

la confirmation du biais du modèle. En revanche, certaines études confirment l’existence d’une convection pro-

fonde qui a lieu en mer d’Irminger. Bacon et al. [2003] nous apprend que la première découverte de convection

profonde dans cette région remonte au début du 20ème siècle grâce à des mesures d’oxygène réalisées par

Nansen [1912]. Depuis, il a été démontré que la convection en mer d’Irminger pourrait atteindre des profon-

deurs de 700 à 1000 m. Cependant, contrairement à la mer du Labrador, elle ne se produit pas chaque année,

mais est déclenchée par des conditions favorables mises en place par le Greenland tip-jet, lorsque l’indice de

NAO est positif et intense [Pickart et al., 2003]. Elle aurait ainsi eu lieu en 1983, 1984, 1989, 1993 et 1994 [Bacon

et al., 2003], mais aussi en 2008, 2009 et 2014 [de Jong et al., 2012, de Jong and de Steur, 2016], soit les années

où les concentrations en nutriments ont été les plus élevées. L’absence de convection profonde introduirait donc

un biais sur les concentrations en nutriments, et notamment sur leurs variabilités liées encore une fois à la NAO.

Par exemple, en 1997, la MLD en mer d’Irminger a atteint la valeur la plus élevée mesurée [Bacon et al., 2003]

qui est de 1000 m. La même année, la valeur maximale atteinte dans le modèle en mer d’Irminger est de 494 m.

Entre 494 m et 1000 m, les différences de concentrations sont importantes. Elles passent de (7.89 ± 0.39) à (9.20

± 0.17) mmol.m−3 pour la DSi, de (13.80 ± 0.50) à (14.56 ± 0.16) mmol.m−3 pour le NO3, et de (0.95 ± 0.03) à (0.99

± 0.03) mmol.m−3 pour le PO4. Ce gradient positif des concentrations associé à l’approfondissement de la MLD

aurait pu induire un entrainement de nutriments dans la couche de mélange, augmentant ainsi l’importance du

rôle de l’entrainement de nutriments pour la variabilité des nutriments du GSP. La variabilité propre à la région

(i.e., liée au Greenland tip-jet) n’a ainsi pas été considérée dans cette thèse. Nos résultats qui indiquent que

l’entrainement n’est pas le premier contributeur de la variabilité des nutriments en mer d’Irminger, pourraient

donc être remis en question. Néanmoins, les résultats de Ólafsson [2003] et Hátún et al. [2016] sont cohérents

avec nos conclusions, à savoir que le transport latéral domine la variabilité de cette région.

L’objectif de cette thèse était d’identifier les mécanismes responsables de la variabilité des concentrations

en nutriments, dont notamment la tendance négative qui a débuté dans le milieu des années 1990. Les études

liées à cette thèse ont permis d’éclaircir de nombreuses interrogations persistantes au sein de la littérature.
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Toutefois, il a été choisi d’étudier la variabilité des concentrations en nutriments en effectuant des moyennes

à partir des sorties mensuelles du modèle. On retrouve, ainsi, des moyennes printanières dans le Chapitre 4, et

des moyennes annuelles dans le chapitre 5. Dans les deux cas, le choix des moyennes a été justifié en fonction

du contexte, et de l’étendue de la région d’étude. La complexité apparaît lorsque l’on cherche à comprendre la

variabilité de ces moyennes par un processus saisonnier. Les processus à la base de la couche de mélange pré-

sentent un cycle saisonnier marqué, l’advection horizontale et verticale, la diffusion verticale, le mélange induit

des tourbillons et la diffusion latérale sont plus forts en hiver qu’en été. Pour les processus cités, cela n’est pas

limitant car, leurs sens (i.e., signes), ne changent pas au cours de l’année. Cependant, cela pose une limitation

dans le cas de l’entrainement et du détrainement. Lorsque la MLD s’approfondit, elle entraine un volume d’eau

et une quantité de nutriments dans la couche de mélange. C’est ce qu’il se produit entre la fin de l’automne

et la fin de l’hiver dans les régions du GSP. En revanche, lorsque la MLD remonte, elle induit un détrainement

de nutriments dans la couche inférieure à la couche de mélange. Cela se produit au cours d’une même année,

entre la fin de l’hiver et l’été. Cela met en évidence le caractère hivernale de la convection profonde qui est

associée à un entrainement de nutriments. De ce fait, dans l’intérêt d’étudier l’influence de l’entrainement, il a

été choisi de concentrer l’analyse portant sur l’entrainement sur les mois d’hiver. Ainsi, avec ce choix nous avons

introduit une incertitude basée sur l’hypothèse que l’entrainement contribue à enrichir la couche de mélange

en nutriments. Dans le modèle, son rôle est en fait que saisonnier. À l’échelle annuelle, le détrainement prend le

pas sur l’entrainement. Néanmoins, l’importance des nutriments repose sur le rôle qu’ils jouent dans la pompe

biologique. Même s’il n’a lieu qu’en hiver, soit avant le bloom printanier, il a été montré que l’entrainement reste

de grande importance.

La mise en place en amont d’une analyse des propriétés des masses d’eau dans le modèle est un aspect

non indispensable, mais absent de cette thèse. La répertoriation des masses d’eau en fonction de leurs tempé-

ratures et de leurs salinités est souvent réalisée dans le domaine des observations [Yashayaev, 2007, Daniault

et al., 2016, Østerhus et al., 2019]. En raison des biais présents dans les modèles, il est plus difficile de définir les

masses d’eau en fonction des propriétés observées. Par conséquent, cela nécessiterait une étude à part entière

qui ouvrirait la possibilité de cibler la source des anomalies des concentrations en nutriments en fonction de

l’origine de la masse d’eau en question. Par exemple, l’une des hypothèses reposait sur l’idée que le courant du

Labrador, riche en nutriments, pourrait contribuer à l’enrichissement de la partie est du GSP à partir de 2012 (i.e.,

au début de l’adoucissement du GSP ; Holliday et al. [2020]). Dans ce cas, l’analyse des masses d’eau à travers la

section OVIDE pourrait permettre d’identifier la masse d’eau en question (i.e. la SAW) et de se concentrer sur la

variabilité du transport de nutriments qui lui est associé.

6.2 . Variabilité des nutriments sous changement climatique

Mes travaux de thèse pourraient être étendus à l’étude de la variabilité des nutriments sous changement

climatique. D’après les conclusions qui ont été apportées, le changement climatique serait susceptible d’affecter

la variabilité future des nutriments à travers la perturbation des processus physiques tels que l’augmentation de

la stratification, l’arrêt ou l’affaiblissement de la convection profonde en mer du Labrador, l’arrêt ou l’affaiblisse-

ment de la convection profonde dans le GSP, l’AMOC, et le changement des modes de variabilité atmosphérique.

6.2.1 . Points de bascules climatiques

Les scénarii de changement climatique mettent en évidence l’existence de points de bacule climatique. Ces

points de bascule climatique sont définis comme des ”seuils critiques à partir desquels une perturbation minime

peut modifier qualitativement l’état ou l’évolution d’un système” [Lenton et al., 2008, McKay et al., 2022]. Parmi

les éléments soumis à ces points de bascule se trouvent plusieurs processus qui sont au coeur de la dynamique



147

de l’Atlantique Nord Subpolaire.

L’augmentation du flux d’eau douce (i.e., l’eau de fonte du Groenland et les précipitations en Arctique) et de

l’augmentation de la température sous l’influence d’un réchauffement moyen global de 1.1°C à 3.8°C [McKay

et al., 2022], serait l’élément déclencheur de l’arrêt de la convection [Lenton et al., 2008, McKay et al., 2022, Sgubin

et al., 2017]. D’après certains modèles, un ajout de 0.1 à 0.5 Sv d’eau douce [Rahmstorf and Ganopolski, 1999] se-

rait suffisant pour arrêter la formation d’eau profonde et l’AMOC [Rahmstorf and Ganopolski, 1999, Lenton et al.,

2008]. Si de tels événements se produisaient, les arrêts de la convection profonde et de la formation d’eau dense

(i.e., de LSW), entraineraient des anomalies négatives des concentration en nutriments en mer du Labrador, qui

pourraient également s’étendre aux concentrations de NO3 et de DSi en mer d’Irminger. Ce raisonnement est

cohérent avec Bopp et al. [2005], Kwiatkowski et al. [2019] qui trouvent une augmentation de la limitation de

la production primaire nette par les nutriments sous changement climatique, en lien avec une augmentation

de la stratification induite par la fonte de la calotte Groenlandaise. Un ralentissement de la circulation du GSP

lié à l’arrêt de l’AMOC est aussi attendu [Sgubin et al., 2017]. Néanmoins, l’hypothèse d’un arrêt de l’AMOC

ne fait pas encore consensus [McKay et al., 2022]. Mais, de nombreuses études affirment qu’un affaiblissement

de l’AMOC est possible (∼ 2 Sv d’après Swingedouw [2022]) et qu’il serait associé à une diminution générale

de la convection profonde à l’échelle du GSP [Sgubin et al., 2017]. Les conditions qui viennent d’être décrites

(ralentissement du GSP, diminution de la convection à l’échelle du GSP) sont analogues aux conditions qui se

sont installées entre 1997 et 2005. Ainsi, il est attendu que les anomalies de nutriments futures ressemblent aux

anomalies de la variabilité naturelle présentées dans cette thèse sous conditions de NAO-. Par conséquent, on

peut se demander comment les sources de variabilité des nutriments se réorganiseraient dans un contexte où

l’entrainement serait faible.

6.2.2 . Variation des modes de variabilités atmosphériques

Dans le modèle, la NAO et l’AO sont très corrélés, ce qui est aussi le cas dans les observations [Ambaum

et al., 2001, Feldstein and Franzke, 2006, Hamouda et al., 2021]. En étudiant la contribution du transport d’origine

Arctique à travers la section au nord de la mer du Labrador, j’ai mis en évidence la relation entre l’affaiblissement

de ce dernier et l’indice de l’AO. Cette relation qui a aussi été supposée par Hátún et al. [2017], implique que

la variabilité historique des nutriments pourrait varier sous l’impulsion de la décorrélation entre la NAO et l’AO

annoncée par Hamouda et al. [2021]. En effet, si la NAO et l’AO sont décorrélés, il pourrait être imaginé que, sous

l’influence d’un indice de NAO négatif, un mécanisme de compensation du transport en provenance d’Arctique

ne présentant pas de tendance, ou une tendance de signe opposé, puisse atténuer ou compenser le déclin induit

par la NAO-. Afin de tester la possibilité de ce type de mécanisme, il serait intéressant d’explorer les ordres de

grandeur à partir d’une étude de sensibilité ou un modèle simplifié.

6.3 . Ouverture : Variabilité de la dernière décennie

Sans passer par l’utilisation de projections futures, la variabilité de la dernière décennie, i.e. de 2012 à nos

jours, présente des changements de propriétés de l’eau liés à des variations de la circulation océanique. De plus,

cela permettrait de confirmer ou non si le déclin des nutriments observé dans les années 1990 a été l’élément

déclencheur d’un changement de régime, ce qui ne peut être confirmé avec notre modèle dans son état actuel.

Depuis 2012, des anomalies négatives de salinité et de température ont été observées à l’est du SPG [Holliday

et al., 2020, Fox et al., 2022b]. En 2015, les anomalies de salinité mesurées ont été les plus importantes jamais

mesurées depuis 120 ans [Holliday et al., 2020], mais la température tend à augmenter depuis 2016. Ces ano-

malies ont été associées au renforcement du courant du Labrador transportant de l’eau peu salée et froide à

l’est du GSP [Holliday et al., 2020]. Dans une étude récente, Fox et al. [2022b] ont montré que 60% de l’anomalie

pouvait être expliquée par une perte de chaleur exceptionnelle en mer du Labrador entrainant un renforcement
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du courant du Labrador à l’est du GSP, alors que seulement 27% étaient justifiés par l’affaiblissement du trans-

port d’origine subtropical. L’augmentation récente de la température pourrait, quant à elle, être expliquée par

une augmentation du transport d’origine subtopical depuis 2016 [Desbruyères et al., 2021].

Cela implique plusieurs conséquences pour la variabilité des nutriments. Premièrement, le courant du Labrador

transporte des eaux riches en nutriments. Il est ainsi supposé qu’une anomalie positive des concentrations en

nutriments à l’est du GSP pourrait s’ajouter aux anomalies négatives de la salinité, et de la température. De plus,

il est susceptible que le réchauffement mis en place à partir de 2016 se propage à l’est du GSP en affectant les

conditions favorables (stratification, pertes de chaleur) à une convection profonde intense et au mélange ver-

tical en mer du Labrador et d’Irminger [Desbruyères et al., 2021]. En conséquence, nos résultats suggèrent une

réduction des concentrations en nutriments après 2016. Une diminution après 2016, précédée d’une augmen-

tation des concentrations en nutriments entre 2012 et 2016 est en effet suggérée par des observations réalisées

à travers la section AR7W jusqu’en 2018 [Tesdal et al., 2022].







A - Revue bibliographique sur l’indice et la variabilité du Gyre Sub-

polaire

L’indice de gyre est unemétrique utilisée pour évaluer la variabilité du Gyre Subpolaire (GSP). À ce jour, deux

principales méthodes ont été utilisées. Ces méthodes sont basées soit (i) sur l’analyse des Fonctions Orthogo-

nales Empiriques (EOF en anglais) de la hauteur de la surface de la mer (SSH, de l’anglais Sea Surface Height),

soit (ii) sur l’utilisation de fonctions de courants barotropes. Le but de cette section est de réaliser une brève

revue bibliographique du débat qui entoure cet indice et de justifier la méthode qui a été retenue dans le cadre

de cette thèse. Les différentes méthodes sont résumées dans le tableau A.1 pour une meilleure compréhension.

L’indice de Gyre a été introduit par Häkkinen and Rhines [2004], qui sont les premiers à avoir associé l’analyse

des Fonctions Orthogonales Empiriques (EOF) de la hauteur de la surface de la mer (SSH) à la variabilité du Gyre

Subpolaire (GSP). Ils ont réalisé cette analyse à partir de données altimétriques observées entre 1992 et 2002,

couvrant approximativement les latitudes de 22°N à 65°N et les longitudes de 80°O à 4°O. Par la suite, de nom-

breuses autres études ont adopté cette méthode [Hatun, 2005, Zhang, 2008, Han et al., 2014, Hátún et al., 2016,

2017, Berx and Payne, 2017]. Dans un premier temps, Hatun [2005] ont associé l’indice du gyre (c’est-à-dire la

variabilité du GSP) à la Composante Principale (PC) du premier mode de l’EOF de la SSH simulée sur la période

1960 à 2005 [Hatun, 2005]. Cependant, en 2018, Hátún and Chafik [2018] remettent en question l’ambiguïté de

leur définition.

L’origine de cette ambiguïté peut principalement être attribuée à l’étude de Foukal and Lozier [2017], qui n’était

pas en accord avec l’idée que le premier mode de l’analyse EOF de la SSH décrit la variabilité du GSP. Au lieu

de cela, ils suggèrent que le premier mode normalisé, après correction de la tendance, reflète la variabilité de

la NAO, tandis que le second mode rend compte de l’étendue du GSP. Pour confirmer ce diagnostic, Foukal

and Lozier [2017] ont utilisé des fonctions de courant barotrope pour délimiter le GSP, ce qui leur a permis de

construire une série temporelle de la zone moyenne du GSP. En revanche, selon Hátún and Chafik [2018], le pre-

mier mode décrit la variabilité de la mer du Labrador et la formation des eaux profondes, tandis que le deuxième

mode témoignerait de la partie orientale du GSP (mer d’Irminger, bassin d’Islande, dorsale de Reykjanes), ainsi

que des couches superficielles et sub-superficielles.

Ainsi, la nouvelle proposition de Hátún and Chafik [2018] est de décrire la variabilité du GSP en utilisant soit

la deuxième composante principale, soit en combinant simultanément la première et la deuxième composante

principale de l’analyse par EOF du champ de SSH. Ils excluent l’utilisation de la première composante principale

comme indice de gyre, contredisant ainsi les commentaires de Foukal and Lozier [2017]. Dans leur étude, Foukal

and Lozier [2017] ont analysé les modes de variabilité de la SSH dans la région du nord de l’Atlantique Subpo-

laire. Ils ont associé la variabilité de la SSH du GSP à trois modes : (i) l’élévation du niveau de la mer à l’échelle

du bassin de l’Atlantique Nord, (ii) l’oscillation de l’Atlantique Nord et (iii) la covariation entre l’expansion/ré-

traction du GSP et son approfondissement/amincissement (contrôlé par le rotationnel du vent). Selon eux, les

indices de gyre précédemment définis par Häkkinen and Rhines [2004] et Hatun [2005] sont associés au premier

mécanisme (i).

Dans leur étude, Foukal and Lozier [2017] recommandent l’utilisation du deuxième mode de variabilité de la

SSH normalisée, tandis que Hátún and Chafik [2018] suggèrent d’adopter le deuxième mode du champ initial de

la SSH. Bien que les deux études aient analysé des régions spatiales différentes (portée strictement sur le GSP

pour Foukal and Lozier [2017] contre le GSP étendu au NAC pour Hátún and Chafik [2018]), les composantes

principales obtenues devraient être similaires entre elles, comme indiqué par [Berx and Payne, 2017]. De plus, il

est à noter que la corrélation entre la série temporelle de la zone et la PC2 de Foukal and Lozier [2017] semble

principalement refléter la période antérieure à 2006. De manière similaire, la corrélation entre la SSH et les PCs

de Hátún and Chafik [2018] ne met pas en évidence de manière claire la relation entre les PCs et le GSP.
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L’absence de consensus a conduit à l’utilisation d’une deuxième métrique dérivée des fonctions de courants

barotropes [Foukal and Lozier, 2017, Biri and Klein, 2019]. Les fonctions de courants barotropes (BSF) fournissent

des lignes de courant qui délimitent le GSP en fonction de leurs directions ou de leurs intensités (par exemple,

7,5 Sv dans l’étude de Biri and Klein [2019]). De plus, une fois les limites du GSP déterminées, la valeur moyenne

des BSF permet de calculer l’intensité du GSP à l’intérieur de ces frontières ou de représenter son extension et sa

contraction en calculant les variations de la surface à l’intérieur de ces limites [Foukal and Lozier, 2017, Lohmann

et al., 2009a,b]. Pour éviter toute ambiguïté, l’indice basé sur les fonctions de courants est celui qui a été retenu

dans cette thèse (Chapitre 5).
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Liste des acronymes

ABR Azores-Biscay Rise

ALK Alkalinité

MOC Atlantic Meridional Overturning Circulation

AO Oscillation Arctique

BSI Silice Biogénique

CM Couche de Mélange

CMR Circulation Méridienne de Retournement

CP Convection Profonde

DFS DRAKKAR Forcing Sets

DIC Carbone Inorganique Dissous

DIN Azote Inorganique Dissous

DIP Phosphore Inorganique Dissous

DOC Carbone Organique Dissous

DOM Matière Organique Dissoute

DON Azote Organique Dissous

DOP Phosphore Organique Dissous

DSI Silice Dissoute

DSOW Denmark Strait Overflow Water

DWBC Deep Western Boundary Current

ECMWF European Centre for Medium-Range Weather Forecasts

EOF Empirical Orthogonal Function

GES Gaz à Effet de Serre

GSP Gyre SubPolaire

GST Gyre SubTropical

ISOW Iceland–Scotland Overflow Water

ISW Icelandic Slope Water

LC Courant du Labrador

LIM Louvain-la-Neuve sea Ice Model

LNEADW North East Atlantic Deep Water

LS Labrador Sea Water

MLD Mixed Layer Depth

MOW Mediterranean Outflow Water

MW Mediterranean Water
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NAC Courant Nord Atlantique

NACW North Atlantic Central Water

NAM Northern Annular Mode

NAO Oscillation Nord Atlantique

NEADW North East Atlantic Deep Water

NEMO Nucleus for European Modelling of the Ocean

OPA Océan PArallélisé

PAR Photosynthetically Available Radiation,

PISCES Pelagic Interactions Scheme for Carbon and Ecosystem Studies

POC Particules Organiques Dissoutes

PSI Silice Particulaire

RAW Recirculating Atlantic Water

RCP Representative Concentration Pathway

RR Reykjanes Ridge

SAIW Subarctic Intermediate Water

SSH Sea Surface Height

SPG Subpolar Gyre

SPMW SubPolar Mode Water

TOP Tracers in Ocean Paradigm

TVD Total Variance Dissipation
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