
HAL Id: tel-04860616
https://theses.hal.science/tel-04860616v1

Submitted on 1 Jan 2025

HAL is a multi-disciplinary open access
archive for the deposit and dissemination of sci-
entific research documents, whether they are pub-
lished or not. The documents may come from
teaching and research institutions in France or
abroad, or from public or private research centers.

L’archive ouverte pluridisciplinaire HAL, est
destinée au dépôt et à la diffusion de documents
scientifiques de niveau recherche, publiés ou non,
émanant des établissements d’enseignement et de
recherche français ou étrangers, des laboratoires
publics ou privés.

Contribution de la calotte Antarctique au niveau des
mers du 19ème au 21ème siècle et liens avec le forçage

anthropique
Justine Caillet

To cite this version:
Justine Caillet. Contribution de la calotte Antarctique au niveau des mers du 19ème au 21ème siècle
et liens avec le forçage anthropique. Océan, Atmosphère. Université Grenoble Alpes [2020-..], 2024.
Français. �NNT : 2024GRALU024�. �tel-04860616�

https://theses.hal.science/tel-04860616v1
https://hal.archives-ouvertes.fr


THÈSE 
Pour obtenir le grade de 

DOCTEUR DE L’UNIVERSITÉ GRENOBLE ALPES

École doctorale : STEP - Sciences de la Terre de l'Environnement et des Planètes
Spécialité : Sciences de la Terre et de l'Environnement
Unité de recherche : Institut des Géosciences de l'Environnement (IGE)

Contribution de la calotte Antarctique au niveau des mers du 19ème 
au 21ème siècle et liens avec le forçage anthropique

Antarctic ice-sheet contribution to sea level rise from the 19th to the 
21st century and links with anthropogenic forcing

Présentée par :

Justine CAILLET
Direction de thèse :

Nicolas JOURDAIN
CHARGE DE RECHERCHE, CNRS

Directeur de thèse

 

 

Rapporteurs :
Sophie NOWICKI
FULL PROFESSOR, State University of New York at Buffalo
Jean-Baptiste SALLEE
DIRECTEUR DE RECHERCHE, CNRS délégation Paris Centre

Thèse soutenue publiquement le 5 juillet 2024, devant le jury composé de :
Olivier GAGLIARDINI,
PROFESSEUR DES UNIVERSITES, Université Grenoble Alpes

Président

Nicolas JOURDAIN,
CHARGE DE RECHERCHE HDR, CNRS délégation Alpes

Directeur de thèse

Sophie NOWICKI,
FULL PROFESSOR, State University of New York at Buffalo

Rapporteure

Jean-Baptiste SALLEE,
DIRECTEUR DE RECHERCHE, CNRS délégation Paris Centre

Rapporteur

Julie DESHAYES,
DIRECTRICE DE RECHERCHE, CNRS délégation Paris Centre

Examinatrice

Invités :
Hélène Seroussi
ASSOCIATE PROFESSOR, Dartmouth College
Fabien Gillet-Chaulet
CHARGE DE RECHERCHE, Institut des Géosciences de l'Environnement



ii



Plus j’apprends, plus je réalise que je ne sais rien.
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à W., K., Q., S., E., J., étoiles bien trop filantes
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(atmosphère, glace, océan) gravite et se meut dans un ballet immuable. Mention toute spéciale à Clara
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plus Américains, Aurélien grâce à qui la persévérance prend tout son sens, Benoit grâce à qui j’ai
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synthèse.
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Résumé

Bien qu’historiquement inattendu, la calotte Antarctique contribue à l’élévation du niveau des

mers depuis plusieurs décennies. Les satellites révèlent que la calotte perd de la masse via la fonte

massive induite par l’océan au droit des terminaisons flottantes de ses glaciers, notamment dans les

secteurs d’Amundsen et d’Aurora. Le rôle du forçage anthropique dans cette fonte reste néanmoins

largement méconnu en raison de la variabilité naturelle, très présente dans la région, et de la durée

d’observations relativement restreinte.

L’intrusion des eaux profondes circumpolaires relativement chaudes aux abords de la calotte en

mer d’Amundsen est avérée depuis le début des relevés en 1994 et l’étude des sédiments suggère

que plusieurs glaciers ont subi un retrait de leur ligne d’échouage depuis les années 40. Néanmoins,

ces données ne permettent pas d’arbitrer si les conditions préindustrielles sont compatibles avec des

conditions océaniques froides ou chaudes en mer d’Amundsen ou si cette dernière a basculé dans un

état chaud tardivement en raison des changements induits par le forçage anthropique. A l’aide d’un

ensemble de simulations océaniques du secteur d’Amundsen avec différentes perturbations idéalisées

des flux atmosphériques, nous montrons que les conditions préindustrielles peuvent être associées,

au moins de manière intermittente, avec des conditions froides en mer d’Amundsen et de faibles

taux de fonte. A l’échelle multi-décennale, les transitions entre deux états résultent principalement

des changements des flux de flottabilité en surface qui affectent la stratification thermohaline en

modulant la production nette de glace de mer.

Pour autant, si ces premiers résultats sont compatibles avec la thèse d’une influence anthropique,

ils ne permettent pas d’écarter la thèse de l’influence de la variabilité interne basse fréquence, très

marquée dans la région. Un second volet s’attache donc à caractériser l’effet de cette variabilité sur

la perte de masse future de l’Antarctique. Cette étude est fondée sur un ensemble de simulations

de contribution de la calotte au niveau des mers, d’ici 2100 sous le scénario médian SSP2-4.5, issu

d’un modèle de calotte forcé par plusieurs membres de trois modèles climatiques. Nos expériences

montrent que la variabilité interne affecte la contribution de l’Antarctique d’ici la fin du siècle de plus

de 45% à 93% selon le modèle climatique, alors que leur représentation de la variabilité interne, à

la fois océanique et atmosphérique, est certainement sous-estimée. L’influence de la variabilité atmo-

sphérique prédomine et les secteurs d’Amundsen et d’Aurora, sièges des principales pertes actuelles,

sont les secteurs les plus affectés. Nos résultats suggèrent que l’impact de la variabilité interne sur

l’évolution de la calotte doit être systématiquement exploré via l’utilisation de plusieurs membres

climatiques.

La tentative d’identification des rôles respectifs des influences anthropique et naturelle dans les

pertes de masse observées parachève ces travaux. A cette fin, nous reconstruisons, via une méthode

originale d’initialisation, des ensembles d’évolutions de la calotte depuis 1850 avec et sans forçage

externe (naturel et anthropique) pour sept membres d’un même modèle climatique. Comme escompté
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lors des deux premières phases d’étude, les trajectoires historiques sont impactées par la variabilité

interne et certains membres climatiques permettent l’obtention d’états préindustriels froids par in-

termittence en mer d’Amundsen. La détection du signal forcé est ensuite estimée en comparant les

trajectoires avec et sans forçage externe.

Ces travaux ouvrent la voie (i) à la détection/attribution des changements de masse de la calotte et

(ii) à l’intégration des modèles de calotte au sein des modèles de climat en proposant une méthodologie

d’initialisation de la calotte dès l’ère préindustrielle.

Mots clés : Calotte Antarctique, Détection, Plateforme de glace, Forçage anthropique, Niveau des

mers, Mer d’Amundsen

Résumé vulgarisé

Depuis plusieurs décennies, l’Antarctique contribue à l’élévation du niveau des mers (10%), essen-

tiellement via la fonte océanique au droit des terminaisons flottantes de ses glaciers. Pour autant, les

rôles respectifs de l’influence anthropique vs. naturelle dans sa perte de masse ne sont pas établis,

alors que le succès des politiques d’adaptation pourrait en dépendre.

Dans cette thèse, on se propose d’abord de vérifier si les influences anthropiques et naturelles

jouent un rôle important. L’influence anthropique est évaluée via l’étude des conditions nécessaires au

basculement de la mer d’Amundsen dans un état chaud, alors que l’influence de la variabilité interne

est identifiée via son impact sur l’évolution future de la calotte d’ici 2100. Enfin, nous reconstruisons

un ensemble d’évolutions de la calotte depuis 1850 pour plusieurs membres d’un modèle climatique.

La détection du signal anthropique est estimée en comparant les trajectoires historiques avec et sans

forçage anthropique.
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Abstract

The Antarctic Ice Sheet has contributed to global sea level rise over the last few decades, which

was historically unexpected. Satellites indicate that the ice sheet is losing mass through massive

ocean-induced melting beneath the floating ice shelves, particularly in the Amundsen and Aurora

sectors. Nevertheless, the role of anthropogenic forcing remains largely unclear due to the natural

climate variability, which is particularly strong in this region, as well as the relatively short duration

of observations.

The intrusion of relatively warm circumpolar deep waters beneath the ice shelves in the Amundsen

Sea has been observed since the first records in 1994, and the analysis of sediments suggests that

several glaciers have experienced a retreat of their grounding line since the 1940s. However, these

data do not allow any assessment of whether pre-industrial conditions were compatible with cold or

warm oceanic conditions in the Amundsen Sea, or whether the Amundsen Sea switched into a warm

state later due to changes triggered by anthropogenic forcing. Using a set of ocean simulations of the

Amundsen Sea with various idealised perturbations of atmospheric fluxes, we show that pre-industrial

conditions may be associated, at least intermittently, with cold conditions and low melt rates. On

multi-decadal timescales, transitions between warm and cold states are primarily driven by changes

in surface buoyancy fluxes, which modify thermohaline stratification through the modulation of net

sea-ice production.

Although these first results suggest a possible anthropogenic influence, they do not rule out the

influence of the strong low-frequency internal climate variability. Hence, the second part of the project

focuses on the impact of this variability on future Antarctic mass loss. This work is based on a set

of simulations of the ice-sheet contribution to sea level rise, by 2100 under the SSP2-4.5 mid-range

scenario, generated from an ice-sheet model forced with several members of three climate models.

Our experiments show that internal variability affects the Antarctic contribution to sea level rise by

the end of the century by more than 45% to 93% depending on the climate model, even though both

oceanic and atmospheric internal variability are probably underestimated. The influence of atmos-

pheric variability prevails and the Amundsen and Aurora sectors, which are currently experiencing

the largest losses, are the most affected. Our results suggest that the impact of internal variability

on the ice-sheet changes should be systematically explored using several climate members.

Finally, we attempt to identify the relative roles of anthropogenic and natural influences in the

observed mass losses in the Amundsen and Aurora regions. For this purpose, we use an original

initialisation method to reconstruct sets of ice-sheet changes since 1850, with and without external

forcing (natural and anthropogenic), for seven members of a single climate model. As expected from

the first two study phases, the historical trajectories are sensitive to internal variability, and some

climate model members enable intermittent cold pre-industrial states in the Amundsen Sea. The
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detection of the forced signal is then evaluated through the comparison of trajectories with and

without external forcing.

This work paves the way for (i) the detection/attribution of ice-sheet mass changes and (ii) inte-

grating ice-sheet models into climate models, by providing an initialisation method to initialise the

ice sheet from the pre-industrial era.

Keywords : Antarctic ice sheet, Detection, Ice shelf, Anthropogenic forcing, Sea level rise, Amund-

sen Sea

Plain Language Summary

The Antarctic Ice Sheet has been losing mass for several decades, primarily through ocean-induced

melting beneath the floating ice shelves, and thus contributed significantly to sea level rise (10%).

Nevertheless, the relative roles of anthropogenic vs. natural influences in this mass loss have not yet

been established, although the success of adaptation policies could depend on it.

The aim of this study is firstly to ascertain whether anthropogenic and natural influences could

play a key role. The anthropogenic influence is assessed by investigating the conditions required for

the Amundsen Sea to switch to a warm state, while the internal variability influence is determined

through its impact on the future ice-sheet mass change by 2100. Finally, we reconstruct a set of

ice-sheet changes since 1850 for several members of a single climate model. The detection of the

anthropogenic signal is estimated through a comparison of historical trajectories with and without

anthropogenic forcing.
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à la hausse du niveau des mers au 21ème siècle 63

1. Abstract . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 64

2. Introduction. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 64

3. Methods . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 65

3.1. CMIP6 model selection . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 65

3.2. Ice-sheet model . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 66

3.3. Ice-sheet projections to 2100 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 68

4. Results . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 70

4.1. Oceanic internal climate variability . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 70

4.2. Atmospheric internal climate variability . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 71

4.3. Impact of internal climate variability on the Antarctic contribution to sea level . . . . . . . . . 75

5. Discussion. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 75

5.1. Robustness of internal climate variability in climate models . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 75

5.2. Internal climate variability as a source of uncertainty in sea level projections . . . . . . . . . . 78

5.3. Identifying the best member . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 79

6. Conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 82

7. Si vous n’avez pas le mal de mer, vous repartirez bien pour un tour ? . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 83
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I
Introduction générale

1. L’élévation du niveau des mers : l’archipel

“La connaissance est une navigation dans un océan d’incertitudes à travers des archipels de cer-

titudes.” (cit. Edgar Morin). Comble de l’ironie, un de nos archipels, pratiquement certain selon le

Groupe d’experts Intergouvernemental sur l’Evolution du Climat (GIEC), est l’élévation du niveau

moyen des mers depuis l’ère préindustrielle [Masson-Delmotte et al., 2021], qui menace archipels

(les vrais) et autres côtes proches du niveau des mers actuel. Mais ne vous y trompez pas, si le niveau

des océans augmente, l’océan d’incertitudes, lui, est de mieux en mieux exploré et de mieux en mieux

communiqué [Kopp et al., 2023].

Trêve de plaisanteries. Plus de 11% de la population mondiale réside, en 2020, au droit des zones

côtières situées à moins de 10 m au-dessus du niveau des mers et est donc directement menacée par sa

hausse. Et ce nombre devrait encore augmenter, pour atteindre plus d’un milliard de personnes, d’ici

2050 [Portner et al., 2022]. Vis-à-vis des conséquences, je me contenterai de ce chiffre alarmant de

11% et reprendrai simplement les mots d’un proverbe africain cité par Antoine de Saint-Exupéry dans

Terre des hommes [Saint-Exupéry, 1939] “Nous n’héritons pas de la terre de nos ancêtres, nous

l’empruntons à nos enfants”. Il me semble que cette phrase se suffit à elle-même et prend tout son sens

dans ce contexte de changement climatique accéléré. Pour le lecteur soucieux de détails quant à la

vulnérabilité de ces zones, les stratégies d’adaptation ou d’atténuation possibles, les derniers rapports

du GIEC (Groupes II et III) abordent directement ces problématiques [Portner et al., 2022 ; Shukla

et al., 2022]. Les travaux décrits ici se concentrent davantage sur les processus physiques.

1.1. Formulation

L’élévation du niveau des mers correspond à une augmentation du volume des océans via (i) l’ex-

pansion thermique (∆Vexpansion thermique) et (ii) un gain de masse (∆Vmasse ocean) résultant de la

fonte des glaces terrestres (glaciers, Groenland, Antarctique,...) et d’une perte nette dans les réser-

voirs d’eau terrestres. Ainsi la variation du niveau des mers (∆GMSL) s’exprime de la manière

1



Chapitre I. Introduction générale

suivante :

∆GMSL = (∆Vexpansion thermique +∆Vmasse ocean) / Surfaceocean

∆Mocean = ∆Mglaciers +∆MGroenland +∆MAntarctique +∆Mstock eau terrestre + ϵ
(I.1)

où ∆V et ∆M représentent respectivement la variation de volume et de masse, ϵ représente les termes

éventuellement manquants et les incertitudes de l’ensemble des composantes et permet la fermeture

du bilan de masse.

La fluctuation du niveau des mers est une réponse aux changements naturels et anthropiques

du système climatique. La variabilité d’origine anthropique regroupe l’ensemble des changements

attribuables à l’Homme, dont font partie les émissions croissantes de gaz à effet de serre. La variabilité

naturelle comprend à la fois la variabilité interne intrinsèque au système climatique, résultant de la

nature chaotique de la dynamique climatique et des non-linéarités au sein des interactions entre océan,

atmosphère, terre et cryosphère mais aussi la variabilité des forçages naturels, issue notamment des

volcans ou de l’activité solaire.

1.2. Hausse contemporaine et projection

La combinaison des mesures locales des marégraphes, présents dès le 19ème siècle sur les littoraux

européens, et des observations satellitaires altimétriques spatialisées à l’échelle du globe depuis les

années 80, permettent de retracer les variations récentes du niveau global des mers. Ainsi, le niveau

des mers a augmenté en moyenne de 1.35 mm.an−1 [0.78 ; 1.92] entre 1901 et 1990 et s’est accéléré ces

dernières décennies pour atteindre 3.25 mm.an−1 [2.88 ; 3.61] sur la période 1993-2018 [Fox-Kemper

et al., 2021].

Tableau I.1 – Tendance moyenne de contribution au niveau global des mers des principales composantes
exprimée en mm.an−1 et en pourcentage sur les périodes 1901-2018, 1971-2018, 1993-2018 et
2006-2018 [Fox-Kemper et al., 2021].

1901-2018 1971-2018 1993-2018 2006-2018

Contribution barystatique

Glaciers (hors calottes polaires) 0.57 (41%) 0.44 (22%) 0.55 (19%) 0.62 (17%)

Groenland 0.35 (25%) 0.25 (13%) 0.43 (15%) 0.63 (17%)

Antarctique 0.06 (4%) 0.14 (7%) 0.25 (9%) 0.37 (10%)

Stockage eaux terrestres -0.11 (-8%) 0.15 (8%) 0.31 (11%) 0.60 (17%)

Contribution thermostérique 0.54 (38%) 1.01 (50%) 1.31 (46%) 1.39 (39%)

Hausse du niveau des mers observée 1.73 2.33 3.25 3.69

L’analyse combinée de modèles, d’observations et d’algorithmes permet d’estimer la contribution

de chacune des principales composantes sur la période récente (voir Tab. I.1). Ainsi, l’expansion

thermique (contribution thermostérique), les glaciers, le Groenland, l’Antarctique et le stockage des

eaux terrestres contribuent respectivement pour environ 46%, 19%, 15%, 9% et 11% à la hausse

globale du niveau des mers depuis 1993. La contribution de la composante relative au stockage d’eau

terrestre reste très incertaine. Bien que minoritaire, l’Antarctique est la composante qui connâıt la

plus forte accélération ces trois dernières décennies (tendance multipliée par 4 environ entre 1901-

2
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2018 et 1993-2018). Ainsi, en raison de l’augmentation de la perte de masse des calottes glaciaires,

la perte de glace terrestre devient désormais le principal facteur d’augmentation du niveau des mers

au cours de la période 2006-2018 (44%, confiance élevée).

Suivant le scénario d’émission de gaz à effet de serre retenu, la future augmentation du niveau des

mers d’ici 2100 (Fig. I.1, Tab. I.2), par rapport à la période 1995-2014, pourrait atteindre [Fox-

Kemper et al., 2021], en ne considérant que les processus pour lesquels la confiance est jugée

moyenne :

- 0.44 m (plage probable : 0.33-0.62 m), sous le scénario SSP1-2.6 intégrant les effets d’une

politique de réduction des émissions susceptible de limiter le réchauffement atmosphérique à

2°C en 2100,

- 0.77 m (plage probable : 0.63-1.01 m) sous le scénario SSP5-8.5 supposant une croissance non

régulée des émissions de gaz à effet de serre.

Tableau I.2 – Projection d’élévation du niveau des mers (en m) entre 1995-2014 et 2100 des principales com-
posantes exprimée en m et en pourcentage [Fox-Kemper et al., 2021]. Les chiffres présentés
prennent en compte uniquement les processus pour lesquels la confiance est jugée moyenne,
sauf dans la dernière colonne (LC : confiance limitée).

SSP1-2.6 SSP2-4.5 SSP5-8.5 SSP5-8.5 LC

Contribution barystatique

Glaciers (hors calottes polaires) 0.09 (20%) 0.12 (21%) 0.18 (23%) 0.17 (19%)

Groenland 0.06 (14%) 0.08 (14%) 0.13 (17%) 0.18 (20%)

Antarctique 0.11 (25%) 0.11 (20%) 0.12 (16%) 0.19 (22%)

Stockage eaux terrestres 0.03 (7%) 0.03 (5%) 0.03 (4%) 0.03 (3%)

Contribution thermostérique 0.14 (32%) 0.20 (36%) 0.30 (39%) 0.30 (34%)

Hausse du niveau des mers projetée 0.44 0.56 0.77 0.88

Jusque 2100, la perte de glace terrestre reste le principal facteur d’augmentation du niveau des

mers (56-59%). La contribution de l’Antarctique ainsi que celle relative au stockage de l’eau terrestre

est peu sensible au scénario d’émission de gaz à effet de serre considéré. La prise en compte des

processus associés aux calottes polaires dans lesquels la confiance est relativement limitée, entrâıne

une augmentation supplémentaire de 12% par rapport à l’évaluation tenant compte uniquement des

processus dans lesquels la confiance est jugée moyenne.

Sur le plus long terme, la hausse globale du niveau des mers est plus incertaine. En 2300, cette

hausse pourrait atteindre 0.5-3.3 m (17-83e percentile) sous le scénario SSP1-2.6 et plus de 1.8-7.0 m

(17-83e percentile) sous le scénario SSP5-8.5, et ce, sans considérer l’impact éventuel des processus

à faible probabilité (Fig. I.1). Les principales sources d’incertitudes des projections sont le futur

scénario d’émission de gaz à effet de serre (autrement dit le choix anthropique de réduction des gaz

à effet de serre) et la contribution de l’Antarctique.

1.3. Défis

Le Groupe d’experts Intergouvernemental sur l’Évolution du Climat (GIEC), créé en 1988, a pour

objectif l’évaluation détaillée de l’état des connaissances scientifiques, techniques et socio-économiques

sur le changement climatique, ses causes, ses répercussions potentielles et les stratégies d’adaptation

3
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Figure I.1 – (a) Changements observés dans les composantes au niveau des mers pour la période 1971-2018.
L’évolution du niveau moyen global des mers observé à partir des reconstructions des maré-
graphes (1971-1993) et des mesures altimétriques par satellite (1993-2018) est présentée à titre
de comparaison (ligne pointillée). La fermeture du bilan global du niveau des mers pour l’en-
semble de la période est indiquée à droite du graphique (barre = estimation centrale ; ombrage
= fourchette très probable). Variation du niveau des mers (en mètres) par rapport à 1900 (b)
entre 1950 et 2100 puis (c) en 2300 pour différents scénarios d’émissions de gaz à effet de serre.
Les changements historiques correspondent aux observations (à partir de marégraphes avant
1992 et d’altimètres ensuite), et les changements futurs sont évalués en fonction des contraintes
d’observation basées sur l’émulation des modèles CMIP, de calottes glaciaires et de glaciers.
Seules les fourchettes probables sont affichées en raison des difficultés à estimer la distribution
des processus très incertains. La courbe en pointillés indique l’impact potentiel de ces processus
très incertains. Elle montre le 83e percentile des projections SSP5-8.5 qui incluent des processus
propres aux calottes glaciaires à faible probabilité et à fort impact qui ne peuvent être exclus.
En 2300, les plages affichées correspondent aux 17e-83e percentiles. La flèche en pointillé illustre
le 83e percentile des projections SSP5-8.5 qui incluent des processus à faible probabilité et à fort
impact sur la calotte glaciaire qui ne peuvent être exclus [Masson-Delmotte et al., 2021].
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envisageables. Dans ce cadre, plusieurs salves de rapports ont été rédigées (6 au total). Si les preuves et

la compréhension du réchauffement climatique, et des changements océaniques et cryosphériques qui

y sont associés, ont augmenté au cours des 30 dernières années (confiance très élevée) [Oppenheimer

et al., 2019 ; Fox-Kemper et al., 2021], les rapports pointent encore certaines lacunes, de première

importance pour le développement des stratégies d’adaptation et d’atténuation.

Plusieurs défis majeurs émergent quant à la problématique de l’élévation du niveau des mers,

parmi lesquels (i) identifier la part naturelle de la part anthropique au sein de la hausse du niveau

des mers, autrement dit, identifier la part irréductible (variabilité naturelle inhérente au climat) de

celle réductible sur laquelle l’Homme peut agir et (ii) affiner les projections de hausse du niveau des

mers.

1.3.1. Différencier les sources de variabilité d’origine anthropique vs. naturelle

De tout temps, le niveau des mers a fluctué naturellement au gré des millénaires et des cycles

glaciaires-interglaciaires. Des reconstructions paléoclimatiques, basées notamment sur des indicateurs

géochimiques extraits des carottes de sédiments marins et d’anciennes élévations du littoral corrigées

pour tenir compte des processus géodynamiques [Dutton et al., 2015 ; Düsterhus et al., 2016],

montrent ainsi que le niveau moyen des mers a eu été plus élevé qu’aujourd’hui, notamment durant

le dernier âge interglaciaire (129-116 ka). Le niveau était probablement supérieur de 5 m à 10 m par

rapport au niveau actuel, et ce, pour des conditions atmosphériques plus chaudes de 0.5-1.5°C, les
calottes antarctique et groenlandaise ayant largement pris part à cette hausse [Fox-Kemper et al.,

2021].

Cependant, le rapport AR6 du GIEC conclut que le principal facteur de l’augmentation observée

du niveau des mers depuis au moins 1971 est très probablement le forçage anthropique [Masson-

Delmotte et al., 2021] et non pas la variabilité naturelle. Déterminer la part relative des émissions

humaines dans les changements observés est donc devenu essentiel pour l’élaboration des politiques

d’adaptation et d’atténuation.

La détection des changements observés et leur attribution à diverses émissions humaines sont dé-

taillées dans le chapitre 3 du dernier rapport du GIEC [Masson-Delmotte et al., 2021]. L’influence

humaine a été mise en évidence pour plusieurs des principales composantes à l’origine de l’augmen-

tation du niveau des mers (pas de calcul pour le stockage des eaux terrestres, dont la contribution

devrait rester limitée au 21ème siècle, Tab I.2). Ainsi le forçage anthropique est considéré comme le

principal responsable du retrait des glaciers (très probable), et de l’augmentation du contenu ther-

mique des océans depuis les années 1970 (extrêmement probable) et contribue à la perte de masse de

la calotte groenlandaise depuis les années 1990 (probabilité moyenne) (Fig I.2). En revanche, l’impact

humain sur la perte de masse de la calotte antarctique depuis les années 1990 n’est pas démontré.

Bien que la perte de masse de l’Antarctique soit un des symboles prégnants du changement climatique

anthropique [Lehman et al., 2019], Masson-Delmotte et al. [2021] estime qu’il existe un accord

moyen mais des preuves encore limitées de l’influence du forçage anthropique sur le bilan de masse

de l’Antarctique, aussi bien sur le bilan de masse de surface que sur la dynamique glaciaire. L’An-

tarctique étant le potentiel plus gros contributeur au niveau des mers, il devient urgent d’identifier

le rôle du forçage anthropique sur la perte de masse de la calotte antarctique.

5
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Figure I.2 – Évaluation des changements observés dans les indicateurs à grande échelle du climat et de leur
attribution à l’influence humaine. Le code couleur indique le degré de confiance/probabilité de
la contribution humaine en tant que facteur ou facteur principal (le facteur principal est spécifié
dans ce cas) lorsqu’il est disponible. Dans le cas contraire, le texte explicatif est fourni dans
les cellules sur fond blanc. La section du chapitre 3 du dernier rapport du GIEC contenant des
informations plus détaillées est indiquée dans chaque cellule du tableau [Masson-Delmotte
et al., 2021].
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Pour le lecteur soucieux de détails, la section 4 aborde les entraves à l’application du concept de

détection-attribution à l’Antarctique.

1.3.2. Améliorer les projections d’élévation du niveau des mers

La Figure I.1 détaille les projections d’élévation du niveau des mers jusqu’en 2100 et 2300 pour

plusieurs scénarios d’émissions de gaz à effet de serre (dont SSP1-2.6 et SSP5-8.5). Si la gamme

d’incertitudes reste relativement restreinte en 2100, elle atteint plusieurs mètres en 2300 pour le

scénario d’émission de gaz à effet de serre le plus défavorable (environ 5 m pour une projection

moyenne de 4,5 m). Les principales sources d’incertitudes sont (i) le futur scénario d’émission de gaz

à effet de serre (autrement dit le choix anthropique de réduction d’émission des gaz à effet de serre)

et (ii) la contribution de l’Antarctique.

Les données satellitaires montrent que l’Antarctique a contribué de manière significative à l’élé-

vation du niveau des mers (confiance très élevée) ces dernières décennies [Fox-Kemper et al., 2021]

alors que les trois premiers rapports du GIEC prévoyaient une contribution négative de la calotte

pour ce siècle [Shepherd & Nowicki, 2017]. Les estimations étaient alors basées uniquement sur

des corrélations empiriques et des modèles forcées par l’atmosphère. La méconnaissance de l’impact

à court terme de certains processus sur la dynamique de la calotte, notamment les interactions com-

plexes entre l’océan et la calotte, ainsi que le manque de données ont conduit à une estimation tardive

de la contribution au niveau des mers du continent blanc. Les premières projections d’un déséquilibre

dynamique des glaces induit par l’océan ont été introduites dans le quatrième rapport d’évaluation

du GIEC (AR4), mais ne se sont révélées fiables qu’à partir du cinquième rapport d’évaluation du

GIEC (AR5) [Shepherd & Nowicki, 2017].

Les incertitudes sont également liées aux caractéristiques de l’évolution des océans et de la cryo-

sphère. Par exemple, la fonte des glaces implique des comportements de type seuil qui peuvent en-

gendrer des réponses abruptes et non linéaires au réchauffement climatique en cours [Rosier et al.,

2021 ; Garbe et al., 2020], potentiellement irréversibles. L’évolution de l’océan et de la cryosphère est

également marquée par des temps de réponses longs, de l’ordre de la décennie au millénaire. Ainsi,

la perte de masse de la calotte pourrait perdurer même après la stabilisation des concentrations de

gaz à effet de serre dans l’atmosphère [Klose et al., 2023].

L’ensemble de ces éléments rend les projections de contribution de l’Antarctique à l’élévation

du niveau des mers très incertaines au-delà de la fin du 21ème siècle et en constitue la principale

incertitude.

Si ces défis vous ont mis l’eau à la bouche et que vous souhaitez en savoir davantage sur la mysté-

rieuse Antarctique, les trois paragraphes suivants se focalisent respectivement sur (i) la contribution

contemporaine de la calotte Antarctique et les mécanismes en jeu, (ii) les projections de contribution

de la calotte à l’élévation du niveau des mers et ses incertitudes et (iii) les difficultés d’application

du concept de détection-attribution à l’Antarctique.
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2. Contribution contemporaine de l’Antarctique au niveau

des mers : navigation en eaux troubles

Cette partie décrit les changements observés de la calotte Antarctique et les mécanismes en jeu.

2.1. Principe : Bilan de masse de la calotte antarctique

Dans cette thèse, le terme de calotte réfère à l’ensemble de la calotte, c’est à dire la partie posée

et la partie flottante (plateforme de glace).

La contribution future potentielle au niveau des mers de la calotte antarctique [évaluée à 58 m,

Fretwell et al., 2013 ; Morlighem et al., 2020] ne correspond pas directement à l’ensemble de son

volume. En effet, une part non négligeable de la calotte se situe en dessous du niveau des mers comme

illustré sur la Fig. I.4. Ainsi, en vertu du principe d’Archimède, la partie immergée ainsi que les 10%

les surplombant (rapport entre la masse volumique de l’océan et de la glace) sont déjà comptabilisés

dans le niveau des mers actuel (en négligeant la petite contribution halostérique).

Figure I.3 – Principales composantes du bilan de masse de contribution au niveau des mers de la calotte
antarctique. L’illustration est directement issue de Nowicki et al. [2016]. Le bilan de masse de
la calotte est tributaire des échanges avec l’atmosphère (bilan de masse de surface, en bleu),
de la dynamique glaciaire (flux à la ligne d’échouage, en jaune) ainsi que de l’interaction avec
le socle rocheux souvent négligée (bilan de masse basal, en vert). Le bilan de masse de surface
est scindé en un terme d’accumulation (précipitations solides et liquides) et un terme d’ablation
(évaporation/sublimation, ruissellement de surface).

Ainsi, l’évaluation de la contribution de la calotte au niveau des mers repose sur le bilan de

masse de la partie posée, qui peut être négatif si la calotte perd davantage de masse qu’elle n’en

gagne ou positif dans le cas contraire. Ce bilan correspond à la différence entre le bilan de masse

de surface (en bleu sur la Fig. I.3) et la perte de masse dynamique évaluée au droit de la ligne

d’échouage (en jaune sur la Fig. I.3). Le bilan de masse de surface comprend un terme d’accumulation
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(précipitations solides/liquides) et un terme d’ablation (sublimation/évaporation, ruissellement ainsi

que sublimation/érosion de la neige soufflée) [Mottram et al., 2020]. Des échanges avec le socle

rocheux peuvent également se produire (en vert sur la Fig. I.3), via échauffement de la glace s’écoulant

sur ce dernier ou par regel des eaux sous-glaciaires. Mais ce terme n’est généralement pas pris en

compte.

Bien qu’elles n’interviennent pas directement dans le bilan de masse de contribution au niveau des

mers de la calotte, les plateformes de glace jouent un rôle majeur dans la dynamique de la calotte

en offrant une résistance à l’écoulement vers la mer de la glace posée en amont. Leur effondrement

pourrait conduire à une perte drastique de glace.

Leur bilan de masse est donc important pour déterminer (i) les flux d’eaux douces échangés avec

l’océan et (ii) le flux à la ligne d’échouage. En plus du flux au droit de la ligne d’échouage, les

échanges de masses se produisent essentiellement en périphérie de la plateforme de glace, à l’interface

avec l’atmosphère (bilan de masse de surface, en jaune sur la Fig. I.4) et l’océan (bilan de masse basal

et frontal, en bleu et vert sur la Fig. I.4). Le bilan de masse basal résulte principalement de la fonte

de la glace au contact de l’océan plus chaud et le bilan de masse au front, un peu plus complexe, est

principalement le siège du vêlage d’icebergs dans l’océan.

Figure I.4 – Figure de gauche : Élévation du socle rocheux en Antarctique. La figure est issue de Morlighem
et al. [2020]. Les teintes bleues décrivent les zones pour lesquelles le socle rocheux est situé en
dessous du niveau de la mer. Figure de droite : Bilan de masse d’une plateforme de glace. Ce
bilan tient compte du flux au droit de la ligne d’échouage (gris), du flux de bilan de masse basal
(bleu), du flux au front (vert) et du flux du bilan de masse de surface (jaune). La figure est issue
de Burgard et al. [prep].

2.2. Gain ou perte de masse : telle est la question

La contribution de l’Antarctique à l’élévation du niveau des mers a longtemps été considérée

comme insignifiante, voire négative. Ce paragraphe vous explique pourquoi.

2.2.1. La tonitruante conquête de la Terra Incognita

Avant d’être une terre de sciences, l’Antarctique a d’abord été une terre de conquête. Pourquoi

conquérir l’Antarctique ? L’alpiniste George Mallory vous aurait certainement répondu avec flegme

parce qu’il est là ! alors que le commandant Jean-Baptiste Charcot plutôt pourquoi pas ?.
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Des expéditions débutent dès le 18ème siècle mais la navigation se révèle complexe en raison de

la présence de la glace de mer et de la difficulté à distinguer le continent de cette dernière ou d’̂ıles

alentours. B.de Lozier (1739) découvre une terre élevée, enneigée et verglacée mais n’accoste pas

en raison de la météo et James Cook (1774) cartographie les mers australes mais n’atteint pas le

continent non plus, tout comme J.Weddell (1823). D’autres expéditions réussissent à accoster sur des

ı̂les en pensant avoir découvert le continent, c’est le cas de l’expédition de J.de Kerguelen de Trémarec

(1771, ı̂les Kerguelen), de F.Bellingshausen (1821, Pierre 1er, Alexandre 1er) ou de E.Bransfield (1820,

ı̂le du Roi-George).

La quête de l’Antarctique devient frénétique au 19ème siècle suite à la localisation du pôle nord

magnétique en 1831. Des expéditions polaires de tous les horizons, Charles Wilkes pour les États-Unis,

James Ross pour l’Angleterre, et Jules Dumont d’Urville pour la France, convergent vers l’Antarctique

à la fin des années 1830. J.Dumont d’Urville est souvent considéré comme le premier Homme à avoir

accosté sur le continent antarctique le 21 janvier 1840 [Dugast, 2019] bien que N.Palmer déclare

l’avoir découvert en 1820 lors d’une campagne de chasse à la baleine.

A la fin du 19ème, un constat s’impose : les pôles ne sont pas conquis et les Anglais décrètent que

l’exploration de l’Antarctique est le plus grand projet qui reste à entreprendre d’ici la fin du siècle.

Les Belges lancent l’offensive avec l’expédition de A. de Gerlache de Gomery en 1897 mais l’expédi-

tion reste cantonnée à la Péninsule. L’année 1901 fait date avec quatre expéditions d’envergure qui

visent l’exploration du continent blanc (2 expéditions britanniques menées par R.Scott et W.Bruce,

une expédition allemande menée par E.von Drygalski et un expédition suédoise sous la tutelle de

O.Nordenskjöld). Les Français suivent en 1903 avec l’expédition du commandant Charcot. En 1911,

R.Amundsen se lance à la conquête du pôle sud géographique qu’il atteint le 11 décembre, peu avant

R.Scott et trois compagnons qui n’y survivront pas.

La première moitié du 20ème siècle est plutôt paisible dans les mers australes. Mais en 1946, la fin

de la seconde guerre mondiale aiguise les appétits car le continent blanc renfermerait des minerais.

Six nations se dirigent vers l’Antarctique. Face à tant de tensions, la première crise internationale

éclate dès février entre Britanniques et Argentins au sujet de revendications territoriales. Les années

50 voient les expéditions de tous bords se multiplier et la coopération est de mise dans ce climat froid

et hostile malgré la guerre froide. La science devient une préoccupation majeure notamment avec

l’année géophysique internationale en 1957-1958. Il faut attendre 1961 pour voir émerger le traité sur

l’Antarctique qui la définit comme une réserve naturelle consacrée à la paix et la science et interdisant

tout activité miliaire ou exploitation minière pendant 50 ans. Le protocole de Madrid signé en 1991

permet à l’Antarctique de conserver son statut de réserve jusqu’en 2048. Affaire à suivre...

En attendant, les données d’observations restent limitées et spatialement très hétérogènes ne per-

mettant pas d’évaluer la perte de masse initiée.

2.2.2. Genèse des premiers (faux) pas

Si le lien entre réchauffement climatique et émissions de CO2 a été établi dès 1896 par les tra-

vaux précurseurs de S.Arrhenius [Weart, 2008] et les travaux antérieurs, entre autres, de J.Fourier,

E.Foote et J.Tyndall [Tyndall, 1881 ; Fleming, 1999], l’impact du réchauffement climatique sur

la calotte antarctique a été longtemps mésestimé. Avant les années 80, les principaux mécanismes
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d’instabilité en Antarctique, notamment la fonte basale sous les plateformes de glace et le retrait de

la ligne d’échouage, étaient connus mais essentiellement étudiés à l’échelle naturelle des grandes ères

glaciaires [Thomas, 1971 ; Weertman, 1972 ; Thomas, 1973a ; Thomas, 1973b ; Hughes, 1975 ;

Thomas & Bentley, 1978] et leur potentiel d’instabilité n’a été évoqué qu’en 1974 [Weertman,

1974]. Il faut attendre 1978 pour voir émerger un potentiel impact à plus court terme du réchauffe-

ment climatique. L’article de Mercer [1978], fondé sur les premières simulations climatiques de la

réponse à un doublement de CO2 et sur un critère observationnel de viabilité des plateformes de glace,

fait état du risque de fonte précoce et accélérée, voire d’effondrement, de l’Antarctique de l’Ouest

en raison de la combustion des énergies fossiles, et du taux de dioxyde de carbone atmosphérique

croissant qui en découle. Thomas et al. [1979] complète la démarche en évaluant l’échéance à laquelle

cet effondrement pourrait se produire. Mais les incertitudes sont légion et la communauté scientifique

prône une amélioration des modèles numériques de l’époque pour une meilleure estimation.

Pourtant la hausse de CO2 dans l’atmosphère n’est pas niée. Une hausse de la concentration

en CO2 en Antarctique est déjà mesurée entre 1958 et 1963 et s’avère identique à celle observée

à Hawäı sur la même période. Cette hausse est, à l’époque, déjà attribuée à la combustion des

énergies fossiles [Brown & Keeling, 1965]. Cependant l’inquiétude n’est pas de mise, puisque cette

hausse, et l’augmentation de la température associée, est supposée engendrer un gain de masse en

Antarctique, soit une baisse de contribution au niveau des mers [Oerlemans, 1982], en raison d’une

augmentation des précipitations neigeuses. Les trois premiers rapports du GIEC corroborent cette

hypothèse [Shepherd & Nowicki, 2017], la calotte Antarctique est supposée abaisser le niveau des

mers de quelques centimètres d’ici 2100, bien que quelques études affirment le contraire [Budd et al.,

1987].

De même, la hausse globale du niveau des mers est actée, et estimée à 1 mm.an−1 dès les années

70 [Thomas & Coslett, 1970]. La fonte des calottes polaires a été envisagée un temps comme une

des explications potentielles de cette hausse, mais a été vite balayée, notamment par les travaux de

Giovinetto [Thomas & Coslett, 1970] qui concluent à un bilan de masse net positif de l’Antarctique.

Pire, devant les preuves statistiques indiquant l’absence de changement climatique à long terme dans

les eaux profondes du Pacifique [Robinson, 1960], ses travaux supposent une accrétion au droit

des principales plateformes de glace, contestés par la suite par Thomas & Coslett [1970]. Des

données expérimentales sur la plateforme de Brunt suggèrent une fonte basale, tout comme des

travaux menés par d’autres chercheurs sur les plateformes de Ross, Filchner, Maudheim et Amery.

Thomas & Coslett [1970] conclut ses travaux par ces mots “Jusqu’à ce que l’on dispose de plus

de données, il serait imprudent de proposer une évaluation quantitative de la perte totale de glace de

l’Antarctique par la fonte basale, mais nous sommes amenés à remettre en question la validité des

estimations récentes d’un bilan positif pour les principaux bassins versants”. Le besoin de données

devient pressant.

2.2.3. Que le satellite soit, et la lumière fut (faite) !

A partir des années 60, le déploiement progressif des satellites permet des observations à l’échelle

du continent blanc. La comparaison d’images prises à un intervalle donné permet d’évaluer les vi-

tesses d’écoulement en surface (suivi des crevasses, interférométrie), les changements d’attraction

gravitationnelle (gravimétrie) et d’épaisseur (interférométrie, altimétrie). Le tableau I.3 détaille la
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Tableau I.3 – Tendance de perte de masse en Gt.an−1 de la calotte antarctique et de ses principales régions
(Antarctique de l’Est, de l’Ouest et Péninsule, voir Fig I.5 pour la définition des régions) pour
deux périodes temporelles distinctes selon les estimés de Gardner et al. [2018] (période 2008-
2015), The IMBIE Team [2018] (périodes 2007-2017 et 1992-2017), Bamber et al. [2018]
(périodes 2007-2016 et 1992-2016), Rignot et al. [2019] (périodes 2009-2017 et 1989-2017) et
Otosaka et al. [2022] (périodes 2007-2016 et 1992-2016).

Gardner IMBIE Bamber Rignot Otosaka

Antarctique total

période longue (1989-2017) −109± 56 −93± 68 −156± 20 −86± 42

période récente (2007-2017) −183± 94 −190± 47 −154± 38 −252± 27 −140± 44

Antarctique de l’est

période longue (1989-2017) +5± 46 +18± 45 −47± 10 +4± 34

période récente (2007-2017) +61± 73 −3± 34 +31± 19 −51± 13 +3± 36

Antarctique de l’ouest

période longue (1989-2017) −94± 27 −83± 6 −81± 20

période récente (2007-2017) −214± 51 −151± 27 −159± 8 −130± 22

Péninsule

période longue (1989-2017) −20± 15 −26± 4 −10± 12

période récente (2007-2017) −31± 29 −34± 17 −42± 5 −14± 13

tendance de perte de masse de l’Antarctique sur les périodes 2007-2017 et 1989-2017 selon plusieurs

sources récentes, dont certaines regroupent l’ensemble des techniques évoquées ci-dessus (gravimétrie,

altimétrie, interférométrie).

L’ensemble des études montrent que (i) la calotte antarctique a perdu de la masse ces dernières

décennies (-117 Gt.an−1 en moyenne entre 1989 et 2017) et que (ii) cette perte s’est accélérée ces

dernières années (taux 2007-2017 supérieur de 40% par rapport à celui de 1989-2017). Cependant,

ce changement de masse est spatialement très hétérogène. L’Antarctique de l’Ouest est le principal

contributeur à la hausse du niveau des mers, notamment au droit des mers d’Amundsen et de Bel-

lingshausen (Fig I.8a). L’ouest et le nord de la Péninsule ont une dynamique similaire bien que les

pertes soient moindres. En revanche, le sort de l’Antarctique de l’Est reste incertain. Son bilan de

masse est proche de l’équilibre et, au regard des études et les gammes d’incertitudes affichées, peut

être positif ou négatif. Le secteur de Wilkes est le secteur le plus enclin à perdre de la masse [Rignot

et al., 2019 ; Gardner et al., 2018].

Malgré ces nouvelles données, les projections du niveau des mers du 4ème rapport du GIEC [Lemke

et al., 2007] ne tiennent toujours pas compte de l’impact des changements dynamiques rapides des

calottes en raison d’un manque criant de compréhension des processus et de littérature les décrivant

[Bindoff et al., 2007]. Seul un avertissement concernant son impact sur l’élévation du niveau des

mers est évoqué. Il faut attendre le 5ème rapport du GIEC pour qu’une première quantification de la

contribution dynamique des calottes soit réalisée [Church et al., 2013].
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Figure I.5 – Élévation du socle rocheux et de la surface de la calotte antarctique. Les données bathymétriques
sont issues de Morlighem et al. [2020]. Les régions de l’Antarctique de l’Est, de l’Ouest et la
Péninsule sont définies respectivement en orange, rouge et violet. Les traits fins bleus délimitent
les principaux sous-bassins tels que définis dans Rignot & Mouginot [2016].
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2.3. Mécanismes

2.3.1. L’importante face immergée de l’iceberg

D’après le bilan de masse exposé au 2.1, la perte de masse de la calotte résulte soit d’une diminution

du bilan de masse de surface (diminution des précipitations et/ou augmentation de l’évaporation de

la sublimation ou du ruissellement) autrement dit la face émergée de l’iceberg, soit d’une modification

de la dynamique du flux d’écoulement à la ligne d’échouage, largement tributaire de la fonte basale

sous les plateformes de glace mais aussi du vêlage, la face immergée de l’iceberg.

L’analyse de carottes de glace suggère une très légère tendance long terme positive à l’accumulation

de surface au cours des deux derniers siècles [env. 4 Gt.dec−1, Medley & Thomas, 2019], susceptible

d’avoir atténué l’augmentation du niveau des mers au cours du 20ème siècle. Cependant, depuis 1979,

cette tendance s’est infléchie. Church et al. [2013] montre que le bilan de masse de surface à l’échelle

de l’Antarctique est resté relativement stable malgré une variabilité interannuelle marquée. Aucune

tendance significative n’émerge dans les estimations des modèles climatiques régionaux [Mottram

et al., 2020], ni dans les modèles globaux [Lenaerts et al., 2016 ; Palerme et al., 2017], ni dans

l’analyse des carottes de glace [Medley & Thomas, 2019]. Néanmoins, les tendances à l’accumulation

sont très variables à l’échelle régionale : la Péninsule est marquée par une forte tendance positive,

celle de l’Antarctique de l’Ouest est stable, celle de l’Antarctique de l’Est quelque peu incertaine

[respectivement positive et négative, Medley & Thomas, 2019 ; King & Watson, 2020]. Cette

tendance semble être modulée à la fois par l’augmentation des températures de l’air et de la teneur

en eau associée mais aussi par la variabilité naturelle. Par exemple, les changements relatifs au Mode

Annulaire Austral (SAM) ont probablement atténué l’augmentation de l’accumulation associée à

l’augmentation de la température attendue au-dessus de la péninsule antarctique où le réchauffement

climatique est plus fort [Medley & Thomas, 2019].

Face à cette relative stabilité, la compétition entre le bilan de masse de surface et la perte de

masse dynamique est remportée par cette dernière, du moins en Antarctique de l’Ouest où les pertes

sont notables. Concernant le bassin d’Amundsen en Antarctique de l’Ouest, zone privilégiée de perte

de masse, les dernières estimations du bilan de masse sur la période 1996-2021 [Davison et al.,

2023] concluent que les anomalies du bilan de masse de surface comptent pour seulement 7.7% du

bilan de masse total. Plusieurs études [Seo et al., 2015 ; Kim et al., 2021 ; Davison et al., 2023]

insistent cependant sur l’impact de la variabilité interannuelle des chutes de neige extrêmes sur la

contribution à court terme du niveau des mers, d’autres sur l’importance des épisodes de fonte de

surface extrêmes associés aux rivières atmosphériques intenses, favorisant le vêlage et augmentant

largement la probabilité de déstabilisation des plateformes de glace [Wille et al., 2022].

D’un point de vue dynamique, les contributions du vêlage et de la fonte basale semblent être d’am-

plitude similaire [Rignot et al., 2013 ; Depoorter et al., 2013 ; Greene et al., 2022]. Le vêlage

prédomine au droit des principales plateformes de Ross, Filchner-Ronne et Amery mais également

dans la partie ouest de la Terre de Wilkes alors que la fonte basale est significativement plus impor-

tante en Mer d’Amundsen, de Bellingshausen et au droit de la partie est de la Terre de Wilkes (voir

Fig. I.6).
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Figure I.6 – Répartition de la perte de masse entre vêlage (hachures) et fonte basale (noir) en 2007-2008.
L’illustration est directement issue de Rignot et al. [2013].

2.3.2. Vêlage ou comment se jeter à l’eau

Le processus de vêlage est extrêmement complexe et hautement non linéaire. Il dépend à la fois de

facteurs internes, tels que la résistance interne de la glace et de facteurs externes, tels que l’interaction

avec la glace de mer, les vagues et la marée [Benn et al., 2007 ; Massom et al., 2018 ; Bassis et al.,

2024]. Bassis et al. [2024] suggère que la contrainte interne de la glace est le principal facteur de

vêlage, mais que l’amincissement des plateformes de glace augmente leur vulnérabilité au forçage

environnemental externe.

Les principaux régimes de vêlage sont illustrés sur la Figure I.7. La plupart des plateformes gla-

ciaires présente un cycle stable d’avancée et de recul du front de vêlage, c’est à dire un détachement

multi-décennal d’icebergs tabulaires (Fig. I.7c). Cependant, ces dernières années certaines plateformes

se sont effondrées (e.g., plateforme de Larsen B, Fig. I.7a). Le potentiel d’instabilité des plateformes

est contrôlé en partie par la présence et l’évolution de failles ou de crevasses dans la glace. L’hydro-

fracturation, processus par lequel la pression exercée par les eaux de fonte de surface infiltrées dans les

crevasses favorise l’élargissement de ces dernières, augmente largement cette vulnérabilité et devrait

jouer un rôle croissant à l’avenir [Pattyn, 2018 ; Seroussi et al., 2024 ; Jourdain et al., subm]

tout comme les épisodes de rivières atmosphériques [Wille et al., 2022]. Enfin, un cas de vêlage

intermédiaire, par fragmentation est également observé. Ce type de vêlage observé sur la plateforme

de Thwaites (Fig. I.7b) est alimenté par l’amincissement croissant de la plateforme, résultant de la

fonte basale, et par les nombreuses fractures présentes sur le glacier. En effet, Watkins et al. [2024]

montrent que la combinaison d’un fort endommagement et d’une forte fonte joue un rôle prépondérant

dans la dynamique de la plateforme de glace en augmentant sa vulnérabilité.
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Par ailleurs, le concept d’instabilité des falaises de glace marine (MICI) stipule que les falaises de

glace deviennent instables si elles dépassent une certaine hauteur [environ 90 m au-dessus du niveau

de la mer, Pattyn, 2018 ; Bassis et al., 2024]. Ces effondrements pourraient générer un cycle de recul

instable et entrâıner un perte de masse importante (Fig. I.7d). Cependant, ce type d’instabilité n’a

pas été observé pendant l’ère moderne en Antarctique et sa nécessité pour reproduire les variations

du niveau des mers dans le passé géologique ne fait pas consensus. Si l’étude de Pollard et al.

[2015] prône le recours à l’instabilité des falaises de glace côtières, Edwards et al. [2019] concluent

que ce processus n’est pas nécessaire à la reproduction des tendances passées et aurait tendance à

surestimer les projections d’élévation du niveau des mers, thèse supportée par Bassis et al. [2021]

qui suggèrent que les forces de résistance provenant de la glace de mer et des débris vêlés peuvent

ralentir ou stopper le recul. Bien que la véracité et l’importance de l’instabilité des falaises de glace

marine soient encore incertaines, l’amélioration de la représentation du vêlage reste un défi majeur.

La représentation de la migration du front des plateformes de glace au sein des modèles numériques

d’écoulement glaciaire est encore balbutiante, largement simplifiée et très diverse. Par exemple, dans

le cadre d’ISMIP6 (intercomparaison des modèles d’écoulement glaciaire), la migration du front peut

être inexistante (le front fixe suppose que le flux de vêlage est l’opposé du flux de glace au niveau du

front), uniquement possible en phase de retrait ou paramétrée via une loi de vêlage. Cette loi peut

être basée sur le taux de déformation [Levermann et al., 2012], une hauteur d’épaisseur minimale,

la divergence et les dommages accumulés [Pollard et al., 2015] ou un critère de résistance à la

rupture [Wilner et al., 2023]. Si des évaluations locales sur un unique modèle ont déjà vu le jour

[Wilner et al., 2023], l’exercice d’intercomparaison Calving MIP devrait permettre une évaluation

à grande échelle de la représentation de la migration du front dans un futur proche [Jordan, 2024].

De même, l’endommagement (i.e., présence de crevasses) n’est pas toujours pris en compte dans les

modèles. Cet endommagement est implicitement pris en compte dans le choix de la viscosité dans le

cas des modèles initialisés via inversion mais peu de modèles le font évoluer au cours du temps alors

que Lhermitte et al. [2020] suggèrent que les processus de rétroaction de l’endommagement (i.e.,

la présence d’endommagement favorise de l’endommagement supplémentaire) sont essentiels pour la

stabilité future des plateformes de glace et le recul de la ligne d’échouage.

Le modèle d’écoulement glaciaire utilisé au cours de cette thèse tient compte d’un front fixe et

cette thèse n’aborde pas le sujet du vêlage.

2.3.3. Fonte basale, l’effet jacuzzi des mers

L’Antarctique de l’Ouest est le principal siège des pertes de masse observées ces dernières décennies

[Otosaka et al., 2022]. Ces pertes résultent essentiellement de changements au droit des plateformes

de glace [confiance élevée, Fox-Kemper et al., 2021], principalement en raison de leur fonte sous

l’effet des eaux chaudes océaniques [Oppenheimer et al., 2019].

Cette fonte basale est évaluée à environ 1100 Gt.an−1 sur la période 1992-2021 (Tab. I.4). Elle est

particulièrement marquée dans les secteurs pour lesquels des intrusions d’eaux relativement chaudes

(eaux profondes circumpolaires) ont été observées à proximité des glaciers émissaires, notamment

dans le secteur d’Amundsen, de Bellingshausen et d’Aurora (Fig. I.6 et Fig. I.8c). Cette fonte basale

entrâıne un amincissement des plateformes de glace (Fig. I.8a), un retrait de la ligne d’échouage
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Figure I.7 – Schéma illustrant les différents régimes de vêlage ainsi que les échelles de temps approximatives
auxquelles ils se produisent. Pour les plateformes de glace, le mode de vêlage le plus rapide
est (a) la désintégration explosive, comme l’effondrement de la plateforme de Larsen B (images
MODIS). Les plateformes glaciaires peuvent également subir (b) un vêlage par fragmentation où
des icebergs de plusieurs kilomètres se détachent régulièrement, comme sur le glacier Thwaites
(image Sentinel-1). Le mode de vêlage le plus courant des plateformes de glace est (c) le détache-
ment multi-décennal d’icebergs tabulaires, comme sur la plateforme de Brunt (image Sentinel-1).
Pour (d) les glaciers à terminaison marine (typique du Groenland), le vêlage se produit à des
échelles de temps quotidiennes à mensuelles, comme le glacier Upernavik (image Sentinel-1).
Si la falaise au front de vêlage dépasse une hauteur critique, elle peut devenir structurellement
instable, ce qui peut entrâıner un cycle de recul instable appelé instabilité des falaises de glace
marine (MICI), pour lequel nous ne disposons pas d’observations en Antarctique. L’illustration
est directement issue de Bassis et al. [2024].
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Tableau I.4 – Estimatif des tendances de fonte basale sous les plateformes de glace en Gt.an−1 selon plusieurs
études.

Période Fonte basale

Rignot et al. [2013] 2003-2008 1325± 235

Depoorter et al. [2013] 2003-2008 1454± 174

Adusumilli et al. [2020] 1994-2018 1264± 147

Paolo et al. [2022] 1992-2017 961± 254

Davison et al. [2023] 1997-2021 1082± 229

(Fig. I.9) et une augmentation du flux à la ligne d’échouage (Fig. I.8b) qui traduit l’accélération des

glaciers en amont en raison de l’affaiblissement de l’effet d’arc-boutant des plateformes de glace. Elle

peut également favoriser le vêlage d’icebergs [Bradley et al., 2022].

Entre 2003 et 2019, l’amincissement est marqué dans les secteurs d’Amundsen, de Bellingshausen,

d’Aurora et dans une moindre mesure au droit de la plateforme de Shackleton et de la Péninsule

(Fig. I.8a) et cöıncide avec les régions de forte fonte basale (Fig. I.8c). L’évolution des points d’ancrage,

qui induisent une élévation locale de glace, permet d’évaluer l’amincissement jusqu’en 1973. Miles &

Bingham [2024] montrent ainsi qu’entre 1973 et 1989, l’amincissement est marqué uniquement dans

les bassins d’Amundsen et d’Aurora, qu’entre 1989 et 2000, l’amincissement s’étend très largement

dans le bassin d’Amundsen mais reste relativement stable dans le bassin d’Aurora. Enfin, à partir

de 2000, l’amincissement se propage à d’autres régions et se caractérise par une réduction de la

proportion de points d’ancrage de plus de 37%.

Figure I.8 – (a) Taux d’amincissement moyen (en m.an−1) de la calotte sur la période 2003-2019. Les cou-
leurs bleue et rouge correspondent respectivement à un épaississement et un amincissement
de la calotte. La figure est issue de Smith et al. [2020]. (b) Évolution du flux au droit de la
ligne d’échouage (en Gt.an−1) sur la période 1979-2017 pour les différentes régions définies dans
[Rignot & Mouginot, 2016]. Le changement de pourcentage de la vitesse est codé en couleur
du rouge (accélération) au bleu (décélération) et le rayon du cercle est proportionnel au change-

ment du flux à la ligne d’échouage. (c) Évolution de la masse (en Gt) sur la période 1979-2017
pour les différentes régions définies dans [Rignot & Mouginot, 2016]. Le changement de masse
est codé en couleur du rouge (perte de masse) au bleu (gain de masse) et le rayon du cercle est
proportionnel au bilan de masse absolu. Les figures (b) et (c) sont issues de Rignot et al. [2019].

Les observations à l’échelle du continent montrent une accélération remarquable du recul des

lignes d’échouage ces dernières années, notamment sous l’effet de l’amincissement des plateformes de

glace [Konrad et al., 2018]. Entre 2010 et 2016, 22%, 3% et 10% des lignes d’échouage étudiées en
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Antarctique de l’Ouest, de l’Est et au droit de la Péninsule ont reculé à des vitesses supérieures à

25 m.an−1 (rythme typique depuis le dernier maximum glaciaire) et le continent a ainsi perdu plus

de 1463±791 km2 d’aire de glace posée (Fig. I.9). Les retraits sont particulièrement marqués dans la

région d’Amundsen. Entre 1992 et 2011, la ligne d’échouage s’est retirée de plus de 14, 31 et 35 km

au droit des plateformes de Thwaites, Pine Island, et Dotson/Crosson respectivement [Rignot et al.,

2014]. L’étude des sédiments suggère que plusieurs plateformes de glace en mer d’Amundsen ont subi

un retrait de leur ligne d’échouage depuis les années 40, notamment la plateforme de Pine Island

[Smith et al., 2017] et de Thwaites [Clark et al., 2024].

Figure I.9 – Estimation du taux de migration de la ligne d’échouage entre 2010 et 2016 à partir des obser-
vations de CryoSat-2 et de la topographie du substratum rocheux. Les lignes rouges indiquent
les longues sections (>30 km) à forte propension au recul (>500), exclues de l’analyse. Les bas-
sins codés en couleur illustrent les taux moyens dans les zones s’écoulant plus rapidement que
25 m.an−1. Les couleurs de fond indiquent la bathymétrie sous les plateformes de glace et dans
l’océan, ainsi que l’élévation de la surface de la calotte posée. La figure est issue de Konrad
et al. [2018].

Cependant l’amplitude et la période du recul sont propres à chaque plateforme et il n’est pas

toujours évident de déterminer lorsque la ligne d’échouage largue les amarres ou jette l’ancre. Par

exemple, Scheuchl et al. [2016] montrent que la ligne d’échouage a poursuivi son retrait après

2011 au droit des glaciers de Pope et Smith (plateforme de Crosson) alors que cette dernière a

réavancé au droit du glacier Kohler (plateforme de Dotson). En plus de l’influence océanique, la

dynamique glaciaire est fortement influencée par la topographie du socle rocheux : la direction de

la pente du socle par rapport à celle de l’écoulement détermine le caractère instable de l’écoulement

glaciaire [Schoof, 2007 ; Pattyn et al., 2012], tandis que le phénomène d’arc-boutant par frottement

latérale des plateformes de glace dans les baies ou la présence de points d’ancrage tendent à stabiliser

l’écoulement glaciaire [Gudmundsson, 2013 ; Wild et al., 2022]. Par conséquent, le retrait de la

ligne d’échouage dépend tout autant du forçage océanique que de la position initiale du glacier par

rapport au socle rocheux.
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Enfin, l’accélération des glaciers en amont des plateformes de glace cöıncide avec le retrait de la

ligne d’échouage. Les plus fortes accélérations sont ainsi observées en Mer d’Amundsen (Fig. I.8b),

notamment au droit de la plateforme de Pine Island [Mouginot et al., 2014]. Dans cette région,

le flux de glace au droit de la ligne d’échouage a augmenté de plus de 77% en 40 ans (1973-2013)

[Mouginot et al., 2014] et peut expliquer que le secteur d’Amundsen soit le principal contributeur

de l’Antarctique à l’élévation du niveau des mers.

Les pertes de masses soutenues en Mer d’Amundsen indiquent possiblement les prémisses d’une

instabilité de calotte marine (MISI) [Favier et al., 2014]. Toutefois, le dernier rapport du GIEC

[Fox-Kemper et al., 2021] conclut que l’évolution observée des glaciers de la région d’Amundsen

est compatible avec une instabilité de calotte marine en cours, mais ne l’indique pas sans équivoque

(confiance moyenne).

Concernant la plateforme de Pine Island, certaines études suggèrent que (i) ce processus n’est pas

indispensable pour expliquer les taux de perte de masse actuels observés car ils sont cohérents avec

les facteurs climatiques externes [Gudmundsson et al., 2019], que (ii) le retrait des lignes d’échouage

n’est pas encore irréversible ou auto-entretenu [Hill et al., 2023] et que (iii) la structure des écou-

lements actuels ne suggère pas un instabilité de calotte marine en cours ou imminente [Bamber &

Dawson, 2020]. En revanche, Rosier et al. [2021] suggèrent que la fonte basale pourrait entrâıner

une instabilité de calotte marine en raison d’un effondrement complet de la plateforme de Pine Island

pour une augmentation de la température de l’océan de +1.2°C. Reese et al. [2023] montrent de leur

côté que, dans l’hypothèse d’un climat actuel constant, un recul irréversible de la plateforme de Pine

Island pour certaines combinaisons de paramètres admissibles pourrait s’opérer dans plus de 300 ans.

Concernant la plateforme de Thwaites, le recul de la ligne d’échouage est actuellement soutenu

[Milillo et al., 2019] mais Hill et al. [2023] montrent que la plateforme n’a pas basculé dans un

retrait irréversible. En revanche, si les taux d’amincissement actuels perdurent, la plateforme pourrait

se détacher d’un point d’ancrage dans moins d’une décennie, entrâınant une augmentation de plus de

10% du flux au droit de la ligne d’échouage [Wild et al., 2022]. Reese et al. [2023] montrent, dans

l’hypothèse d’un climat actuel constant, qu’un recul irréversible de la plateforme de Thwaites pour

toutes combinaisons de paramètres pourrait s’opérer dans plus de 300 ans.

Enfin, Garbe et al. [2020] suggèrent que l’Antarctique de l’Ouest pourrait s’effondrer pour un

réchauffement de +2°C par rapport aux conditions préindustrielles.

La fonte basale des plateformes de glace au sein des modèles numériques d’écoulement glaciaire

est généralement représentée via une paramétrisation. Elle constitue l’une des principales sources

d’incertitudes. D’ici à 2100, l’incertitude associée à l’interaction glace-océan, i.e., le choix de la pa-

ramétrisation de la fonte, son calage et les géométries simulées de la plateforme de glace, représente

22% de l’incertitude à l’échelle de la calotte et jusqu’à 39% pour la plateforme de Thwaites [Seroussi

et al., 2023]. Une expérience prenant en compte les interactions océan-calotte montre que la fonte

récente de la plateforme de Thwaites a été largement influencée (30%) par une importante rétroaction

positive océan-glace [Holland et al., 2023].

Dans le cadre d’ISMIP6-2300 [Seroussi et al., 2024], la paramétrisation de la fonte basale et son

calage n’étaient pas imposés, si bien que plus de six paramétrisations différentes ont été utilisées
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(fonction linéaire du forçage thermique, PICO, PICOP, fonctions quadratiques locale et non-locale,

paramétrisation avec dépendance de la fonte à la pente). Le calage des paramètres des lois de fonte

peut être réalisé via un ajustement sur les taux de fonte présents [Reese et al., 2018], sur la variabilité

du taux de fonte dans des simulations [Burgard et al., 2022] ou sur la sensibilité du taux de fonte

au changement de température de l’océan [Reese et al., 2023]. Une correction de température est

également souvent appliquée [Jourdain et al., 2020a] afin de tenir compte du biais de température

au droit des cavités des modèles climatiques qui ne reproduisent que partiellement (ou parfois pas

du tout) les flux d’eaux douces issus de la fonte des plateformes de glace. Une intercomparaison des

différentes lois de fonte montre que la loi quadratique sans dépendance à la pente des plateformes de

glace et la paramétrisation du panache convectif (plume) offrent le meilleur compromis, en termes de

fontes intégrée et spatialisée [Burgard et al., 2022]. Le recours aux réseaux de neurones donne des

résultats similaires aux paramétrisations de fonte traditionnelles dans les conditions actuelles mais

semble produire des taux de fonte basale plus proches des simulations océaniques dans des conditions

beaucoup plus chaudes, bien que les fontes soient globalement peu réalistes [Burgard et al., 2023].

Bien que des problématiques subsistent encore, l’utilisation de modèles couplant le système cli-

matique et les calottes [Siahaan et al., 2022] devraient permettre de mieux prendre en compte les

interactions océan-glace.

2.3.4. Le périple des eaux profondes circumpolaires

La fonte basale est largement dépendante de l’intrusion des eaux circumpolaires relativement

chaudes sur le plateau continental.

Les eaux profondes circumpolaires (CDW) de l’océan austral correspondent à un mélange de

plusieurs masses d’eaux dont les eaux profondes de l’Atlantique Nord (NADW, froides et salées)

ainsi que les eaux profondes de l’Indopacifique, issues de la circulation océanique à grande échelle et

largement façonnées au gré de leur parcours dans les océans. Ce mélange comprend également des

eaux formées au sein de l’océan austral, tels que les eaux profondes Antarctiques (AABW), formées

principalement en mer de Ross et Weddell au droit des polynies côtières en raison de la salinisation

des eaux de surface par formation de glace de mer puis advectées en profondeur par convection,

et des eaux intermédiaires Antarctiques (AAIW) formées en surface dans la zone de convergence

Antarctique entre 50°S et 60°S. Les CDW australes ont généralement des propriétés plus chaudes et

plus salées que les masses d’eau environnantes [Whitworth III et al., 1985 ; Emery, 2001]. D’abord

présentes en profondeur, les CDW s’élèvent le long des surfaces de densité lorsqu’elles traversent le

courant antarctique circumpolaire (ACC) et circulent dans les gyres subpolaires de l’océan Austral

jusqu’à ce qu’elles se retrouvent éventuellement à des profondeurs comparables à celles du plateau

continental [Thompson et al., 2018].

Les eaux profondes et les eaux du plateau continental ont des propriétés très diverses, si bien qu’un

front, c’est-à-dire une région où les gradients horizontaux des propriétés hydrographiques sont élevés,

se forme au droit du talus continental. La dynamique dans ces régions est souvent non linéaire et rend

la compréhension de l’intrusion des CDW sur le plateau continental extrêmement complexe. L’accès

au plateau continental (club très select) des CDW est modulé par l’intensité et la variabilité d’un

courant (connu sous le nom de Antarctique Slope Current, ASC) qui circule généralement vers l’ouest
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le long du talus continental (en partie supérieure) ceinturant le plateau peu profond sur lequel repose

la calotte Antarctique. Ce courant dirigé vers l’ouest n’est pas favorable aux intrusions de CDW.

En revanche, dans certaines régions, ce courant d’est est plus faible, voire s’inverse en profondeur,

favorisant les intrusions d’eaux chaudes sur le plateau continental adjacent.

Thompson et al. [2018] proposent une classification de l’ASC suivant les propriétés hydrogra-

phiques observées au droit du plateau et du talus continental (Fig I.10). Les explications avancées

ici pour décrire les différents régimes reposent sur les équations de conservation de la masse, et de la

quantité de mouvement (qui stipule que l’accélération d’une particule dépend du gradient de pression,

de la force de Coriolis, de la gravité et des forces de frottement ou de cisaillement). La colonne d’eau

peut être perçue comme la succession de trois couches : la couche de surface d’Ekman (régie par les

forces de frottement de l’atmosphère ou de la banquise et de Coriolis), la couche médiane (stratifiée

ou non) pour laquelle l’écoulement est géostrophique ou quasi-géostrophique (régie par les forces de

Coriolis, de gravité et celles associées au gradient de pression) et la couche d’Ekman du fond (régie

par les frottements sur le fond océanique, les gradients de pression et les forces de Coriolis).

Les régimes principaux sont les suivants :

- régime froid : Des vents d’est (i.e., dirigés vers l’ouest) forts et persistants soufflent au-dessus

du plateau et du talus continental créant une contrainte importante à la surface de l’océan. Une

spirale d’Ekman se forme au sein de la couche de surface d’Ekman entrâınant un transport d’eau

perpendiculaire à la direction du vent, vers la gauche (i.e., vers le plateau continental au sud) en

raison de la force de Coriolis (AASW, Fig. I.10a). De cet apport d’eau sur le plateau continental

résulte (i) un downwelling près de la côte qui transporte des eaux de surface vers le fond afin

de vérifier l’équation de conservation de la masse et (ii) un courant de fond orienté vers le nord

(i.e., vers l’océan profond), des hautes pressions vers les basses pressions, en raison de l’anomalie

positive de la hauteur de la surface de l’eau (SSH) à l’origine d’un gradient de pression. En

supposant que l’écoulement sous la couche d’Ekman est géostrophique, l’ASC résultant est

orienté vers l’ouest. L’écoulement étant barotrope (pas de stratification), le courant est orienté

vers l’ouest sur toute la colonne d’eau comme illustré sur la Fig. I.10a). A noter que l’inclinaison

vers le bas des pycnoclines au droit du talus résulte de la compensation des variations de SSH

(minimum de SSH au centre du gyre positionné au droit du talus).

- régime dense : Ce régime est similaire au régime précédent bien que les vents soient moins forts,

ce qui induit un ASC d’intensité moindre. La forme du front de densité intérieur donne lieu à

un flux géostrophique cisaillé verticalement qui fait que l’ASC s’affaiblit avec la profondeur et

peut s’inverser vers l’est [Thompson et al., 2018]. En outre, le plateau est sujet à la production

d’eaux denses (DSW, Fig. I.10b) issue de la formation de la glace de mer en surface. Ces

eaux sont advectées par convection profonde vers l’océan au nord et créent une stratification

importante. La couche de CDW est donc extrêmement fine au droit du talus. Il en résulte de

forts gradients latéraux de densité et de vorticité potentielle au sein de cette couche. Stewart

& Thompson [2016] and Snow et al. [2016] suggèrent que le flux d’eau dense DSW génère des

tourbillons dans les couches fluides sous-jacentes et entrâıne les CDW sur le plateau continental

afin de réduire ces gradients.

- régime chaud : Les vents atmosphériques côtiers, en particulier les dépressions de la mer

d’Amundsen (ASL) et de la mer de Bellingshausen (BSL), entrâınent un forçage de vent de
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surface plus faible et plus variable que ceux associés au régime froid. Le transport d’Ekman en

surface est donc limité, l’anomalie de SSH résultante également, l’intensité de l’ASC est faible

et ne constitue plus une barrière à l’intrusion des CDW. De plus, l’absence de production d’eau

dense ne permet pas la création de forts gradients de densités. Si des vents d’ouest sont observés

en moyenne au droit du talus, l’ASC est orienté vers l’est. Dans la couche d’Ekman du fond,

la force de Coriolis diminue (car cette force est directement proportionnelle à la vitesse) et la

force de frottement entrâıne une déviation du courant d’est vers le sud, favorable à l’intrusion

des CDW vers le plateau. Un autre aspect favorable est la proximité de l’ACC (ce qui est le

cas dans les mers d’Amundsen et de Bellingshausen) qui crée un gradient de densité inversé

par rapport à la surface. On peut aussi trouver un courant vers l’est en profondeur même en

présence de vents d’est si les gradients de densité s’opposent au gradient de SSH en surface.

Figure I.10 – Classification de l’ASC suivant les propriétés hydrographiques observées au droit du plateau
et du talus continental selon Thompson et al. [2018]. La figure est directement issue de
Thompson et al. [2018].

A noter que la fonte des plateformes de glace est à l’origine d’un flux d’eau douce qui contribue

à l’augmentation d’un gradient de densité favorable à l’intrusion des CDW, ce qui constitue une

rétroaction positive [Si et al., 2024].

2.3.5. Téléconnection : allo le Pacifique, ici l’Antarctique !

La fonte basale en mer d’Amundsen varie à l’échelle interannuelle, mais également à l’échelle

décennale en raison de la variabilité décennale de l’océan influençant l’apport des eaux circumpolaires

relativement chaudes (CDW) sur le plateau continental [Dutrieux et al., 2014 ; Jenkins et al., 2018].

Comme discuté au paragraphe précédent, les variations de la structure de l’ASC, qui influence

l’apport de CDW sur le plateau, résultent de changements locaux, tels que les flux de surface de

quantité de mouvement (associés au vent) ou de flottabilité, de l’advection, du mélange résultant de

la marée et de la turbulence ou encore de la profondeur et la pente du talus [Thompson et al., 2018].

L’ASC est également modulé par les modes de variabilité climatique à plus grande échelle, tels qu’El
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Niño (ENSO) et le Mode Annulaire Austral (SAM) [Spence et al., 2014 ; Nakayama et al., 2018], qui

influencent les régions polaires essentiellement via des changements dans les vents atmosphériques.

Les phases positives de SAM sont associées à un renforcement et à un déplacement vers le pôle

des vents d’ouest de l’océan Austral, l’inverse se produisant lors des phases négatives. En modifiant

la configuration et l’amplitude de la contrainte des vents et des flux de flottabilité de surface (surtout

entre 40°S et 65°S), le SAM peut influencer les caractéristiques à grande échelle de l’océan Austral,

telles que l’ACC et la remontée vers la surface des CDW [Spence et al., 2014 ; Thompson et al.,

2018].

Cependant, les impacts d’une tendance positive du SAM à long terme sur les vents côtiers de

l’Antarctique et l’ASC restent relativement incertains. Les travaux de Spence et al. [2014] suggèrent

qu’un décalage des vents vers les pôles peut entrâıner un réchauffement des eaux côtières de subsur-

face. Ce décalage diminue le transport d’Ekman vers les côtes et réduit le pompage d’Ekman près de

la côte. Il en résulte une diminution du niveau des mers autour du littoral et une diminution de la

pente des isopycnes, facilitant le transport de CDW sur le plateau. De même, Donat-Magnin et al.

[2017] montrent que le décalage des vents vers le pôle affecte de manière significative les taux de fonte

simulés sous Pine Island et Thwaites. En revanche, certaines études ne montrent aucune corrélation

entre le SAM et les anomalies de vents au droit du talus continental [Holland et al., 2019 ; Silvano

et al., 2022] mais plutôt une forte corrélation entre les anomalies de vents et ENSO. Pendant El

Niño, les eaux du plateau continental peuvent se réchauffer de +0,5°C [Huguenin et al., 2024] et

l’augmentation prévue de la variabilité d’El Niño devrait accélérer le réchauffement de l’océan du

plateau antarctique [Cai et al., 2023].

ENSO est considéré comme le principal facteur de variabilité du climat mondial à l’échelle inter-

annuelle et décennale et Steig et al. [2012] suggèrent que l’influence de la variabilité du Pacifique

tropical domine la variabilité en Mer d’Amundsen. Les anomalies des vents d’est en Amundsen sont

associées à l’affaiblissement de la dépression de la mer d’Amundsen (ASL), qui fait partie d’une ré-

ponse globale aux anomalies de convection atmosphérique dans le Pacifique tropical qui se propagent

vers la mer d’Amundsen sous la forme d’un train d’ondes de Rossby stationnaire [Steig et al., 2012].

Ainsi, les phases El Niño de l’ENSO peuvent créer une anomalie de pression atmosphérique anticy-

clonique au-dessus des mers d’Amundsen et de Bellingshausen. Les phases La Niña ont généralement

l’effet inverse en renforçant le système de basse pression de la mer d’Amundsen. Haigh & Holland

[2024] démontrent que la variabilité de la glace de mer, au nord du talus continental qui influe sur

l’apport de CDW sur le plateau continental, est liée à la variabilité du Pacifique tropical.

3. Projection de contribution de l’Antarctique au niveau des

mers : courir à vau-l’eau...

3.1. Loin d’être une goutte d’eau dans l’océan !

Les projections de contribution de la calotte antarctique au niveau des mers reposent sur les

modèles numériques. Le Tableau I.5 présente les estimations de contribution en 2100 et 2300 issues
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Tableau I.5 – Projection de contribution au niveau des mers (en cm) de la calotte antarctique d’ici 2100
et 2300 pour les scénarios de faibles émissions (Low GHG, RCP2.6/SSP1-2.6) et de fortes
émissions de gaz à effet de serre (High GHG, RCP8.5/SSP5-8.5) selon la littérature postérieure
à 2020. Les valeurs entre crochets représentent les valeurs minimales et maximales de projection
selon la gamme précisée dans la dernière colonne. L’année de référence précisée dans l’avant
dernière colonne correspond à l’année à partir de laquelle la contribution au niveau des mers
est comptabilisée.

Low GHG
2100

High GHG
2100

Low GHG
2300

High GHG
2300

RCP
SSP

année
ref

range
%

Levermann et al. [2020] [+4 ; +37] [+6 ; +58] RCP 1900 90

Seroussi et al. [2020] [-1 ; +16] [-8 ; +30] RCP 2015 100

Payne et al. [2021] [-5 ; +1] [-9 ; +11] SSP 2015 100

Edwards et al. [2021] [-5 ; +14] [-5 ; +14] SSP 2015 90

DeConto et al. [2021] [+7 ; +12] [+20 ; +53] [+71 ; +136] [+687 ; +1355] RCP 2000 83

Fox-Kemper et al. [2021] [-1 ; +41] [+0 ; +57] SSP 95.14 90

Lowry et al. [2021] [+12 ; +44] [+21 ; +56] [+45 ; +157] [+196 ; +379] RCP 2000 95

Siahaan et al. [2022] [-3 ; -2] [+2 ; +3] SSP 2015 100

Turner et al. [2023] [-10 ; +150] SSP 2020 95

Coulon et al. [2024] [-8 ; +15] [-10 ; +16] [-26 ; +156] [+46 ; +452] SSP 2015 95

(i) de modèles d’écoulement glaciaire forcés par des modèles climatiques, mais également (ii) de

modèles climatiques plus avancés intégrant les calottes glaciaires [Siahaan et al., 2022] afin de mieux

représenter les interactions de la calotte avec l’océan et l’atmosphère.

En 2100, les projections sont peu sensibles au scénario d’émission de gaz à effet de serre (colonnes

1 et 2, Tab. I.5), excepté pour l’étude de DeConto et al. [2021] qui inclut le processus d’instabilité

des falaises marines. Cette absence d’émergence d’un signal clair au cours du 21ème siècle vis-à-

vis du scénario d’émission de gaz à effet de serre a déjà été évoquée par Lowry et al. [2021]. En

revanche, l’estimation de contribution au niveau des mers est très variable selon l’étude, avec parfois

des gammes qui ne se chevauchent pas, telles que les études de DeConto et al. [2021] ; Lowry

et al. [2021] et de Payne et al. [2021] ; Siahaan et al. [2022]. Ces différences peuvent résulter de

la sensibilité future de la fonte basale au réchauffement de l’océan et du processus d’instabilité des

falaises marines [Fox-Kemper et al., 2021]. La majorité des études indique une médiane positive. Il

est probable que la calotte antarctique continue à perdre de la masse au cours du 21ème siècle. Ainsi,

les pertes dynamiques dues au réchauffement des océans et à la désintégration des plateformes de

glace continueront probablement à dépasser l’augmentation des chutes de neige (confiance moyenne)

[Fox-Kemper et al., 2021].

En 2300, les projections sont très variables selon les études (de -0,26 m à 13,55 m) et au sein même

des études (colonnes 3 et 4, Tab. I.5). Il est très probable que la perte de masse de l’Antarctique

sera plus importante au-delà de 2100 mais la large gamme de projections signifie qu’il n’existe qu’une

faible confiance dans la contribution probable de la calotte antarctique au niveau des mers. Une

grande incertitude demeure quant au rôle des instabilités de la calotte (MISI) ou des falaises (MICI)

en cas d’émissions très élevées (voir sous-partie suivante).

Une contribution négative du changement du bilan de masse de surface (SMB) de l’Antarctique

au niveau des mers est prévue au cours du 21ème siècle (i.e., une atténuation de l’élévation du niveau

des mers), en raison de l’augmentation des chutes de neige associée à des températures de l’air plus
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élevées. Les modèles CMIP6 indiquent un changement de SMB entre 2000 et 2015 de l’ordre de

−0, 07±0.04 m d’équivalent de niveau des mers (SLE) pour le scénario SSP5-8.5 [Gorte et al., 2020]

et une sensibilité du SMB à la température de l’air de 6.0 à 9.9% °C-1 [Previdi & Polvani, 2016].

Les projections de contribution au niveau des mers ISMIP6 montrent une contribution négative

du SMB à l’élévation du niveau des mers essentiellement en Antarctique de l’Est et négligeable

dans les autres régions [Seroussi et al., 2020]. Cependant, pour les scénarios les plus défavorables

(SSP5-8.5), l’influence de l’atmosphère pourrait devenir dominante après 2100 en devenant un facteur

d’amplification de la perte de masse. Coulon et al. [2024] montrent que cette transition se produit

lorsque le réchauffement de la surface de l’Antarctique dépasse un seuil critique de +7.5°C, à partir

duquel l’augmentation du ruissellement de surface l’emporte sur l’augmentation de l’accumulation de

neige et participe à la perte de masse de la calotte.

L’amplitude de l’augmentation de la fonte basale fait encore débat et le dernier rapport du GIEC

indique que les projections de hausse de la fonte sont encore peu fiables [Seroussi et al., 2020 ;

Fox-Kemper et al., 2021]. En mer d’Amundsen, deux études récentes, fondées sur des modèles

océaniques, montrent que le taux de fonte devrait être multiplié par 1.4 -2.2 (entre 1989-2009 et 2080-

2100) [Jourdain et al., 2022] ou représenter entre 110 et 185% siècle-1 (% par rapport à la période

1920–1949) pour le scénario RCP8.5 [Naughten et al., 2023]. Cette augmentation est modérée dans

le cadre de scénarios d’émissions de gaz à effet de serre plus favorables en raison de la variabilité

interne [Naughten et al., 2023]. A l’échelle de l’Antarctique, les conditions climatiques typiques de

la fin du 23ème siècle sous le scénario SSP5-8.5 pourraient entrâıner une hausse sans précédent de la

fonte basale, qui pourrait passer de 1180 Gt an-1 à plus de 15700 Gt an-1 [Mathiot & Jourdain,

2023]. Les projections de fonte à partir de modèles de calotte sont, elles, très diverses en raison du

choix de la paramétrisation de fonte et du calage des paramètres [Seroussi et al., 2020].

3.2. Mécanismes émergeants

3.2.1. Instabilités

L’une des principales incertitudes concernant les futures pertes de masse en Antarctique est la

possibilité de pertes de glace rapides et/ou irréversibles en raison de l’instabilité des parties flottantes

de la calotte, via les mécanismes d’instabilité de calotte marine (MISI) et d’instabilité des falaises de

glace marine (MICI). Ces mécanismes peuvent en effet conduire à un effondrement de l’Antarctique

de l’Ouest [Fox-Kemper et al., 2021].

L’instabilité de calotte marine est un mécanisme de rétroaction par lequel, en l’absence d’effet d’arc-

boutant de la plateforme de glace, la ligne d’échouage est intrinsèquement instable et recule jusqu’à

ce qu’elle atteigne un socle en pente ascendante. Des simulations de modèles de calotte glaciaire qui

suppriment toutes les plateformes de glace montrent une perte de masse de l’Antarctique équivalente

à 2-10 m d’élévation du niveau des mers après 500 ans en raison de l’instabilité de calotte marine

[Sun et al., 2019]. Les pertes de masse se produisent dès le premier siècle et l’Antarctique de l’Ouest

est la région la plus touchée. Hill et al. [2023] suggèrent que le retrait des lignes d’échouage n’est pas

encore irréversible ou auto-entretenu et Bamber & Dawson [2020] démontrent qu’une instabilité

de calotte marine n’est pas imminente. En revanche, Rosier et al. [2021] suggèrent que la fonte
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basale pourrait entrâıner une instabilité de calotte marine en raison d’un effondrement complet de la

plateforme de Pine Island pour une augmentation de la température de l’océan de +1.2°C, Reese et

al. [2023] soulignent que les glaciers de la région d’Amundsen pourraient devenir instables et Garbe

et al. [2020] montrent que l’Antarctique de l’Ouest pourrait s’effondrer pour un réchauffement de

+2°C par rapport aux conditions préindustrielles. Enfin, l’intercomparaison des modèles de calottes

dans le cadre d’ISMIP6-2300 prévoit un effondrement de vastes secteurs de l’Antarctique de l’Ouest

d’ici 2300 dans 30 à 40% des modèles de l’ensemble. A noter que la variabilité climatique interne

pourrait soit ralentir [Hoffman et al., 2019] ou amplifier [Robel et al., 2019] l’instabilité.

L’instabilité de falaise marine (MICI) décrit un vêlage rapide et non atténué du glacier, déclenché

par l’effondrement de la plateforme de glace. Cependant, étant donné l’absence de consensus sur le

mécanisme exact de la MICI et les preuves limitées de son occurrence dans le présent ou le passé

[Bassis et al., 2024], son potentiel d’influence sur l’élévation future du niveau des mers reste très

incertain [Fox-Kemper et al., 2021]. Pour cette raison, l’instabilité de falaises de glace marine n’est

que rarement représentée dans les modèles de calottes.

3.2.2. Désintégration des plateformes de glace (hydrofracturation)

Les plateformes glaciaires de l’Antarctique modulent l’écoulement des glaciers en amont en consti-

tuant un rempart. La modélisation de leur affaiblissement ou de leur désintégration par hydrofractura-

tion est donc cruciale pour déterminer le moment et l’ampleur de la perte de masse et éventuellement

l’apparition d’instabilités. L’hydrofracturation est le processus par lequel la pression exercée par les

eaux de fonte de surface infiltrée dans les crevasses favorise l’élargissement de ces dernières. Cepen-

dant le seuil, et donc la date, à partir duquel les plateformes de glace se désintégreraient reste très

incertain. Le niveau exact de réchauffement nécessaire au déclenchement d’un ruissellement impor-

tant dépend de la quantité de neige tombée ainsi que de la température et de la densité de la neige

Linden et al. [2023]. Trusel et al. [2015] ne s’attendent pas à une perte généralisée des plateformes

de glace avant la fin du 21ème siècle. Gilbert & Kittel [2021] estiment que 34% des plateformes de

glace pourraient être vulnérables à la désintégration en cas de réchauffement de 4°C par rapport aux

niveaux préindustriels (équivalent au scénario SSP2-4.5 en 2080-2100). Enfin Jourdain et al. [subm]

estiment que la majorité des plateformes de glace ne sont pas concernées par la désintégration sous

le scénario SSP1-2.6 mais toutes sont vulnérables à l’hydrofracturation avant 2130 sous le scénario

d’émission de gaz à effet de serre SSP5-8.5.

Les simulations ISMIP6-2100 qui appliquent un scénario d’effondrement des plateformes glaciaires

ne montrent qu’une faible augmentation de la perte de masse de la calotte d’ici 2100 (environ 0-

0.04 m), principalement au droit de la Péninsule [Seroussi et al., 2020]. En revanche l’exercice

d’intercomparaison ISMIP6-2300 montre que les simulations incluant l’effondrement des plateformes

de glace conduisent à une augmentation moyenne supplémentaire de +1.1 m d’ici 2300 [Seroussi

et al., 2023].
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3.3. Sources d’incertitudes

Les exercices d’intercomparaison ISMIP6 ont permis d’identifier les principales sources d’incerti-

tudes quant aux projections de contribution à l’élévation du niveau des mers de la calotte antarctique.

Les principales sources d’incertitudes identifiées sont détaillées ci-dessous :

- physique des modèles de calotte : La physique du modèle a été identifiée comme la première

source d’incertitude dans les projections de contribution de la calotte au niveau des mers

[Seroussi et al., 2020 ; Seroussi et al., 2024]. En considérant uniquement les pertes de masse

dynamiques, cette incertitude représente 52% de l’incertitude totale [Seroussi et al., 2023].

Cette incertitude peut être liée notamment au choix de la loi de frottement [Brondex et al.,

2019], à la résolution du maillage ou au calage des paramètres de frottement et de viscosité.

- représentation de la fonte basale : la seconde source d’incertitude est la représentation de la fonte

basale [22% de l’incertitude totale, Seroussi et al., 2023], autant le choix de la paramétrisation

que le calage des paramètres associés. Pour davantage de détail, le lecteur peut se référer à la

section 2.3.3.

- forçage climatique : Le choix du forçage climatique représente la troisième source d’incertitude

[13% de l’incertitude totale, Seroussi et al., 2023]. Ces incertitudes sont liées aux biais des

modèles de climat, à leur résolution grossière ainsi qu’à l’absence de représentation de processus

clefs comme les flux d’eaux douces issues des plateformes de glace, ou les processus liés à la

neige.

- représentation des mécanismes émergeant : bien que leur potentiel d’élévation du niveau des

mers soit important, les mécanismes émergeant décrits dans la section précédente, à savoir

la désintégration des plateformes de glace et leur instabilité sont une source non négligeable

d’incertitudes.

- état initial : l’état initial de la calotte, notamment sa géométrie peut avoir un impact non

négligeable sur la perte de masse de la calotte [Seroussi et al., 2019].

Certaines sources d’incertitudes ne sont pas explorées, par exemple l’influence de la variabilité

climatique interne.

4. Concept de détection/attribution appliqué à

l’Antarctique : ça (ne) coule (pas) de source !

4.1. Principe : Détection/Attribution

Le concept de détection/attribution du changement climatique est essentiel dans l’élaboration des

politiques d’adaptation et d’atténuation puisqu’il permet :

- l’identification de la part de variabilité dite naturelle, indépendante de l’action humaine et donc

irréductible, de celle d’origine anthropique, réductible, sur laquelle il est possible d’agir,

- dans certains cas, l’identification du/des forçage(s) anthropique(s) (gaz à effet de serre, aérosols,

ozone. . .) responsable(s) du changement observé.

28
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La détection consiste à déterminer s’il existe un changement climatique, autrement dit, identifier si

la variabilité observée ou modélisée dépasse la variabilité interne du système climatique (Fig. I.11a).

La variabilité interne résulte de processus intrinsèques au système climatique issus de la nature

chaotique de la dynamique de l’océan, de l’atmosphère et de la cryosphère mais aussi des non-

linéarités au sein de leurs interactions. Si la détection est avérée, l’attribution consiste à déterminer

les contributions relatives des forçages à l’origine de ces changements (par exemple forçage naturel

vs. forçage anthropique).

Figure I.11 – Schéma illustrant le concept de détection attribution. (a) Cadre statistique de la détec-
tion/attribution utilisé pour déterminer si un changement se produit ou non (détection), et
si ce changement détecté est causé par un ensemble particulier de forçages (par exemple, les
gaz à effet de serre) (attribution). (b) Cadre statistique pour l’attribution d’un évènement (ex :
évènements extrêmes) et fraction du risque attribuable associé. La fonction de densité de proba-
bilité bleue (beige) indique la probabilité d’apparition d’une valeur particulière d’une variable
climatique d’intérêt dans des conditions naturelles (actuelles = avec forçage anthropique). Les
zones correspondantes au-dessus du seuil indiquent les probabilités Pnat et Pant de dépassement
de ce seuil. La fraction de risque attribuable (donnée par FAR = 1 − Pant/Pnat) indique la
probabilité qu’un événement particulier se soit produit à la suite d’un changement anthropique
[adapté de Stott et al., 2016]. L’illustration est adaptée de Oppenheimer et al. [2019].

Les méthodes basées sur la régression linéaire multivariée ont été très largement utilisées pour

l’attribution d’un changement détecté à différents facteurs externes (e.g., la hausse de la température

de l’air). Elles reposent sur l’estimation des empreintes des changements climatiques forcés à partir

de l’analyse des observations et des modèles climatiques. Elles requièrent typiquement une simulation

de contrôle non forcée (largement modulée par la variabilité interne, en bleu sur la Figure I.11a) et

des simulations historiques incluant les forçages externes naturels et anthropiques (en beige sur la

Figure I.11a). Les observations sont régressées linéairement sur les réponses simulées des forçages

externes à l’aide de ces empreintes [Ribes et al., 2013]. Ces méthodes sont généralement fondées sur

l’hypothèse d’additivité [Hasselmann, 1993]. Elles supposent que le changement observé consiste

en une combinaison linéaire de signaux extérieurs (forçages externes naturels et anthropiques) et de

la variabilité interne (considérée comme le résidu de la différence entre le changement observé et les

changements liés aux forçages externes).

La variabilité interne simulée doit être évaluée avec précaution afin d’éviter qu’un signal soit

faussement détecté en raison d’une sous-estimation de cette variabilité. La variabilité simulée par le

modèle est généralement vérifiée en comparant la variance modélisée des simulations non forcées avec

la variance résiduelle observée à l’aide d’un test de cohérence résiduelle standard ou un test amélioré

[Eyring et al., 2021].
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Si cette méthode est adaptée à l’étude de détection/attribution pour des variables peu impactées

par les non-linéarités et à grande échelle spatiale et temporelle, son extension à toute variable cli-

matique, échelle temporelle ou spatiale n’est pas toujours pertinente. Ainsi, pour l’attribution des

évènements extrêmes, d’autres méthodes d’attribution existent. Ces méthodes purement statistiques

[Stott et al., 2016] reposent sur la comparaison, au delà d’un certain seuil, des fonctions de densité de

probabilité dans les cas naturel Pnat (en bleu, Fig. I.11b) et en présence du forçage anthropique Pant

(en beige, Fig. I.11b). La fraction du risque attribuable FAR (donnée par FAR = 1 − Pant/Pnat,

Fig. I.11b) indique alors la probabilité qu’un évènement particulier se soit produit en raison d’un

changement anthropique. De nouvelles méthodes plus hybrides font leur apparition en combinant à

la fois statistiques et physique [méthode des analogues, Faranda et al., 2022].

4.2. Application à l’Antarctique : Rendez-vous chaotique en terre

inconnue

Si le rôle des émissions de gaz à effet de serre d’origine anthropique a été clairement mis en évidence

dans la hausse contemporaine du niveau des mers à l’échelle planétaire, l’attribution des causes de la

fonte accélérée de la calotte antarctique aux émissions anthropiques et/ou à la variabilité interne n’a,

elle, pas encore été tranchée [Masson-Delmotte et al., 2021]. Cela résulte en partie de la complexité

d’appliquer les méthodes traditionnelles de détection/attribution à l’Antarctique.

4.2.1. Approche via modèle d’écoulement glaciaire : marin d’eau douce deviendra grand

Il n’existe, actuellement, aucune étude de détection/attribution complète de l’influence anthropique

sur la perte de masse de l’Antarctique (et donc sur sa contribution au niveau des mers). Néanmoins,

de nouveaux cadres d’études prometteurs, basés sur des approches probabilistes, émergent sur des

cas idéalisés de retrait d’un glacier émissaire synthétique [Christian et al., 2022 ; Bradley et al.,

2024].

Bradley et al. [2024] prône l’utilisation de méthodes probabilistes avec une calibration bayésienne

avec la métrique contribution au niveau des mers. Les premiers résultats montrent que la distribution

de l’élévation du niveau des mers révèle les signatures caractéristiques du forçage anthropique, avec

une augmentation de la médiane et du poids de la queue de distribution. Pour améliorer la fiabilité

de l’étude d’attribution, ces travaux recommandent l’utilisation d’un grand ensemble considérant, en

parallèle, à la fois les incertitudes résultant des paramètres mal contraints du modèle et de la variation

stochastique des forçages climatiques. Malgré ces avancées, le passage d’un cas d’étude synthétique

à un cas d’étude réel est un chemin encore semé d’embûches.

L’application de la méthode traditionnelle de détection/attribution à l’Antarctique et le passage

à des cas réalistes sont entravées par plusieurs difficultés. En voici une liste non exhaustive :

- présence d’une forte variabilité interne dans la région : L’Antarctique est marquée par une forte

variabilité interne, d’ordre de grandeur similaire à celle induite par l’Homme sur les tendances

des vents [importantes pour la fonte basale, Holland et al., 2022], voire supérieure sur les

tendances relatives au bilan de masse de surface [Previdi & Polvani, 2016]. Elle se manifeste

aussi bien à l’échelle interannuelle [El Niño, Bodart & Bingham, 2019] que multidécennale [té-
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léconnexion avec le Pacifique Tropical, Jenkins et al., 2016 ; Holland et al., 2019 ; England,

2021]. Cette forte variabilité complique la détection du signal anthropique.

- comportement non linéaire de la calotte : Le comportement de la calotte est non linéaire

et potentiellement instable, avec un risque de franchissement de seuil irréversible [Masson-

Delmotte et al., 2021]. Lorsque les rétroactions entre plusieurs éléments sont positives, la

dynamique interne de la glace peut entrâıner un recul auto-entretenu qui peut perdurer indé-

pendamment du forçage externe. Les rétroactions atmosphère-glace [Garbe et al., 2020] ou

océan-glace [instabilité de calotte marine, Rosier et al., 2021 ; Reese et al., 2023] pourraient

conduire à de tels comportements sous certaines conditions climatiques. L’état initial de la

calotte est donc déterminant dans de tels comportements. De plus, la dynamique glaciaire est

fortement influencée par la topographie du socle rocheux [direction de la pente du socle rocheux,

Pattyn et al., 2012], de la présence de points d’ancrage [Wild et al., 2022], ou la présence

du phénomène d’arc-boutant par frottement latérale dans les baies [Gudmundsson, 2013]. En

plus des forçages, l’évolution de la calotte dépend donc de sa configuration initiale et de la

configuration du socle rocheux.

- problématique de l’initialisation : L’initialisation du modèle de calotte doit idéalement être

réalisé en 1850, date à laquelle les simulations historiques et Picontrol CMIP6 divergent. La

simulation de contrôle préindustriel [piControl, Eyring et al., 2021] du cadre CMIP a été

conçue pour modéliser un état climatique stable de quasi-équilibre, sans aucun forçage externe,

dans les conditions du milieu du 19ème siècle, c’est-à-dire avant une influence humaine notable.

La comparaison au piControl permet de s’assurer que les tendances ne sont pas liées à des

dérives de modèles qui ne seraient pas parfaitement équilibrés. En revanche, l’initialisation de

la calotte au préindustriel est extrêmement complexe en raison du manque criant de données

d’observations. Pourtant, cet état initial est clé car il influence largement l’évolution de la calotte

[Seroussi et al., 2019].

- interdépendance des forçages : L’hypothèse d’additivité de l’influence des forçages (i.e., les

changements sont la somme des effets de chaque forçage pris indépendamment) est mise à mal

dans les régions pour lesquelles les non-linéarités et les rétroactions sont présentes [e.g., étude

du glacier d’Argentière dans les Alpes, Clauzel et al., 2023]. C’est particulièrement vrai en

Antarctique en raison du nombre important de processus à l’origine du retrait de la calotte liés

aux interactions avec la glace de mer, aux changements de circulation atmosphérique ou aux

rétroactions calotte-océan qui peuvent perdurer indépendamment du forçage externe [Favier

et al., 2014 ; De Rydt et al., 2014 ; Bradley et al., 2022 ; Holland et al., 2023]. De plus,

l’attribution de certains processus aux forçages anthropiques ou à la variabilité interne ne fait

pas consensus. Par exemple, en mer d’Amundsen, les tendances aux vents d’ouest au droit

du talus continental sont à la fois attribuées au forçage anthropique [Goyal et al., 2021 ;

Dalaiden et al., 2022] et à la variabilité naturelle du Pacifique tropical [Dalaiden et al.,

2021 ; O’Connor et al., 2021]. Or, Fyfe et al. [2021] montre que l’impact de cette incertitude

sur la différentiation anthropique/naturelle peut être significatif et les expériences d’ensemble

de Christian et al. [2022] montrent que même des tendances modestes en matière de forçage

anthropique pourraient avoir un effet important sur la probabilité de recul de la calotte, en

particulier à l’échelle du siècle et à plus long terme. Des méthodes alternatives basées sur des

prédicteurs non-linéaires et des réseaux de neurones devraient permettre de s’affranchir de cette
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hypothèse d’additivité et de prendre en compte des interactions plus complexes entre les forçages

[Bône et al., 2023]. Cependant, ces méthodes sont en cours de développement et nécessitent

des données suffisamment robustes pour entrâıner le réseau de neurones.

- présence de biais dans les modèles climatiques : Les modèles climatiques présentent de nom-

breux biais malgré un constante amélioration [Dunmire et al., 2022 ; Eyring et al., 2021].

Casado et al. [2023] montrent, à partir d’analyses de carottes de glace, que l’amplitude des

variabilités naturelle et forcée atmosphériques est largement sous-estimée en Antarctique par

les modèles CMIP5 et CMIP6. Concernant la variabilité océanique, il n’existe à ma connais-

sance aucune évaluation fiable. Mais l’absence de représentation de la calotte antarctique et

la simplification des flux d’eau douce issus de la fonte, dans une grande majorité des modèles

climatiques, n’est pas en faveur d’une bonne représentativité de la variabilité océanique. Or, la

représentation de la variabilité, notamment naturelle est essentielle pour une détection robuste

du signal anthropique. De plus, les modèles CMIP ont une résolution assez grossière ne permet-

tant pas une représentation fine des processus fine échelle [e.g., saturation des névés, turbulence,

Nowicki et al., 2020 ; Stewart et al., 2019], si bien que leur utilisation en configuration régio-

nale nécessite un ajustement pour corriger les biais et réduire l’échelle des sorties de l’AOGCM

à l’échelle régionale [Clauzel et al., 2023 ; Jourdain et al., subm]. Néanmoins, la prise en

compte de ces biais est de plus en plus intégrée aux méthodes de détection-attribution, via,

l’introduction d’une maximisation de vraisemblance [Ribes et al., 2017] ou d’une calibration

bayésienne [Schurer et al., 2018].

- présence de biais dans les modèles de calottes : Les modèles d’écoulement glaciaires sont rela-

tivement récents et présentent encore des lacunes sur la représentation de certains processus.

Leur intercomparaison montre que le choix du modèle est la principale source d’incertitude

[Seroussi et al., 2023] quant à la perte de masse dynamique de l’Antarctique. L’incapacité des

modèles à reproduire les observations historiques soulève des inquiétudes quant à leur capacité

à prévoir la perte de masse future de l’Antarctique [Aschwanden et al., 2021] et s’impose

comme un défi majeur pour la détection/attribution du changement climatique en Antarctique.

- réponse à différentes échelles de temps : La réponse de la calotte antarctique [et de l’océan

profond, Armour et al., 2016] aux forçages externes, est relativement tardive comparativement

à l’évolution rapide du climat à la surface de la Terre. Il est donc probable que la calotte

antarctique continue à évoluer même lorsque le forçage externe se sera stabilisé [Golledge

et al., 2015 ; Christian et al., 2020 ; Klose et al., 2023]. Ce déséquilibre de l’Antarctique avec

le forçage climatique actuel [Noble et al., 2020] complexifie la détection et l’attribution et

nécessite l’étude sur des temps relativement longs [Christian et al., 2020].

- absence de données d’observations sur de longues périodes : L’absence de données anciennes

avant le déploiement des satellites complique grandement la détection. Cela complique notam-

ment l’évaluation de la variabilité interne, l’initialisation des modèles de calotte et la correction

des biais des modèles climatiques dans la région.

A cela s’ajoute la problématique calculatoire. Un nombre conséquent de simulations doit être réalisé

afin de considérer de manière appropriée les incertitudes liées à la fois aux paramètres du modèle

et aux forçages. La représentation de certains processus, comme le retrait de la ligne d’échouage,

nécessite une résolution suffisante [Seroussi & Morlighem, 2018] sur laquelle il n’est pas possible de
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rogner. Enfin, l’émergence des modèles couplés océan/calotte [e.g., Bett et al., 2024], qui permettent

de s’affranchir de nombreuses incertitudes à l’interface océan-glace sont également plus coûteux en

terme de ressources numériques.

Si la détection/attribution n’est pas encore déterminée avec les modèles de calotte, de nombreux

travaux permettent de mieux comprendre la variabilité océanique et atmosphérique en Antarctique et

d’apporter des premiers éléments de réponses sur l’influence anthropique. Les principales conclusions

de ces études sont détaillées dans le Tableau I.6 et font l’objet des deux paragraphes suivants.

4.2.2. Variabilité océanique : le vent l’emportera...et tout disparâıtra ?

Les études relatives à la variabilité de l’océan se focalisent toutes sur la partie ouest de l’Antarc-

tique, principal secteur de perte de masse depuis plusieurs décennies [voir Tab. I.6, Holland et al.,

2019 ; Naughten et al., 2022 ; Holland et al., 2022 ; Naughten et al., 2023 ; O’Connor et al.,

2023]. L’augmentation du transport des eaux profondes circumpolaires sur le plateau continental,

semble avoir causé une augmentation de la fonte sous les plateformes de glace, notamment en Mer

d’Amundsen. Pour évaluer l’éventuelle influence anthropique ou naturelle, ces études se fondent sur

le lien avéré entre la variabilité du transport des eaux profondes circumpolaires chaudes et celle des

vents d’ouest sur la région du plateau continental [Thoma et al., 2008 ; Dutrieux et al., 2014 ;

Jenkins et al., 2016]. Par conséquent, mieux comprendre les sources de changements des vents dans

le secteur permettrait de mieux comprendre les facteurs influant sur la fonte de la calotte induite par

l’océan.

Le déclenchement du retrait de la ligne d’échouage en Mer d’Amundsen [observé dans les années

40s, Smith et al., 2017] cöıncide avec une période de forte variabilité climatique interne associée au

Pacifique tropical [Steig et al., 2012 ; Jenkins et al., 2018]. Si cette variabilité naturelle épisodique est

la seule cause des changements, alors l’anomalie climatique doit avoir été un événement extrêmement

inhabituel, car la calotte glaciaire était auparavant stable depuis des millénaires dans cette région

[Larter et al., 2014 ; Hillenbrand et al., 2017]. Cependant, les travaux de O’Connor et al. [2023]

montrent, bien qu’il ait eu un évènement El Niño marquant dans les années 40-42, qu’il est peu

probable que l’anomalie des vents d’ouest des années 1940 ait été suffisamment exceptionnelle pour

expliquer à elle seule le recul persistant des glaciers de la mer d’Amundsen.

L’ajout d’un forçage anthropique grandissant est une des causes évoquées pour expliquer que les

plateformes n’aient pas atteint de nouveau leur état antérieur dans les années 60 lorsque la variabilité

interne s’est inversée. Les simulations de modèles climatiques et océaniques montrent que les anomalies

chaudes dans la mer d’Amundsen sont devenues de plus en plus fréquentes au cours du 20ème siècle et

entrâınent une augmentation de la fonte des plateformes de glace, en raison du forçage anthropique

qui affaiblit les vents d’est et induit une tendance aux vents d’ouest [Holland et al., 2019 ; Goyal

et al., 2021 ; Dalaiden et al., 2022 ; Naughten et al., 2022]. Ainsi, les travaux de Holland et al.,

2019 suggèrent que la perte de masse actuelle résulte d’un déséquilibre de fonte d’origine anthropique

modulé par la variabilité tropicale naturelle et les rétroactions glace-océan. La fréquence croissante

des anomalies chaudes est associée à l’accélération des vents d’ouest au-dessus de l’océan profond,

forcée par les gaz à effet de serre (depuis les années 1960) et le déclin de la couche d’ozone (depuis
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Tableau I.6 – Tableau synthétique de l’ensemble des études abordant la détection/attribution en Antarctique.
Les 4 colonnes détaillent (i) l’outil utilisé pour estimer l’influence anthropique, (ii) l’entité
étudiée (océan ou atmosphère), (iii) le secteur de l’Antarctique étudié et (iv) la conclusion
principale de l’étude.

Outils entité étu-
diée

secteur
étudié

influence anthropique vs. naturelle

Previdi & Polvani [2016] modèle clima-
tique

atmosphère
proxi : SMB

total le signal du changement climatique an-
thropique durant la seconde moitié du
20ème siècle est faible comparé à la forte
variabilité climatique naturelle, mais ce
signal devrait émerger d’ici le milieu du
21ème siècle

Holland et al. [2019] observations
+ modèle
climatique

océan proxi :
vents

Ouest forte variabilité interne liée au Pacifique
tropical à laquelle est superposée le for-
çage anthropique. Anomalie chaude en
Amundsen en 1940 d’origine naturelle,
mais absence d’anomalie froide ensuite
en raison de l’impact croissant du forçage
anthropique

England [2021] modèle clima-
tique

atmosphère
proxi : Tair

total forte variabilité interne liée au Pacifique
tropical, surtout dans le secteur ouest

Naughten et al. [2022] modèle océa-
nique

océan proxi :
vents,
Tocean,
fonte basale

Ouest tendance des vents (liée de manière crois-
sante au forçage anthropique) entrâıne
des anomalies de fonte sous les plate-
formes de glace en modifiant le transport
des eaux chaudes sur le plateau continen-
tal

Dalaiden et al. [2022] observations
+ modèles
climatiques

atmosphère
proxi :
Accuneige,
Tair, pres-
sion

Ouest les changements climatiques de surface
depuis 1950 résultent du forçage anthro-
pique, en particulier des gaz à effet de
serre et de l’amincissement de la couche
d’ozone

Holland et al. [2022] reconstructions
paléoclima-
tiques +
modèle clima-
tique

océan proxi :
vents

Ouest en plus de Holland et al. [2019], in-
fluence croissante du forçage anthropique
liée au gaz à effet de serre (depuis les an-
nées 60s) et l’amincissement de la couche
d’ozone (depuis les années 80s)

Casado et al. [2023] carottes de
glace

atmosphère
proxi : Tair

total preuve de l’amplification polaire à
l’échelle régionale et continental. Les mo-
dèles CMIP sous-estiment la variabilité
interne en Antarctique.

Naughten et al. [2023] modèle océa-
nique

océan proxi :
Tocean, fonte
basale

Ouest peu de différence sur les projections de
Tocean suivant les scénarios médians et
plus ambitieux d’émissions de gaz à effet
de serre future en raison de la variabilité
interne

O’Connor et al. [2023] reconstructions
paléoclima-
tiques +
modèle clima-
tique

océan proxi :
vents

Ouest D’autres facteurs, autre que l’anomalie
du vent d’ouest, sont probablement né-
cessaires pour expliquer ce retrait des
plateformes de glace en mer d’Amundsen
tels que la variabilité naturelle des condi-
tions océaniques avant les années 40s ou
les tendances anthropiques depuis les an-
nées 40s.
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les années 1980), et compensée de plus en plus difficilement par la tendance cyclonique centrée sur la

mer d’Amundsen issue de la variabilité interne [Holland et al., 2022].

Néanmoins, les reconstructions paléoclimatiques suggèrent que les tendances du vent au 20ème

siècle sur le plateau de la mer d’Amundsen, associées à l’approfondissement de la dépression de la mer

d’Amundsen, ont été en grande partie générées de manière interne [Dalaiden et al., 2021 ;O’Connor

et al., 2021]. Ainsi, la contribution des forçages anthropiques aux changements centennaux du vent

dans cette région n’est pas claire. Steig et al. [2009] souligne également que le réchauffement accru en

Antarctique de l’ouest n’est pas seulement attribuable à la variabilité des vents, mais également aux

changements régionaux de la circulation atmosphérique et des changements associés à la température

de surface et à la glace de mer.

Les changements de forçage ont également pu être amplifiés par des rétroactions positives liées à

la dynamique de la calotte ou de l’océan. Ces rétroactions peuvent être liées à la topographie du socle

rocheux, notamment la direction de sa pente, la présence de point d’ancrage ou de zone de confinement

[Pattyn et al., 2012 ; Gudmundsson, 2013 ; Wild et al., 2022], la présence d’endommagement

[Lhermitte et al., 2020] ou de vêlage [Bradley et al., 2022] ou encore les changements océaniques

induits par l’eau douce et les icebergs [Bett et al., 2020]. Cependant, un recul purement instable

et auto-entretenu n’est pas la seule explication à la perte de masse en Antarctique de l’ouest car la

fonte basale reste corrélée à la variabilité de l’océan [Jenkins et al., 2018 ; Silvano et al., 2022], en

particulier à des échelles de temps décennales et plus longues [Snow et al., 2017].

4.2.3. Variabilité atmosphérique : il y a de l’eau dans le gaz

Tout comme pour l’océan, la bataille entre forçages naturel et anthropique fait rage dans l’at-

mosphère et l’attribution ne fait pas consensus. L’influence anthropique sur le bilan de masse de

surface de l’Antarctique, qui devrait compenser partiellement les pertes de masse dynamique par des

augmentations des chutes de neige, est actuellement masquée par une forte variabilité naturelle. Le

signal du changement climatique anthropique devrait émerger d’ici le milieu du 21ème siècle [Previdi

& Polvani, 2016]. Certaines études insistent sur la forte variabilité interne dans le secteur ouest de

l’Antarctique [England, 2021] alors que d’autres soulignent l’importance de l’influence anthropique

sur les changements climatiques récents (après 1950), notamment liés aux gaz à effet de serre et à

l’amincissement de la couche d’ozone [Dalaiden et al., 2022]. Casado et al. [2023] attire l’attention

sur le problème de représentativité de la variabilité interne atmosphérique dans les modèles clima-

tiques, faussant possiblement de nombreuses études, mais suggère qu’il existe déjà des preuves de

l’amplification polaire, c’est à dire un effet du changement d’origine anthropique, en Antarctique.

5. Objectif de la thèse

Cette thèse se focalise sur le premier défi évoqué à la section 1.3.1, c’est à dire identifier l’influence

relative du forçage anthropique et de la variabilité interne naturelle sur la perte de masse croissante

de la calotte antarctique. L’exploration de cette problématique s’articule en trois questions.

Question 1 : Quelles conditions climatiques favorisent l’apport des eaux circumpolaires profondes

en mer d’Amundsen ?
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Les satellites révèlent que la calotte perd de la masse via la fonte massive induite par l’océan

au droit des terminaisons flottantes de ses glaciers, notamment dans les secteurs d’Amundsen et

d’Aurora, en raison d’un apport d’eaux circumpolaires profondes (CDW) relativement chaudes sur le

plateau continental. Ces régions, où persiste une forte fonte basale, semblent être les premières régions

à avoir été déstabilisées, dès les années 40 dans la région d’Amundsen et au moins depuis les années

70 dans la région d’Aurora (abritant la plateforme glaciaire de Totten) alors que les autres secteurs

sont restés relativement stables entre les années 70 et 90. Néanmoins, ces données ne permettent pas

d’arbitrer si les conditions préindustrielles sont compatibles avec des conditions océaniques froides ou

chaudes en mer d’Amundsen ou si cette dernière a basculé dans un état chaud tardivement en raison

des changements induits par le forçage anthropique.

Nous explorons ici, à l’aide d’un ensemble de simulations océaniques du secteur d’Amundsen,

quelles sont les conditions climatiques qui induisent un basculement de la Mer d’Amundsen d’un état

froid vers un état chaud. Si les conditions de basculement sont compatibles avec les changements

climatiques observés depuis l’ère préindustrielle (+1°C de hausse de température de l’air) alors l’in-

fluence anthropique ne peut être exclue. Dans le cas contraire, une mer d’Amundsen relativement

chaude au préindustriel, pourrait suggérer une influence prédominante de la variabilité naturelle.

Question 2 : Est-ce que la variabilité interne joue un rôle considérable sur la perte de masse de la

calotte Antarctique au 21ème siècle ?

D’un côté, l’influence anthropique croissante sur le climat, liée notamment aux émissions de gaz

à effet de serre, pourrait suggérer que l’influence anthropique sur la perte de masse de la calotte

domine au 21ème siècle, reléguant alors la variabilité interne à un rôle secondaire. D’un autre côté,

l’Antarctique est assez isolé, et certaines masses d’eau mettent plusieurs siècles avant d’atteindre le

pourtour Antarctique.

Ce second volet s’attache donc à caractériser l’effet de la variabilité interne sur la perte de masse

future de l’Antarctique. L’étude est fondée sur un ensemble de simulations de contribution de la

calotte au niveau des mers, d’ici 2100 sous le scénario médian SSP2-4.5.

Question 3 : Étant donné la variabilité interne marquée, est-on en mesure d’attribuer les pertes

de masse observées au forçage anthropique ?

La tentative d’identification des rôles respectifs des influences du forçage externe et de la varia-

bilité interne naturelle dans les pertes de masses observées parachève ces travaux. A cette fin, nous

reconstruisons, via une méthode originale d’initialisation, des ensembles d’évolutions de la calotte

depuis 1850 avec et sans forçage externe pour plusieurs membres d’un même modèle climatique. La

détection d’un signal forcé est ensuite estimée en comparant l’évolution de la perte de masse de la

calotte avec et sans forçage externe.

Le schéma ci-contre (Fig. I.12) résume les problématiques abordées lors de cette thèse.
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Figure I.12 – Schéma résumant les problématiques abordées lors de cette thèse.
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II
Identification des conditions climatiques

favorables à l’intrusion des eaux

profondes circumpolaires sur le plateau

continental en mer d’Amundsen

Ce chapitre correspond à l’article :

Caillet, J., Jourdain, N. C., Mathiot, P., Hellmer, H. H., & Mouginot, J. (2023). Drivers and re-

versibility of abrupt ocean state transitions in the Amundsen Sea, Antarctica. Journal of Geophysical

Research : Oceans, 128 (1), e2022JC018929.

Cette étude repose sur la configuration régionale du secteur d’Amundsen du modèle océanique

NEMO forcée par diverses conditions atmosphériques dont la gamme s’étend des conditions typiques

du dernier âge glaciaire aux conditions typiques de l’année 2300 sous le scénarios SSP5-8.5.
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Chapitre II. Identification des conditions climatiques favorables à l’intrusion des eaux profondes
circumpolaires sur le plateau continental en mer d’Amundsen

1. Abstract & Plain Language Summary

Key Points

▲ The currently warm ice-shelf cavities of the Amundsen sector could become or have been cold

for slightly colder climatic conditions.

▲ The transitions are reversible : cancelling the atmospheric perturbation brings the ocean back

to its unperturbed state within a few decades.

▲ All the transitions are primarily driven, at multi-decadal scale, by changes in surface buoyancy

fluxes over the continental shelf.

Abstract

Ocean warming around Antarctica has the potential to trigger marine ice-sheet instabilities. It

has been suggested that abrupt and irreversible cold-to-warm ocean tipping points may exist, with

possible domino effect from ocean to ice-sheet tipping points. A 1/4° ocean model configuration of

the Amundsen Sea sector is used to investigate the existence of ocean tipping points, their drivers,

and their potential impact on ice-shelf basal melting. We apply idealized atmospheric perturbations

of either heat, freshwater or momentum fluxes, and we characterize the key physical processes at

play in warm-to-cold and cold-to-warm climate transitions. Relatively weak perturbations of any of

these fluxes are able to switch the Amundsen Sea to an intermittent or permanent cold state, i.e.,

with ocean temperatures close to the surface freezing point and very low ice-shelf melt rate. The

transitions are reversible, i.e., cancelling the atmospheric perturbation brings the ocean system back

to its unperturbed state within a few decades. All the transitions are primarily driven by changes

in surface buoyancy fluxes resulting from the freshwater flux perturbation or from modified net

sea-ice production due to either heat flux or sea-ice advection anomalies. These changes affect the

vertical ocean stratification over the continental shelf and thereby the eastward undercurrent at the

shelf break, which both impact ice-shelf melting. As sea-ice induced deep convection is already quite

limited in present-day conditions, surface buoyancy gain in a warmer climate has relatively little

effect on deep ocean properties compared to colder climate conditions.

Plain Language Summary

The West Antarctic Ice Sheet is under the threat of a partial collapse, which would induce rapid

global sea level rise. This threat is partly related to the thinning of floating ice shelves, and the

consequent retreat of the grounding line, which is a self-sustained ice dynamics process. It is triggered

by increased basal melting of the ice shelves, which results from enhanced flow of relatively warm

waters onto the continental shelf. It has been suggested that self-sustained ocean processes may lead

to abrupt changes in the flow of warm water into ice-shelf cavities, which could facilitate the tipping

to a marine ice-sheet instability. Here, we analyze whether such abrupt ocean changes can occur under

cold-to-warm or warm-to-cold transitions in the Amundsen Sea, West Antarctica. We use a regional

ocean model with a set of idealized local atmospheric perturbations to characterize the thresholds and

reversibility of ocean abrupt changes. We find that the currently warm Amundsen Sea could switch
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intermittently or permanently to a cold state for relatively weak atmospheric perturbations and

could be slightly warmer in the future. All transitions are reversible. The main mechanism involved

on decadal scale is related to a change in the surface buoyancy fluxes.

2. Introduction

The West Antarctic Ice Sheet has lost mass over the last few decades and has thus contributed

significantly to global sea level rise. Warming of the oceanic sub-surface seems to have caused an

increase in melting under floating ice shelves, particularly in the Amundsen Sea [Jenkins et al.,

2018]. Depending on the bedrock slope direction [Schoof, 2007 ; Pattyn et al., 2012] and ice-

shelf lateral buttressing [Gudmundsson, 2013], a sufficiently strong and persistent increase in basal

melting can lead to a Marine Ice-Sheet Instability (MISI), resulting in a self-sustained retreat of the

glacier’s grounding line and to the acceleration of its flow [Favier et al., 2014 ; Joughin et al., 2014].

Instabilities are triggered above a certain level of ocean warming (critical threshold or tipping

point), with the possible existence of multiple thresholds. Thus, Rosier et al., 2021 estimated that

Pine Island Glacier would undergo a MISI and major mass loss for an oceanic warming of +1.2°C
relative to the present. Garbe et al., 2020 estimated that a tipping point of +2°C global warming

relative to pre-industrial could cause a MISI of the entire West Antarctic Ice Sheet. Tipping points are

characterized by a hysteresis, i.e., restoring the forcing to before the occurrence of the tipping point

is not sufficient to restore the system to its original state. Identifying these tipping points precisely

and linking them to climate projections would allow the effects of future rapid sea level rise to be

anticipated and possibly mitigated [Hinkel et al., 2019 ; Durand et al., 2022].

The abrupt nature of these ice tipping points in West Antarctica could be enhanced if ocean

warming itself were subject to a tipping point. This would be a cascading tipping point, or domino

effect [Dekker et al., 2018 ; Brovkin et al., 2021 ; Wunderling et al., 2021]. It has been suggested,

that beyond a certain threshold of melting, the Greenland Ice Sheet could induce a sudden weakening

of the Atlantic Meridional Overturning Circulation, which, in turn, would lead to ocean warming

around Antarctica [Turney et al., 2020 ; Wunderling et al., 2021].

Another type of oceanic tipping point has been highlighted in the Weddell Sea [Hellmer et al.,

2012 ;Hellmer et al., 2017]. Reduced sea-ice formation under continued global warming, a freshening

of the continental shelf, and increased ocean surface stress could cause the slope current to diverge in

the southeast Weddell Sea. The reorientation would facilitate the entry of Warm Deep Water, a cooler

variant of Circumpolar Deep Water (CDW), onto the continental shelf and significantly increase basal

melting, which would lead to a self-reinforcing process due to the injection of meltwater. The process

is irreversible with the twentieth-century atmospheric forcing : only an imposed decrease in basal

melt rate can hinder the self-sustaining process.

The Amundsen Sea environment is very different as cavities are already relatively warm [Jacobs et

al., 1996 ; Jacobs et al., 2012]. Paleoclimatic indicators suggest that the entire Amundsen continental

shelf was covered by an ice sheet (either grounded or floating) at the Last Glacial Maximum [Larter

et al., 2014]. A particularly large retreat of the ice-sheet front and grounding line occurred between

20,000 and 10,000 years BP [Larter et al., 2014], with further smaller retreats occurring thereafter,
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notably around 1945 and 1970 [Smith et al., 2017]. Ocean temperatures and warming rates during

these transitions are not known, but it is possible that oceanic tipping points similar to those reported

by Hellmer et al., 2012 ; Hellmer et al., 2017 for the Weddell Sea occurred in the Amundsen Sea

area as well.

In this paper, we analyze under which atmospheric forcing conditions warm-to-cold, cold-to-warm

and warm-to-warmer ocean transitions in the Amundsen Sea have occurred or could occur, and we

test the reversibility of these transitions, i.e., the presence of hysteresis. We use a regional ocean

modelling approach with a set of idealized atmospheric perturbations.

3. Materials and Methods

3.1. Model and configuration

The Nucleus for European Modelling of the Ocean (NEMO) model, version 3.6, including the

OPA ocean model [Madec & NEMO-team, 2016] and the Louvain-la-Neuve sea-ice model LIM-3.6

[Rousset et al., 2015], is used in a regional configuration of the Amundsen Sea (Fig. II.1). Our model

parameters are similar to Jourdain et al., 2019, with a representation of ice–ocean exchange beneath

static ice shelves, with melt rate depending on ocean velocity, temperature and salinity [Mathiot

et al., 2017b ; Jourdain et al., 2017], and barotropic tides prescribed as lateral boundary conditions

from seven constituents of the FES2012 tidal model [Carrère et al., 2012 ; Lyard et al., 2006].
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Figure II.1 – Used regional configuration of the Amundsen Sea. Bathymetry and ice-shelf draft are from the
second version of the BedMachine Antarctica dataset [Morlighem et al., 2020]. Grounded ice
is shaded in white, ice shelves are colored in blue and main tabular icebergs in light cyan. The
general view is drawn from the geospatial data package Quantarctica [Matsuoka et al., 2021].

Compared to Jourdain et al., 2019, the domain is slightly extended, now covering from 142°W
to 85°W and from 76.3°S to 59.8°S, and the resolution is reduced to 1/4° in longitude, i.e., a quasi-

isotropic resolution ranging from 14 km at the northern boundary to 6.5 km in the southernmost
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part of the domain. Bathymetry, as well as surface and lateral boundary conditions also differ from

Jourdain et al., 2019 and cover the period 1958-2018 in this study. The period 1958-1968 is left for

spin-up and discarded in our analyses.

The bathymetry and ice-shelf draft interpolated on the model grid are from the second version

of the BedMachine Antarctica dataset [Morlighem et al., 2020]. This recent dataset represents

Thwaites Ice Shelf after its partial collapse. The B22A iceberg as well as other very large tabular

icebergs, absent from BedMachine Antarctica, are represented as static flat ice shelves. Their hori-

zontal shape and location are derived from a MODIS-visible image (provided by the US National

Snow and Ice Data Center) taken on 5th September 2003. The depth of the B22A iceberg base was

calculated as D = Hρw/ (ρw − ρi), where ρw is the seawater density (1027 kg.m−3), ρi the iceberg

density (917 kg.m−3), and H the freeboard that is 40.8 m on average for B22A in the altimetry

dataset of Tournadre et al., 2015. The resulting estimated depth is approximately 380 m, which

we apply to the smaller tabular icebergs that are absent from the altimetry dataset. We then assume

that these icebergs behave like flat ice shelves if the bathymetry is deeper than 380 m plus two ocean

model vertical levels (the minimum water column thickness in NEMO) and like an island (i.e., no

water column) if the bathymetry is shallower. The huge B22A iceberg calved from the Thwaites ice

tongue in 2002 and has drifted very slowly since then [Antarctic Iceberg Tracking Database Budge

& Long, 2018]. A similar calving event occurred in the late 1960s [Lindsey, 1995]. The resulting

iceberg was eventually designated B10 in 1992 when it started a 15-year drift across the Amundsen

Sea before breaking up and drifting further away [Budge & Long, 2018]. Numerous smaller icebergs

regularly drift westward in the Amundsen Sea and ground on the eastern flank of bathymetric ridges

shallower than approximately 400 m [Mazur et al., 2017]. We therefore artificially place a wall along

the 380 m isobath on the eastern flank of Bear Ridge [in a similar way as Bett et al., 2020], north

of Siple Island, and on the main ridge in between. These permanent lines of grounded icebergs were

shown to favor the formation of polynyas with impact on ice-shelf melting [Nakayama et al., 2014 ;

Bett et al., 2020].

The conditions at the lateral ocean and sea-ice boundaries are derived from the 5-day mean

outputs of a global simulation very similar to the one described in Merino et al., 2018 except that

it is spun up from 1958 and that the imposed ice-shelf melt flux increases linearly from 1990 to

2005 and is constant before and after that, with values corresponding to the FRESH+ and FRESH−
reconstructions of Merino et al., 2018. Here, the temperature and salinity boundary conditions

are corrected by the difference between the seasonal climatology of the World Ocean Atlas 2018

(WOA18) database [Garcia et al., 2019] and the seasonal climatology of the global simulation. The

global simulation used for boundary conditions represents melting of Lagrangian icebergs [Merino

et al., 2016], and the corresponding 5-day mean melt fluxes are applied as a freshwater flux at the

surface of our regional configuration. The atmospheric forcing data are taken from the JRA55-do

reanalysis [Tsujino et al., 2018] between 1958 and 2018. The fluxes between ocean (or sea ice) and

atmosphere are calculated using the CORE bulk formulae described in Griffies et al., 2009 and

Large & Yeager, 2004.

As Supporting Information, we present a few model experiments that were used to explore the

sensitivity to some model parameters (methodology in Appendix 1, Section S2). A “reference confi-

guration” was selected (Appendix 1, Sections S6-S7) based on its fidelity in terms of sea ice extent
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variability (Appendix 1, Section S3), temperature and salinity stratification (Appendix 1, Section S4)

and ice shelf basal melt rates (Appendix 1, Section S5). The atmospheric forcing fields are perturbed

(Section 3.2) to investigate ocean tipping points.

3.2. Atmospheric forcing perturbations

In the following, we investigate three pathways to induce ocean tipping points in the Amundsen Sea

through surface flux modifications of either heat, freshwater, or momentum. We decided to consider

idealized atmospheric perturbations in order to identify and isolate the processes at play. Thus, each

surface flux is perturbed independently. Our perturbations are bounded by typical conditions of the

Last Glacial Maximum, i.e., down to -10°C globally relative to the current surface air temperature

[Masson-Delmotte et al., 2010], and by typical projections at 2300 under the SSP5-8.5 scenario,

i.e., up to +10°C of global warming from the current situation [Lee et al., 2021b]. Climate simulations

indicate that the air temperature in the Amundsen Sea rises approximately as much as the global

mean temperature, at least from 2000 to 2200 [Collins et al., 2013 their Fig. 12.10]. We therefore

assume that the Amundsen Sea air temperatures vary uniformly from -10°C to +10°C, although this

likely neglects polar feedbacks that may become significant for our most extreme perturbations.

The heat flux is perturbed through air temperature within the aforementioned bounds. To limit

the impact of this perturbation on evaporation, and thus on the freshwater flux, specific humidity e is

also modified to keep the difference between e and the saturation specific humidity es unchanged. In

other words, we perturbate the sensible heat flux but not the latent heat flux. The modified specific

humidity e(T + ∆T ) is calculated through the Magnus empirical fit of the Clausius Clapeyron law

[e.g., Donat-Magnin et al., 2021b], here expressed with e in hPa and T in degree Celsius :

es(T ) = 6.1094 exp

(
17.625T

T + 243.04

)

es(T +∆T ) ≈ es(T ) exp

(
17.625∆T

T + 243.04

)

e(T +∆T ) = e(T ) + es(T +∆T )− es(T )

(II.1)

For the freshwater flux, we decide to modify precipitation while maintaining the ratio between

solid and liquid precipitation for the sake of simplicity (the heat flux associated with snow melting

in the ocean is relatively low). Precipitation near Antarctica has been shown to evolve following

the Clausius-Clapeyron law [Ligtenberg et al., 2013 ; Donat-Magnin et al., 2021b]. The range of

variation is therefore indexed to the temperature range considered for the heat flux : precipitation is

multiplied by factors between 0.48 and 1.99, corresponding to coldest (-10°C) and warmest (+10°C)
climatic conditions, respectively.

Ice shelf basal melting highly depends on whether the perturbations are applied only on the conti-

nental shelf or on the continental shelf and slope (not shown). We decided to include the continental

slope in the perturbed area as this area is relevant for CDW intruding onto the shelf. The ice-shelf

melt rates are not sensitive to further northward extension of the perturbation area, which indicates

44



3. Materials and Methods

some robustness of our methodology. For the heat and freshwater flux perturbations, a transition

area of 3° in latitude (about 340 km) and 4° in longitude limits the temperature and precipitation

gradient, and thus the formation of strong density gradients, between the perturbed and unperturbed

areas (Fig. II.2a).
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Figure II.2 – Location of the perturbed area (a) for heat and freshwater fluxes and (b) for momentum flux.
The perturbed area is highlighted in light blue, the transition area in blue and the unperturbed
area in dark blue. The transition area avoids the artificial formation of strong density gradient
or stress curl. (c) Zonal wind averaged between 100°W and 130°W for the momentum flux
perturbations. The shelf break is located in between the two dashed vertical lines.

The momentum flux is perturbed through meridional shifting of winds. To maintain flux inde-

pendence, only the wind involved in the momentum flux calculation (i.e., ocean and sea-ice surface

friction) is modified, while we keep the wind seen by latent and sensible heat fluxes unchanged in

the bulk formulae. The applied wind shift ranges between a 4.7° northward shift for coldest (-10°C)
climatic conditions [Gray et al., 2021] and a 4.7° southward shift for warmest (+10°C) conditions

[extrapolated from the 2100 CMIP5-RCP8.5 sensitivity described in Spence et al., 2014 their Fig. S3].

The momentum flux perturbation is also applied on the continental shelf and over the shelf break,

and we put a coastal transition area of 150 km width between the perturbed wind and the kataba-

tic winds near the ice-sheet edges to avoid creating a substantial artificial wind curl perturbation

(Fig. II.2b). The perturbed wind u at longitude and latitude (λ, ϕ) for a prescribed shift ∆ϕ (positive
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northward) is calculated as follows :

u(λ, ϕ) = u(λ, ϕ− δϕ)

with :

δϕ =
ϕ− ϕ0(λ)

ϕ1(λ)− ϕ0(λ)
∆ϕ if ϕ0(λ) ≤ ϕ < ϕ1(λ)

= min(∆ϕ, ϕ− ϕi(λ)) if ϕ1(λ) ≤ ϕ < ϕ2(λ)

=
ϕ3(λ)− ϕ

ϕ3(λ)− ϕ2(λ)
∆ϕ if ϕ2(λ) ≤ ϕ < ϕ3(λ)

= 0 if ϕ ≥ ϕ3(λ)

(II.2)

where ϕ0−3(λ) are shown in Fig. II.2b, ϕi(λ) = ϕ0(λ) or ϕi(λ) = ϕ3(λ) for a northward or southward

shift respectively. Next to the eastern and western domain boundaries, δϕ has a linear transition

to zero to ensure consistent wind forcing and prescribed ocean lateral boundary conditions. The

perturbed zonal winds are shown in Fig. II.2c.

For the three types of perturbations, we conduct simulations with intermediate perturbations

between the coldest and warmest climate perturbations in order to better characterize potential

tipping points. Perturbations are local, only applied on continental shelf and slope. We do not perturb

lateral boundary conditions, i.e., we maintain the presence of CDW in front of the continental shelf

in all our simulations. It seems clear that cold conditions would prevail if CDW stopped to exist, and

it is more interesting to identify how warm-to-cold abrupt transitions could occur in the presence of

CDW.

3.3. Simulations

In order to assess the model response to atmospheric perturbations, we run 61-year simulations

over the period 1958-2018. The simulation length is a compromise between computational cost and

the description of the natural decadal variability of the ocean system, which can potentially impact

the system stability and the occurrence of tipping points. The reference experiment corresponds to

the configuration retained after calibration (see Supporting Information) with natural atmospheric

and oceanic forcing over the modelled period. The model calibration improves the fidelity of the

reference simulation although the interannual variability is smaller than expected (consequences will

be discussed in section 5).

The model spin-up is achieved after 10 years, thus, time series are only analyzed for the period

1968-2018. Most of our analyses are done for averages over the period 1988-2018, which overcomes

the limited reliability of reanalyses before 1979 [Marshall et al., 2022], although we did not observe

any specific behavior over this period in regard to the response to the perturbations.
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The perturbed runs are identical to the reference run except for the atmospheric forcing. We study

three possible types of transition : cold-to-warm transitions as reported by Hellmer et al., 2012 ;

Hellmer et al., 2017 for the Weddell Sea, warm-to-cold and warm-to-warmer transitions related to

ancient or distant future climate transitions. When an abrupt ocean transition occurs, reversibility

is studied, i.e., for cold-to-warm (C2 in Fig. II.3) and warm-to-cold transitions (C3 in Fig. II.3).
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Figure II.3 – Simulation set-up. The annotations C1, C2 and C3 correspond to the 1st, 2nd and 3rd simula-
tion cycle, respectively. The warm-to-warmer, warm-to-cold (C1) and cold-to-warm simulations
enable us to identify the possible existence of transitions and the atmospheric conditions under
which they occur. The cold-to-warm (C2) and warm-to-cold (C3) simulations are used to study
their reversibility.

4. Results

4.1. Description of the transitions and their reversibility

For the sake of clarity, this section focuses on the mean melt rate of Pine Island and Thwaites on

the one hand, and of Crosson and Dotson ice shelves on the other hand. Cosgrove and Getz ice shelves

undergo similar melt transitions, albeit with much lower and higher mean melt values, respectively

(not shown).

For Pine Island–Thwaites, the heat flux perturbations lead to a permanent collapse of ice-shelf

melting for air cooled by 2.5°C or more, with average melt rates below 0.3 m.w.e.yr−1 (meters of

water equivalent per year, i.e., 1 m.w.e.yr−1 = 1000 kg.m2.yr−1), comparable to those experienced

by the Ronne or Eastern Ross ice shelves [Rignot et al., 2013] (Fig. II.4a). The -1°C perturbation

leads to a collapse of melt rates after year 2000, while the -0.5°C perturbation keeps relatively high

melt rates. Cycling our simulations by repeating the period 1958-2018 indicates that the cooler state

over 2000-2018 is related to the forcing data and not to a slow drift of our regional system as melt

rates are again high before 2000 in the repeated simulations (not shown). The heat flux perturbations

associated with higher air temperatures lead to a limited increase in basal melt rates, with no more

than a 34% increase for the +10°C perturbation. The effect of increasing air temperatures seems to

saturate, with little differences between +2°C and +10°C warming. Basal melt rates beneath Crosson–

Dotson show a similar behavior as Pine Island–Thwaites, with intermittent periods of very low melt

rates for perturbations as small as -0.5°C, permanent collapse of melt rates below -2.5°C (melt rate

is slightly higher than that of Pine Island–Thwaites with typical values of 0.8-1.0 m.w.e.yr−1), and
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a 28% increase in melt rates for +10°C (Fig. II.5a). It can also be noted that the amplitude of the

seasonal melt cycle increases in response to warm perturbations for Pine Island–Thwaites but not for

Crosson–Dotson.

The freshwater flux perturbations associated with lower precipitation lead to intermittent reduc-

tions in melt rates for precipitation reduced by 30% or more for Pine Island–Thwaites (Fig. II.4b).

Particularly low melt rates are found in the mid 1970s, early 2000s and late 2010s, but never reach

the extremely low values resulting from the heat flux perturbations. This contrasts with Crosson–

Dotson for which extended periods of very low melt rates (below 1.1 m.w.e.yr−1) are found when

precipitation is reduced by 20% or more (Fig. II.5b). Increased precipitation does not have a strong

effect on melt rates, with only 17% and 9% increase in response to doubled precipitation for Pine

Island–Thwaites and Crosson–Dotson, respectively.

Finally, the momentum flux perturbations associated with northward-shifted wind at Pine Island–

Thwaites results in intermittent decreases in melt rates, which is noticeable for a 2° northward wind

shift (Fig. II.4c). An extended collapse of basal melting is found over the period 2000-2018 for a

northward wind shift of 4.7°. The extended period of low melt rates matches relatively well with

those found for reduced precipitation. Crosson–Dotson is again more sensitive, with extended periods

of very low melt rates for northward wind shift by 1° or more (Fig. II.5c). The poleward-shifted winds

lead to minor changes in basal melting : less than 5% and 15% increase for Pine Island–Thwaites and

Crosson–Dotson, respectively.

We have just shown that abrupt transitions from a permanently high to a permanently low melt

state can exist, and we now address the reversibility of these warm-to-cold transitions. We focus on

transitions resulting from the strongest perturbations, i.e., air cooled by 10°C, precipitation decrea-

sed by 52%, and winds shifted northward by 4.7°, and we revert the atmospheric forcing to zero

perturbation to re-run the period 1958-2018 starting from the 2018 perturbed state (Fig. II.3). After

14 to 21 years, all perturbed melt time series go back to the unperturbed state and remain within

±5% of the original time series (Fig. II.6). We conclude that all our warm-to-cold transitions in the

Amundsen Sea are reversible. This also means that our description of the warm-to-cold transitions

can be reverted to describe the cold-to-warm transitions.

We also evaluate the reversibility of cold-to-warm transitions, bearing in mind that such transitions

may have occurred in the past. To do this, we take the final state of the 2nd cycle of 1958-2018

(unperturbed warm-climate (natural) forcing following a first cold-climate perturbed cycle), and we

run a 3rd cycle of 1958-2018 again driven by the cold-climate perturbed forcing (Fig. II.3). The two

perturbed simulations (1st and 3rd cycle) converge (within ±5%) after 5-6 years for the perturbed

heat flux, after 13-20 years for the perturbed freshwater flux and after 24-34 years for the perturbed

momentum flux (Fig. II.7). We conclude that the cold-to-warm transitions are also reversible in the

Amundsen Sea.

4.2. Physical processes

From a general perspective, the main external drivers of ocean variations are (i) wind stress changes

and (ii) surface heat and freshwater fluxes that modify the sea surface buoyancy [e.g., Marshall &
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Figure II.4 – Evolution of monthly basal melting for Pine Island and Thwaites ice shelves over the period
1958-2018 for perturbations of (a) heat flux, (b) freshwater flux, and (c) momentum flux. The
black curve (reference curve) corresponds to the simulation with the JRA55 reanalysis without
modification. The red and blue curves correspond to simulations with atmospheric perturbations
that aim to increase and decrease basal melting, respectively. The vertical green line indicates
the end of the 10-year spin up.
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Figure II.5 – Evolution of monthly basal melting for Crosson and Dotson ice shelves over the period 1958-2018
for perturbations of (a) heat flux, (b) freshwater flux, and (c) momentum flux.. The black curve
(reference curve) corresponds to the simulation with the JRA55 reanalysis without modification.
The red and blue curves correspond to simulations with atmospheric perturbations that aim to
increase and decrease basal melting, respectively. The vertical green line indicates the end of
the 10-year spin-up.
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Figure II.6 – Evolution of the reversed warm-to-cold transition for (a) Pine Island and Thwaites ice shelves
and (b) Crosson and Dotson ice shelves. Only the cold-climate perturbations of maximum
amplitude are drawn. The black curve corresponds to the simulation driven by the JRA55
reanalysis without modification (natural state), with shading indicating ±5%.
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Figure II.7 – Evolution of the reversed cold-to-warm transition for (a) Pine Island and Thwaites ice shelves
and (b) Crosson and Dotson ice shelves. Only the cold-climate perturbations of maximum
amplitude are drawn. The solid line represents the melt rate after applying the cold-climate
perturbations for the first time over 1958-2018 (1st cycle). The dotted line represents the melt
rate under the cold-climate perturbations (3rd cycle) following a 1958-2018 cycle of unperturbed
conditions (2nd cycle). The shading corresponds to the melt value of the perturbed state of the
1st cycle ±5%.

Plumb, 2008 ; Talley et al., 2011]. Winds induce a tangential stress at the ocean surface (directly or

via sea-ice advection) and induce surface water transport perpendicular to the wind due to the balance

of the Coriolis effect. This transport results in areas of divergence and convergence at the ocean surface

that lead, respectively, to upwelling (Ekman suction) and downwelling (Ekman pumping). Surface

heat and freshwater fluxes modify the sea surface buoyancy, which can affect convection and the

horizontal circulation via density gradients. At high latitudes, buoyancy variations are mostly driven

by salinity changes, which are largely related to net sea-ice production.

Hereafter, we analyze the Ekman vertical velocity (wEk) and buoyancy flux at the ocean surface

(Bs) to assess the impact of atmospheric forcing perturbations on the ocean properties. They are

defined as :

wEk k⃗ =
1

ρ0
∇⃗z ∧

(
τ⃗

f

)
(II.3)

Bs =
gα

cp
Q+ gβSsF (II.4)

where wEk is the upward Ekman vertical velocity, ρ0 the reference seawater density, τ⃗ the wind/sea-

ice stress at the ocean surface and f the Coriolis parameter. Bs is the buoyancy flux at the ocean

surface, cp the specific heat, g the gravitational acceleration, Ss the sea surface salinity, α the surface

thermal expansion coefficient of seawater and β the corresponding coefficient for salinity, Q and F

are the heat and freshwater fluxes (in units of mass flux) received by the ocean surface (positive

downward).

A striking feature of our ensemble of experiments is that all types of perturbation approximately

have the same ice-shelf melt rate evolution as a function of the surface buoyancy flux over the

continental shelf (Fig. II.8). The evolution curve consists of a highly sensitive regime bounded by a
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low plateau with no melt variations and a high plateau with lower melt sensitivity. The similarity

between the three curves in Fig. II.8 suggests that all perturbations mostly modify melt rates through

changes of the surface buoyancy fluxes. Hereafter, we describe the processes that affect the surface

buoyancy for the various types of perturbations.
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Figure II.8 – Mean ice-shelf melt rate in the Amundsen Sea as a function of the mean surface buoyancy flux
over the Amundsen Sea continental shelf over the period 1988-2018. The green, blue and purple
curves correspond to perturbations of heat, freshwater and momentum fluxes, respectively.
The black star represents the reference case. The red star represents a more realistic case.
It corresponds to the current climate - 0.5°C by combining the perturbation of all the fluxes
(TEMP -0.5°C, PREC x0.96 and WIND +0.24°N).

The freshwater flux perturbations (“PREC” in Fig. II.8) are the easiest to understand as precipita-

tion directly affects the surface buoyancy. Lowering precipitation reduces the vertical density gradient

and thereby favors convective mixing when sea ice is produced (Fig. II.9c), which extracts the heat of

the deep spreading CDW. A much colder water below the thermocline (Fig. II.9a) explains the lower

melt rates in the experiments with reduced precipitation. The opposite mechanism explains higher

melt rates in the presence of enhanced precipitation. A small part of the freshwater flux modification

is also related to minor changes in net sea-ice production (Fig. II.10a) due to the additional snow

cover, which both increases winter sea-ice production as more snow can be transformed into ice and

limits the summer melting as snow plays an insulating role on sea ice (not shown).

The heat flux perturbations (“TEMP” in Fig. II.8) have a less direct effect on surface buoyancy

than just thermal expansion. Modified heat fluxes indeed explain less than 25% of the changes in

surface buoyancy fluxes, while changes in freshwater fluxes related to net sea-ice production (i.e.,

growth minus melt) have a dominant effect on the surface buoyancy fluxes. In the presence of colder

air, the net sea-ice production increases considerably over the continental shelf (Fig. II.10a), mostly

due to a drastic decrease in summer melting (not shown). The case is very similar to decreased

precipitation, albeit with a larger amplitude : increased convective mixing and related cooling below

the thermocline (Fig. II.9d,e,f) leads to reduced ice-shelf melting (Fig. II.8). Its minimum is reached

when the entire water column is close to the surface freezing temperature and the ice-shelf cavities
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Figure II.9 – Shelf-averaged vertical profiles of conservative temperature (left), absolute salinity (middle) and
potential density (right) over the period 1988-2018 for the various atmospheric perturbations :
freshwater flux (top), heat flux (middle), and momentum flux (bottom) perturbations.
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are cold, i.e., melt rates are low and only controlled by the pressure dependency of the freezing point.

For the warm perturbations, the opposite effect exists until there is too little net sea-ice production

(Fig. II.10a) to induce convective mixing. Beyond that, the CDW layer remains mostly unchanged

and ice-shelf melt rates keep increasing only because warmer surface water gets in contact with the

ice-shelf base (Fig. II.9d,e,f). This is consistent with the aforementioned increased seasonality of the

Pine Island and Thwaites melt rates (Fig. II.4).
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Figure II.10 – Sea-ice characteristics on the Amundsen Sea continental shelf related to surface buoyancy
flux : (a) net production (i.e., growth minus melt), (b) effective thickness (mean thickness over
the whole continental shelf including ice-free areas), and (c) frozen area. The star represents
the reference case. The perturbed flux configurations are colored in green for heat, blue for
freshwater, and purple for momentum.

The results of the momentum flux perturbations are probably the most surprising as they affect

the surface buoyancy fluxes (see “WIND” in Fig. II.8), although we have been cautious not to modify

the wind field in the calculation of the turbulent heat and evaporation fluxes. The impact of winds

on sea-ice drift actually explains the variation in buoyancy flux. In the experiments with a northward

wind shift, the net production increases (Fig. II.10a) as winter sea-ice growth increases and summer

melting decreases (not shown), but the sea-ice volume decreases (frozen area and thickness decrease

in Fig. II.10b,c). This is explained by enhanced advection of thinner sea ice towards the deep ocean

(Fig. II.11), which leaves space for more air-sea exchange on the continental shelf, i.e., more sea-ice

production. Therefore, it is a similar perturbation of the vertical ocean stratification as in the case

of the freshwater and heat perturbations. In the case of a southward wind shift, the annual sea-ice

characteristics are little changed (Fig. II.10) and so is the mean ice-shelf melt rate (Fig. II.8).
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Figure II.11 – Sea-ice velocity anomaly relative to the reference case for a northward wind shift of 4.7°N.
The background map is identical to the one shown in Fig. II.1.
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Our results for the three types of perturbation strongly suggest that buoyancy fluxes are the major

driver of ice-shelf basal melt changes. Indeed, the perturbed precipitation experiments, by design, can

only be explained by modified surface buoyancy fluxes. The fact that the wind perturbation produces

a very similar melt vs. buoyancy flux curve strongly suggests that surface buoyancy fluxes explain

a large part of the melt response to our wind perturbations. It should also be noted that we have

verified that the stress received by the ocean surface at the shelf break is not significantly influenced

by modified sea ice properties in the heat and freshwater perturbations (not shown).

So far, we have explained the ocean response to buoyancy fluxes through differences in sea-ice

induced convective mixing over the Amundsen Sea continental shelf. We are now going to examine

possible connection with the undercurrent flowing eastward, near the sea floor, at the top of the

shelf break, and associated with the density gradient of the Antarctic Slope Front [Thompson et al.,

2018]. This undercurrent has been suggested to bring CDW onto the Amundsen continental shelf

[Walker et al., 2013 ; Assmann et al., 2013 ; Nakayama et al., 2014] and therefore to modulate

ice-shelf melting in response to zonal wind stress variations at the shelf break [Kimura et al., 2017 ;

Dotto et al., 2020].

Our reference simulation contains an Antarctic Slope Front, as can be seen with the isopycnals

above the shelf break in Fig. II.12, and an eastward undercurrent that typically reaches 6 cm s−1

(Fig. II.12). The undercurrent becomes stronger for higher buoyancy fluxes (warm-climate pertur-

bations) and vanishes or reverts for lower buoyancy fluxes (cold-climate perturbations) (Fig. II.12).

A very similar sensitivity is also found at other locations across the shelf break in the Amundsen

Sea (not shown). This result is consistent with the vertically-integrated effect of stratification on the

geostrophic balance at depth (i.e., the so-called thermal wind). A positive buoyancy flux perturba-

tion on the Amundsen continental shelf (warmer climate) tends to increase the horizontal pressure

gradient across the shelf break, which reinforces the eastward undercurrent for any type of pertur-

bation (Fig. II.12). This mechanism favors CDW inflow and therefore higher ice-shelf melt rates for

warm-climate perturbations, while preventing CDW inflow when the undercurrent vanishes or turns

westward for cold-climate perturbations.

Ice-shelf melt rates are highly correlated to the undercurrent velocity when the undercurrent

flows eastward, and the three types of perturbations follow very similar melt vs. undercurrent curves

(Fig. II.13b). The overlap is not as good for melt vs. buoyancy fluxes (Fig. II.8) and for undercurrent

velocity vs. buoyancy fluxes (Fig. II.13a) : the momentum perturbation has a slightly shifted curve

compared to freshwater and heat perturbations. As previously suggested by Kimura et al. [2017]

and Dotto et al. [2020], a westward wind anomaly at the shelf break (cold-climate perturbation

in Fig. II.2c) may induce a southward anomaly of Ekman transport near the surface, leading to a

southward sea surface height gradient and to a westward anomaly of the barotropic current at the shelf

break. Such a barotropic response would further weaken the undercurrent compared to the heat and

freshwater perturbations, which is opposite to what we see in Fig. II.13a. In contrast, the baroclinic

mechanism proposed by Silvano et al. [2022] may explain the specificity of the wind perturbation

in Fig. II.13a. A westward wind anomaly at the shelf break would tend to push more surface water

towards the continental shelf, which would raise the sea surface and deepen the pycnoclines at depth,

thereby reinforcing the undercurrent compared to the heat and freshwater perturbations. The part

of the sea surface height and undercurrent modification that is related to wind stress changes is
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nonetheless difficult to quantify as changes in the distribution of sea ice and surface freshwater fluxes

also change sea surface height and isopycnal gradients.

We also investigated whether changes in Ekman pumping could explain the differences between

the momentum perturbation and the two other ones. A downward anomaly of the Ekman velocity

(eq. II.3) is found on average over the Amundsen continental shelf (not shown), which would tend

to decrease the thickness of the CDW layer and to lower ice shelf melt rates compared to similar

buoyancy fluxes perturbations with unmodified winds. As the opposite is found, we conclude that

changes in vertical Ekman velocity at the scale of the continental shelf do not play a key role in

the melt response to our idealized perturbations. Similar results were obtained for Ekman pumping

averaged in the box defined by Holland et al. [2019], i.e., velocity vanishes or reverts at the shelf

break (not shown). We also investigated local anomalies in Ekman vertical velocities following the

suggestion by Kim et al. [2021] that it may be important along the Dotson–Getz trough. This did

not provide conclusive results, mostly because their high spatial variability [e.g., Fig. 2a of Dotto

et al., 2019] made it difficult to extract robust diagnostics.

5. Discussion and Conclusion

In this study, we have shown that moderate changes in heat, freshwater or momentum fluxes

can switch the Amundsen Sea to intermittently or permanently cold conditions, with no CDW on

the continental shelf and very low ice shelf melt rates. The transitions are reversible, i.e., cancelling

the atmospheric perturbation brings the ocean system back to its unperturbed state within a few

decades. Hence, it is possible that the Amundsen Sea underwent a cold-to-warm transition in the

past for moderate climate change, but this would not be a proper tipping point in the sense that it

is a reversible transition.

Our work emphasizes the importance of surface buoyancy fluxes, which modify the vertical ther-

mohaline stratification on the continental shelf through the modulation of sea-ice induced convection

and affect the eastward undercurrent. In warm climate conditions, surface buoyancy fluxes are high,

sea-ice convection is limited and the eastward undercurrent is strong, which gives high ice-shelf melt

rates. In cold climate conditions, sea-ice induced convection cools the deep ocean on the continental

shelf, while the vanished or reversed undercurrent prevents any intrusion of CDW onto the shelf,

which gives very low ice shelf melt rates.

Hereafter, we discuss the robustness of our results and some implications for past and future

climate.

Robustness of the thresholds with respect to our model biases

Our tuned regional model captures well the sea-ice seasonal cycle (Appendix 1, Section S3) and

has reasonable biases in mean ocean temperature and salinity profiles (Appendix 1, Section S4).

Melt rates exhibit significant biases for individual ice shelves (Appendix 1, Section S5), although

of a similar order of magnitude to those found in other regional model studies [e.g., Nakayama

et al., 2014 ; Kimura et al., 2017 ; Naughten et al., 2022]. For an unknown reason, there is almost

no interannual variability for Pine Island Ice Shelf in our simulations (Appendix 1, Section S7). The
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Figure II.12 – Zonal current velocity (positive eastward) at 115.5°W for several atmospheric perturbations
of heat flux (left), freshwater flux (middle) and momentum flux(right). Isopycnals are plotted
every 0.1 kg.m−3.
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Figure II.13 – (a) Mean undercurrent velocity (positive eastward) at the shelf break (115°W, 71.43-71.5°S,
420-640 m) as a function of the mean surface buoyancy flux over the Amundsen Sea continental
shelf over the period 1988-2018 and (b) mean ice-shelf melt rate in the Amundsen Sea as a
function of the mean undercurrent velocity at the shelf break (115°W, 71.43-71.5°S, 420-640
m) over the period 1988-2018. The green, blue, and purple curves correspond to perturbations
of heat, freshwater, and momentum fluxes, respectively. The black star represents the reference
case.

variability observed near and underneath Dotson Ice Shelf is nonetheless well reproduced for relatively

small atmospheric perturbations. It should be kept in mind that a small perturbation of 0.5°C of the

air temperature is of the order of magnitude of the reanalysis biases estimated by Jones et al., 2016

for the Amundsen Sea region. Biases are also large for precipitation, which is not constrained by data

assimilation [Bromwich et al., 2011 ; Palerme et al., 2017]. This means that the ’real’ Amundsen

Sea might correspond to a slightly cooler and drier climate than our reference state. The melt rate

vs. buoyancy-flux curve can nonetheless be considered realistic as long as the real state is somewhere

on that curve. As the exact air temperature, precipitation and wind shift thresholds depend on the

reference state, there is nonetheless an important uncertainty on the exact value of the thresholds

leading to a transition towards a cold state.

Robustness of the reversibility of abrupt transitions

Our results show that abrupt and reversible warm-to-cold as well as cold-to-warm transitions could

occur in the Amundsen Sea for relatively weak regional atmospheric perturbations. The reversibility

found in our experiments contrasts with the irreversibility of similar cold-to-warm transitions found

in simulations of the Weddell Sea and Filchner-Ronne Ice-Shelf cavity [Hellmer et al., 2017 ; Hazel

& Stewart, 2020 ; Comeau et al., 2022]. The reason why the cold-to-warm transition is reversible

in the Amundsen Sea but not in the Weddell Sea remains unclear. The melt-induced circulation was

presented as the cause of the irreversibility in Hellmer et al., 2017, but the strong melt-induced

circulation in the Amundsen Sea after a cold-to-warm transition [Jourdain et al., 2017 ; Donat-

Magnin et al., 2017] does not seem able to maintain the onshore flow of Circumpolar Deep Water

when the forcing is reverted to cold climate conditions. For the coldest perturbations, the deep

Amundsen Sea is approximately at a conservative temperature of -1.9°C and an absolute salinity of
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34.7 g kg−1 (Fig. II.9d,e), i.e., typical of the High Salinity Shelf Water (HSSW) produced in the

Weddell Sea. [Hazel & Stewart, 2020] explains the Weddell Sea tipping point by a feedback of

ice-shelf meltwater to the salinity of newly formed HSSW. The tipping conditions and associated

hysteresis may, therefore, be sensitive to the ratio between the HSSW formation rate and total ice-

shelf basal mass loss, which could explain different regimes in the Weddell and Amundsen Seas.

These transitions and their reversibility may be complicated or facilitated by effects not taken

into account in our simulations, such as the feedbacks with the large-scale atmospheric and oceanic

circulations or the ice-sheet dynamics.

First of all, we do not change the ocean lateral boundary conditions in our sensitivity experiments,

while the Amundsen Sea is also sensitive to changes of water properties advected from remote locations

[Nakayama et al., 2018]. It is known that large atmospheric changes over multiple decades will have

global effects, and we, therefore, acknowledge that our regional point of view is somewhat limited.

Furthermore, strong modifications of ice-shelf melting in the Amundsen Sea are expected to have

significant consequences at circum-Antarctic [Nakayama et al., 2020] and global scales, with some

positive feedback in which more meltwater enhances the stratification and further exposes ice shelves

to CDW [Merino et al., 2018 ; Bronselaer et al., 2018 ; Golledge et al., 2019]. Such feedback is

not considered in our study and it is difficult to estimate how they would affect the thresholds and

reversibility of our transitions.

Another limitation of our study is the missing evolution of ice-sheet dynamics and iceberg calving

in response to changes in ice-shelf melting. In the presence of higher melt rates, ice shelves are

expected to thin and their grounding line to retreat. Ice-shelf thinning may slow down melting, if

the ice draft raises above the thermocline [De Rydt et al., 2014]. Conversely, strong grounding line

retreat may enhance melting by exposing a larger basal area to warm water and thus favoring a

stronger melt-induced sub-ice shelf circulation [Donat-Magnin et al., 2017]. For some geometrical

configurations, the retreat of the calving front may also favor melting by facilitating the circulation

into ice-shelf cavities [Bradley et al., 2022]. If ice-shelf basal melt rates increase sufficiently, the

ice dynamics is likely to cross tipping points [Rosier et al., 2021], which would irreversibly put the

Amundsen Sea in a different state due to the aforementioned feedback. Nonetheless, it is difficult to

quantify the exact thresholds for which irreversibility would be found without using a fully coupled

ocean–ice-sheet model.

Robustness of the importance of buoyancy fluxes versus wind stress

The importance of surface buoyancy fluxes in our results may appear in contradiction with the

direct role of wind stress emphasized in previous studies [Thoma et al., 2008 ; Steig et al., 2012 ;

Holland et al., 2019 ; Dotto et al., 2019 ; Webber et al., 2019 ; Naughten et al., 2022], although

there was evidence for an impact of sea-ice formation in some specific years [St-Laurent et al.,

2015 ; Webber et al., 2017] or in simple models [Petty et al., 2013].

We remind that we do suggest a direct melt response to wind stress perturbations (Ekman dyna-

mics), but it appears weaker than the melt response to the associated buoyancy flux perturbations

(related to sea ice motions). Our wind perturbations are nonetheless highly idealized and may not

capture the full complexity of wind changes at the continental shelf break. We therefore cannot ex-
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clude that more realistic perturbations would lead to a stronger relative importance of wind stress

and Ekman dynamics.

It may also be argued that the lack of variability in our reference simulation is an indication that the

ocean model is not sensitive enough to wind variations. However, we have previously discussed that

a more realistic interannual variability appears near Dotson when the multi-decadal mean buoyancy

fluxes are adjusted (although not for Pine Island). We suggest that perturbations over multiple

decades slowly modify the horizontal density gradients, which could overwhelm the relatively fast

dynamics that directly responds to wind stress perturbations. In other words, interannual variability

in ice shelf melting may well be driven by wind stress and Ekman dynamics, but this variability could

be inhibited for too low or too high longer-term surface buoyancy fluxes.

Implications for past and future climates

Our results indicate cold Amundsen Sea cavities (close to surface freezing point) for conditions

typical of the Last Glacial Maximum (Fig. II.8). This is consistent with grounding lines of paleo-ice

streams near the continental shelf break during the last glacial period [Larter et al., 2014]. Combined

heat, freshwater and momentum perturbations maintained cold-cavities for climate conditions typical

of −0.5°C compared to present day even in the presence of CDW at the continental shelf break (red

star in Fig. II.8). This suggests that pre-industrial conditions [approximately 1°C colder than present

day Masson-Delmotte et al., 2021] were possibly associated with cold Amundsen Sea and low

ice shelf melt rates, at least intermittently. In ocean–ice-shelf simulations driven by an ensemble of

climate simulations following the observed surface variability in the inter-tropical Pacific, Naughten

et al., 2022 found that some ensemble members gave similar cold to warm transitions, most notably

from 1935-1955 to 1960-1965, and to a lower extent from 1975-1985 to 1990-1995. Further work will

nonetheless be needed to investigate whether such cold conditions could co-exist with ice shelf edges

that remained close to their present-day position for several millennia, as suggested by paleo proxies

[Braddock et al., 2022].

The transition from cold to warm cavities may have occurred or be occurring as multi-year oscilla-

tions between cold and warm periods (Figs. II.4-II.5). For conditions warmer than today, the decadal

variability is relatively weak and cavities remain permanently warm. Our idealized experiments sug-

gest a gradual but limited increase in ice-shelf basal melting in response to global warming beyond

present levels, although some aspects like warming of offshore CDW [Sallée et al., 2013], increased

iceberg discharge [Seroussi et al., 2020] or increased iceberg melt rates are not considered in our

idealised perturbations.

6. Si vous n’avez pas le mal de mer, vous repartirez bien

pour un tour ?

Depuis la publication de ces travaux, plusieurs des conclusions exposées dans ce chapitre ont été

confortées par des travaux postérieurs. Concernant les mécanismes à l’œuvre dans la modulation de

l’apport des eaux circumpolaires sur le plateau à l’échelle décennale, une nouvelle étude souligne

l’importance des flux d’eau douce de la glace de mer et les rétroactions positives de la fonte basale vis
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à vis de la dynamique d’Ekman [Haigh & Holland, 2024], et ce dans des conditions réalistes. Cette

étude va plus loin en attribuant la variabilité du flux d’eau douce de la glace de mer aux anomalies

atmosphériques locales induites par les téléconnexions avec le Pacifique tropical. En outre, des études

similaires à celle conduite ici ont été menées en Mer de Ross et de Weddell quant aux transitions et

à leur réversibilité [Haid et al., 2023]. Aucune transition vers un état chaud n’est observée en Mer

de Ross. En revanche, des transitions vers un état chaud sont bien observées en Mer de Weddell et

ces dernières sont réversibles. Un comportement d’hystérésis est cependant à noter (bistabilité des

conditions dans la cavité selon les conditions initiales) en Mer de Weddell, contrairement à la Mer

d’Amundsen, en raison de la formation d’eaux denses sur le plateau.

Les conclusions de cette étude pourraient être améliorées en appliquant des conditions atmosphé-

riques réalistes et non plus idéalisées. Cependant, cette piste a déjà été explorée dans le cadre des

travaux de Haigh & Holland [2024]. Les conclusions de notre étude pourraient être plus robustes si

les cavités évoluaient au cours de la simulation, autrement dit en tenant compte du couplage océan-

calotte. En effet, de nombreuses rétroactions entre la glace et l’océan sont à l’œuvre et susceptibles

de modifier les flux d’eaux douces [Holland et al., 2023]. D’un côté, l’affinement de la plateforme de

glace pourrait limiter la fonte basale car la surface de la cavité exposée aux apports de CDW serait

moindre (car située au-dessus de la thermocline). D’un autre côté, un retrait de la ligne d’échouage

pourrait s’opérer et, en association avec la perte de points d’ancrage, mener à une instabilité de

calotte marine et une fonte importante [Rosier et al., 2021 ; Wild et al., 2022].

Synthèse

Question 1 : Quelles conditions climatiques favorisent l’apport des eaux circumpolaires profondes

sur le plateau continental en mer d’Amundsen ?

La transition d’un état froid vers un état chaud en mer d’Amundsen se produit pour des conditions

atmosphériques 0,5°C inférieures aux conditions actuelles alors que le réchauffement présumé de

l’air depuis 1850 est évalué à environ 1°C [Masson-Delmotte et al., 2021]. Ainsi, les résultats de

ce premier chapitre suggèrent que les conditions préindustrielles peuvent être associées, au moins de

manière intermittente, avec des conditions froides en mer d’Amundsen et de faibles taux de fonte.
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III
Impact de la variabilité naturelle interne

sur la contribution de l’Antarctique à la

hausse du niveau des mers au 21ème

siècle

Ce chapitre correspond à l’article (en révision) :

Caillet, J., Jourdain, N. C., Mathiot, P., Gillet-Chaulet, F., Urruty, B., Burgard, C., Amory, C.,

Kittel, C., & Chekki, M. (2024). Uncertainty in the projected Antarctic contribution to sea level due

to internal climate variability. EGUsphere, 2024, 1-27.

Ce chapitre présente l’influence de la variabilité interne d’origine atmosphérique et océanique sur

la contribution de l’Antarctique à la hausse du niveau des mers au 21ème siècle. Cette étude repose

sur la configuration Antarctique du modèle de dynamique glaciaire Elmer/Ice forcée par plusieurs

membres de modèles climatiques.
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1. Abstract

Identifying and quantifying irreducible and reducible uncertainties in the Antarctic Ice Sheet

response to future climate change is essential for guiding mitigation and adaptation policy decision.

However, the impact of the irreducible internal climate variability, resulting from processes intrinsic to

the climate system, remains poorly understood and quantified. Here, we characterise both the atmos-

pheric and oceanic internal climate variability in a selection of three CMIP6 models (UKESM1-0-LL,

IPSL-CM6A-LR and MPI-ESM1.2-HR) and estimate their impact on the Antarctic contribution to

sea level over the 21st century under the SSP2-4.5 scenario. To achieve this, we use a standalone ice-

sheet model driven by the ocean through parameterised basal melting and by the atmosphere through

emulated surface mass balance estimates. Internal climate variability affects the Antarctic contribu-

tion to changes in sea level until 2100 by 45% to 93% depending on the CMIP6 model. This may be a

low estimate as the internal climate variability in the CMIP models is likely underestimated. For all

the three climate models and for most Antarctic regions, the effect of atmospheric internal climate

variability on the surface mass balance overwhelms the effect of oceanic internal climate variability

on the dynamical ice-sheet mass loss by more than a factor of 3. The atmospheric internal climate

variability is similar in the three CMIP6 models analysed in this study. Conversely, the amplitude

of oceanic internal climate variability around Antarctica strongly depends on the climate model as

underestimated convection, due to either biases in the sea-ice behaviour or in the ocean stratifica-

tion, leads to weak mid-depth ocean variability. We then issue recommendations for future ice-sheet

projections : use several members in the run and in its initialisation, favor 50-year averages to correct

or weight simulations over the present-day period, and couple ice-sheet and climate models.

2. Introduction

The Antarctic Ice Sheet (AIS) is losing mass at an increasing rate [Rignot et al., 2019 ; Shepherd

et al., 2019], particularly in the Amundsen and Totten/Moscow sectors, where ocean-induced melting

under floating ice shelves is relatively high [Jenkins et al., 2018 ; Hirano et al., 2023]. The AIS

response to future climate change, including its potential instability [Garbe et al., 2020 ;Armstrong

McKay et al., 2022], is one of the major sources of uncertainty in projections of global sea level rise

[Fox-Kemper et al., 2021], with an estimated contribution over 2015–2100 ranging from -5 to 43 cm

under a high-end anthropogenic emission scenario [ISMIP6, Edwards et al., 2021].

The AIS contribution to future sea level rise is currently mostly based on standalone ice-sheet

models, forced by atmospheric and oceanic data from the Climate Model Intercomparison Project

[CMIP, Eyring et al., 2016]. The diversity of climate conditions across the CMIP models explains

an important part of the uncertainty in some of the drainage basins [Seroussi et al., 2023], despite

the use of an anomaly method to reduce known biases in the CMIP models [Jourdain et al., 2020b ;

Purich & England, 2021]. Internal climate variability is usually not accounted for in the uncertainty

on AIS projections. A single study, so far, has estimated that this uncertainty could be 18-21% higher

due to internal climate variability [Tsai et al., 2020]. This was estimated using a single ice-sheet model

and two versions of the same climate model.
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Climate variability is the combination of two components, the variability resulting on the one

hand from external forcing of both natural (e.g., volcanoes or solar activity) and anthropogenic (e.g.,

CO2 emissions) sources, and internal variability on the other hand. The latter results from processes

intrinsic to the climate system, due to the chaotic nature of fluid dynamics and to non-linearities in

the coupled interactions between the ocean, atmosphere, land and cryosphere [e.g., Kravtsov et al.,

2007 ; Penduff et al., 2018 ; Gwyther et al., 2018 ; Hogg et al., 2022]. For a given climate model,

the impact of internal climate variability can be isolated by considering several forced simulations

with identical external forcing but slightly different initial conditions. For this reason, an increasing

number of CMIP models include several members which differ only in their initial state.

A part of the internal climate variability can be characterised as modes such as the El Niño/Southern

Oscillation (ENSO) and Interdecadal Pacific Oscillation (IPO), which have remote connections with

the Amundsen Sea Low [ASL, Holland et al., 2022 ; Dalaiden et al., 2023]. The ASL is a low-

pressure system located over the South Pacific sector of the Southern Ocean, which generates decadal

wind anomalies that affect the oceanic undercurrent along the continental slope, thereby modula-

ting the amount of warm water flowing towards the ice shelves of the Amundsen Sea Embayment

[Silvano et al., 2022]. The regional influence of these modes makes internal climate variability par-

ticularly strong in the Amundsen sector : internal climate variability is thought to be responsible for

the retreat of Pine Island’s grounding line in the 1940s [Holland et al., 2022], and mid-depth ocean

warming trends over the 21st century can vary by a factor of two depending on the phasing of internal

climate variability [Naughten et al., 2023].

In this paper, we first investigate atmospheric and oceanic internal climate variability of several

CMIP6 models. Then, using a standalone ice-sheet model forced by CMIP6 model outputs, we quan-

tify the impact of internal climate variability on Sea Level Contribution (SLC) over the 21st century

under the medium SSP2-4.5 scenario for both the whole ice sheet and the main basins, especially the

Amundsen basin which is expected to be particularly affected by internal climate variability.

3. Methods

3.1. CMIP6 model selection

We choose to analyse three CMIP6 models to get a more general picture of the internal climate

variability than using a single model. These three models were selected both for the size of their

ensemble and for their representation of the present-day Southern Ocean and Antarctic seas, as basal

melting is one of the main drivers of the Antarctic contribution to sea level rise. The selection was

done based on a review of three studies :

- the evaluation of the properties of Antarctic Shelf Bottom Water (ASBW) on the continental

shelf and of Circumpolar Deep Water (CDW), located further offshore in the Antarctic cir-

cumpolar region and expected to intrude more on the continental shelf in a warmer climate,

conducted by Purich & England [2021],
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- the evaluation of dynamical features known to be important for the Southern Ocean, including

the transport of the Antarctic Circumpolar Current (ACC), zonal wind stress properties, and

meridional gradients of ocean properties, conducted by Beadling et al. [2020],

- the evaluation of the bottom properties of the Southern Ocean, conducted by Heuzé [2021].

A summary of this assessment is provided in Fig. III.1. The selected models are : UKESM1-0-LL [19

members, Sellar et al., 2020], which is among the best models in the three studies ; IPSL-CM6A-LR

[33 members, Boucher et al., 2020], which represents reasonably well the deep ocean properties and

to a lesser extent the main Southern Ocean dynamics, but produces overly cold CDWs ; MPI-ESM1.2-

HR [10 members, Müller et al., 2018], which was evaluated in only one of the three aforementioned

studies, but has a higher ocean resolution (0.4° vs 1°) and a lower Equilibrium Climate Sensitivity

[3.0°C vs 5.3 and 4.6°C, Meehl et al., 2020] than the two other models. It is also interesting to note

that both UKESM1-0-LL and IPSL-CM6A-LR have some kind of prescribed ice-shelf melting at depth

to ensure the conservation of the ice-sheet mass over the pre-industrial or the entire simulation, which

is known to be important for coastal ocean properties around Antarctica [Mathiot et al., 2017a ;

Donat-Magnin et al., 2021a].

Moreover, the present-day properties of the atmosphere of the three selected CMIP6 models com-

pare well to ERA5. According to the evaluation of the CMIP5/6 models conducted in Agosta et al.

[2022], UKESM1-0-LL and MPI-ESM1.2-HR are among the best performing models in the Antarctic

region, while the IPSL-CM6A-LR model is between the first and second quartile.

3.2. Ice-sheet model

We use the version v9.0 of the Elmer/Ice finite element model [Gagliardini et al., 2013], in a

configuration of the entire Antarctic Ice Sheet adapted from Hill et al. [2023]. The ice dynamics is

computed by solving the Shallow Shelf Approximation (SSA) of the Stokes equations [MacAyeal,

1989], assuming an isotropic rheology following Glen’s flow law [Glen, 1955] and a linear friction law.

The location of the grounding line is determined using a flotation criterion and a sub-grid scheme is

applied for the friction in partially floating elements [SEP3 in Seroussi et al., 2014].

The mesh is preferentially refined both close to the grounding line and in areas where observed

surface velocities and thickness show high curvatures, with a maximum size of 50 km in the very

interior of the ice sheet and a minimum size of 1 km in the refined areas. The model domain does not

change over time, but the ice thickness is subject to a lower limit of 1 m and elements that reach this

limit are considered deglaciated in the post-processing. For stability reasons, the domain boundary is

slightly smoothed and isolated icebergs (ice-covered area disconnected from the ice sheet) with less

than 7 elements, are removed if they appear during the simulation (i.e., their thickness is set to the

critical thickness of 1 m). Apart from these corrections, we assume a steady calving front.

Inverse methods [Gillet-Chaulet et al., 2012 ; Brondex et al., 2019] provide viscosity and fric-

tion parameters by minimising the misfit between modelled and observed velocities from Mouginot

et al. [2019] using the ice thickness from BedMachine-Antarctica-v2 [Morlighem et al., 2020]. De-

tails of the inversion are available in Hill et al. [2023]. Our model configuration does not represent

a prognostic evolution of ice temperature and damage that may affect viscosity in transient simula-

tions. From the inversion step, we run a 20-year “relaxation” under the present-day forcing described
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Figure III.1 – Assessment of Southern Ocean and Antarctic seas properties in the CMIP6 models. In each
panel, CMIP models are ranked by increasing RMSE. (a) Antarctic Shelf Bottom Water
(ASBW) and Circumpolar Deep Water (CDW) temperature biases in the Ross, Amund-
sen/Bellingshausen, Weddell and Cosmonauts seas [their Fig. S16, Purich & England, 2021].
(b) Biases in the Southern Ocean metrics defined in Tab. 1 ofBeadling et al. [2020] and descri-
bing several characteristics of the Antarctic Circumpolar Current, zonal wind stress strength,
location and curl, as well as meridional gradients of water mass properties. (c) RMSE of bot-
tom ocean properties (density, salinity and temperature) in the Southern Ocean [their Figs. 1,
A1, A2, Heuzé, 2021]. For each panel, the metric is normalised by the CMIP6 multi-model
standard deviation. A red triangle indicates the selected models.

67
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du niveau des mers au 21ème siècle

hereafter. This attenuates the artificial high surface elevation rate of change that occurs when we

switch from a diagnostic to a prognostic simulation [Gillet-Chaulet et al., 2012].

The PICO box model [Reese et al., 2018] is used to parameterise ice-shelf basal melting, with a

distinct calibration from Hill et al. [2023]. Here, the parameters are those detailed in Reese et al.

[2023], i.e., C = 2 Sv m3 kg-1 and γT = 5.5× 10−5 m s-1. The present-day sea floor temperature and

salinity for each of the 19 regions defined in Reese et al. [2018] are extracted from the ISMIP6 ocean

climatology [Jourdain et al., 2020b] and averaged within 50 km of the ice-shelf front as described

in Burgard et al. [2022]. A correction of temperature, ranging from -1.8°C to 0.6°C with respect to

the ocean climatology, is added to match the 1994-2018 melt rates estimates from Adusumilli et al.

[2020] (see Fig. III.2).
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Figure III.2 – Basal melt rate of main ice shelves over the period 1994-2014 before (lightblue) and after (blue)
calibration compared to the melting estimates over the period 1994-2018 from Adusumilli
et al. [2020] (in red). Observed data uncertainties correspond to one standard deviation. Note
that the data from Adusumilli et al. [2020] only cover the area northward of 81.5°S, which
excludes part of the Filchner-Ronne and Ross ice shelves. Melting estimates over the period
2003-2008 from Rignot et al. [2013](in black) are shown for comparison.

The present-day Surface Mass Balance (SMB) is based on the 1995-2014 climatology (a period of

relatively stable SMB) of the RACMO-2.3.p2 regional climate model [Van Wessem et al., 2018a].

In contrast to Hill et al. [2023], we do not correct the surface mass balance, but we apply a 10%

reduction of the inverted friction coefficients to be closer to the observed ice-sheet mass change [The

IMBIE Team, 2018] for both West and East Antarctica. Our configuration correctly estimates the

mass loss trend in the West Antarctica but still overestimates mass gain trend in East Antarctica

and in the Peninsula (Tab. III.1). This mass change trend bias is quite common in ice-sheet models

[Seroussi et al., 2020 ; Aschwanden et al., 2021]. This is why our results are primarily analysed in

relative terms.

3.3. Ice-sheet projections to 2100

Antarctic future mass change results from combined effects of surface mass balance and dynamics

changes. Given that variations in surface mass balance have little impact on the dynamical contri-

bution over a century [Seroussi et al., 2014 ; Seroussi et al., 2023], these two contributions can be

analysed separately, then summed to reconstruct the combined effect [Bindschadler et al., 2013].
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Tableau III.1 – Rates of ice-sheet mass change (Gt yr−1) for the entire Antarctica (AIS) and the main areas
of East Antarctica (EAIS), West Antarctica (WAIS) and Peninsula (APIS).

IMBIE estimates (1992-2017) Elmer/Ice (1995-2014)

AIS -109±56 +36

EAIS +5±46 +107

WAIS -94±27 -127

APIS -20±15 +35

To investigate the impact of oceanic internal climate variability on the Antarctic Ice Sheet pro-

jections, we run Elmer/Ice simulations constrained by the ocean of several members of the selected

CMIP models from 2015 to 2100. We use the medium SSP2-4.5 scenario, which corresponds to a

global warming of 1.4 to 3.0°C from 1995-2014 to 2081-2100 [90% confidence interval, Lee et al.,

2021a]. Because of the numerical cost of our simulations, we select a limited number of members.

The selection is made over the current period (1995-2014 means) to cover the widest range of values

for both the ocean temperature on the continental shelf in the Amundsen Sea and the SMB over the

whole of Antarctica (see next section). In total, we run 11 simulations, five with the IPSL-CM6A-

LR model (r1i1p1f1, r3i1p1f1 , r6i1p1f1, r11i1p1f1, r25i1p1f1), four with the UKESM1-0-LL model

(r1i1p1f2, r2i1p1f2, r4i1p1f2, r8i1p1f2) and two with the MPI-ESM1.2-HR model (r1i1p1f2, r2i1p1f2).

All the Elmer/Ice simulations start from the same state, corresponding to 2014, and yearly ano-

malies are added to the present-day forcing to drive future projections as previously done in ISMIP6

[Nowicki et al., 2020]. All the anomalies are calculated with respect to the 1995-2014 period of a

given member.

The annual ocean potential temperature and practical salinity from CMIP model outputs were

interpolated to a stereographic (8 km × 8 km × 60 m) grid, then extrapolated to fill unrepresented

areas as in Jourdain et al. [2020b]. The corresponding ocean anomalies were then added to the

present-day temperature and salinity to feed the ice-shelf basal melt parameterisation.

Regional climate projections were not used to calculate the future SMB of ISMIP6-Antarctica

[Nowicki et al., 2020 ; Seroussi et al., 2020], mostly because they were not available early enough

in the intercomparison process. Since then, this kind of simulations have been used to refine SMB

projections [Kittel et al., 2021 ; Kittel et al., 2022b]. Using a dedicated regional climate model

is particularly important for the IPSL-CM6A-LR model given that its snow physics over ice sheets

is too simple to simulate firn saturation and runoff in a warmer climate. However, running the

regional climate model driven by many members of the CMIP ensemble would be computationally

too expensive and practically not feasible due to the non- availability of 6-hourly output for most

members, which are needed to constrain the regional model.

In this paper, we therefore use the approach developed by Jourdain et al. [subm] to emulate

the behaviour of the Modèle Atmosphérique Régional [MAR, Kittel et al., 2021]. This method uses

exponential fits of accumulation and melting perturbations due to changes in surface air temperature,

as well as simple physical relationships to derive runoff and SMB. The fit parameters are calculated

from 1980-2100 MAR simulations forced by the corresponding CMIP model (either IPSL-CM6A-LR,

UKESM1-0-LL or MPI-ESM1.2-HR). The SMB of a given member is estimated from the relevant
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MAR simulation of the first member, perturbed as a function of the annual temperature difference

between the two CMIP model members. This method is thoroughly evaluated in Jourdain et al.

[subm] for the emulation of other CMIP models and scenarios, and here we apply it to emulate other

members. Similarly to the ocean forcing, we calculate annual anomalies (with respect to 1995-2014

mean SMB) and add them to the present-day SMB.

4. Results

We first characterize internal climate variability of the oceanic (subsect. 4.1) and atmospheric

(subsect. 4.2) components in the selected CMIP6 models. For this, we use all available members

and we describe the effect of internal climate variability on the present-day mean state, i.e., 1995-

2014, which is used as a reference for the calculation of anomalies in ISMIP6 and in our Elmer/Ice

simulations. Then, we estimate the importance of internal climate variability for sea level projections

by examining transient Elmer/Ice simulations from 2015 to 2100, driven by a subset of the CMIP6

ensemble used in the two first subsections (subsec. 4.3).

4.1. Oceanic internal climate variability

Oceanic internal climate variability at mid-depth is much weaker in MPI-ESM1.2-HR than in IPSL-

CM6A-LR and UKESM1-0-LL (Fig. III.3). MPI-ESM1.2-HR shows a relatively low and homogeneous

internal climate variability on the continental shelf, with typical standard deviations of 0.017 g kg-1

and 0.06°C across the members (Fig. III.3a,d). The mean salinity of this model is too low over the

whole continental shelf (34.2 g kg-1) compared to the World Ocean Atlas dataset [WOA 2018, Boyer

et al., 2018], particularly in front of the Ross and Filchner ice shelves (Fig. III.4a,b). This suggests

that the weak internal climate variability is related to an underestimation of dense water formation

(Fig. III.4b).

For IPSL-CM6A-LR and UKESM1-0-LL, salinity exhibits higher variability over the whole shelf

(around 0.030 g kg-1 in Fig. III.3b,c) but this does not systematically lead to a high variability in tem-

perature (Fig. III.3e,f). The part that undergoes the largest variability in mid-depth temperatures in

both IPSL-CM6A-LR and UKESM1-0-LL is the region extending westward from the Bellingshausen

Sea to the western Ross Sea. There are nonetheless noticeable differences between the two models.

For IPSL-CM6A-LR, the largest variability in mid-depth salinity is found in the western part

of the Ross Sea, where High Salinity Shelf Water (HSSW) is formed (Fig. III.3b). As described by

Mathiot & Jourdain [2023] and Siahaan et al. [2022], lower rates of HSSW formation in the

eastern Ross Sea can favor the intrusion of Circumpolar Deep Water (CDW) in the western part,

which may explain why mid-depth temperature variability is highest there (Fig. III.3e). In contrast,

the high variability in salinity at the HSSW formation site of the eastern Weddell Sea (Fig. III.3b)

is probably too weak to be associated with any CDW intrusion (Fig. III.3e). For UKESM1-0-LL, the

highest variability in mid-depth salinity is located around Prydz Bay in East Antarctica (Fig. III.3c),

which is an area of important dense shelf water formation [Williams et al., 2016]. It nonetheless does

not induce a strong temperature variability near the ice shelves (Fig. III.3f). An interesting feature

of UKESM1-0-LL (and IPSL-CM6A-LR to a lower extent) is the high salinity variability in the deep
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ocean, northward of the Amundsen Sea (Fig. III.3c), which coincides with a region of high variability

of sea-ice concentration (not shown) and air temperature (Fig. III.5f).

We now examine the Amundsen Sea more closely as the region is particularly important for the

ice-sheet mass loss. In MPI-ESM1.2-HR, the first 100 m are much fresher than observed and than in

the two other models (Fig. III.3g), and the entire water column is too warm with an overly strong and

shallow thermocline (Fig. III.3j). Sea-ice concentration is considerably lower than for the other two

models and observations (Fig. III.4i-l), which results in a lack of deep convection on the shelf. The

low oceanic internal climate variability in MPI-ESM1.2-HR may result from this lack of convection

as internal climate variability in the atmosphere does not easily propagate into the deep ocean.

Both IPSL-CM6A-LR and UKESM1-0-LL seem to be prone to convection, with more realistic

temperature profiles than MPI-ESM1.2-HR in the Amundsen Sea. All the IPSL-CM6A-LR mem-

bers are nonetheless cold biased at depth (weakest bias of -0.75°C at 900 m depth in Fig. III.3k),

while all the UKESM1-0-LL members are warm biased (weakest bias of +0.54°C at 900 m depth in

Fig. III.3l). The spread across the ensemble is large for both models, with 0.79°C (IPSL-CM6A-LR)

and 0.39°C (UKESM1-0-LL) difference in the 1995-2014 mean temperature at 900 m between the

extreme members.

These conclusions remain valid for 60-year averages instead of 20-year averages, albeit with atte-

nuated internal climate variability. For example, there is still 0.43°C (IPSL-CM6A-LR) and 0.34°C
(UKESM1-0-LL) difference in the 1955-2014 mean temperature at 900 m between the extreme mem-

bers (not shown). This finding is consistent with a strong internal climate variability at multi-decadal

time scales in the Amundsen Sea, as previously pointed out by Purich & England, 2021 who identi-

fied typical periodicity of approximately 30 years for MPI-ESM1.2-HR, 70 years for IPSL-CM6A-LR

and 120 years for UKESM1-0-LL (their Fig. S6). In comparison, paleoclimate reconstructions indicate

a ∼50-year period for the wind variability at the Amundsen Sea shelf break [Holland et al., 2022].

4.2. Atmospheric internal climate variability

The SMB is defined as the difference between precipitation (liquid and solid, positive contribution)

and evaporation, sublimation and run-off (negative contribution). The present-day Antarctic SMB

mostly consists of snowfall, a small part of which (<10%) is sublimated at the surface and in blowing

snow [Van Wessem et al., 2018a ; Agosta et al., 2019 ; Mottram et al., 2021]. Run-off is currently

negligible as most of the meltwater refreezes due to cold temperatures. By 2100 and for the SSP2-4.5

medium scenario, run-off is supposed to remain limited [Kittel et al., 2021], so the SMB is projected

to increase largely due to the increased water vapour saturation in warmer air [e.g., Krinner et al.,

2008 ; Agosta et al., 2013]. Here, we therefore focus on SMB, precipitations and air temperatures.

In contrast to the ocean, the atmospheric internal climate variability is relatively similar in the

three selected CMIP6 models (Fig. III.5). This is partly due to similar present-day SMB : the integra-

ted value over the whole ice sheet ranges between 2641 and 2892 Gt yr-1 for all members of the three

models. The present-day SMB internal climate variability is stronger in coastal regions (Fig. III.5a-c)

where the average SMB is higher (not shown), consistently with the precipitation variability in the

CMIP simulations (Fig. III.5g-i). The largest SMB internal climate variability is simulated along the

71
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Figure III.3 – Comparison of the saline and thermal properties of the CMIP6 models MPI-ESM1.2-HR (left),
IPSL-CM6A-LR (middle) and UKESM1-0-LL (right). (a-c) standard deviation of the 1995-
2014 mean practical salinity across the ensemble relative to the multi-member mean, conside-
ring the salinity averaged from 200 m to 700 m depth. The 1500 m isobath (pink) delimits
the continental shelf. (d-f) same as (a-c) but for potential temperature and with the 1500 m
isobath in blue. (g-i) mean vertical profiles of practical salinity on the Amundsen Sea conti-
nental shelf [as defined in Caillet et al., 2023]. For each model, the blue curves represent
the individual members (1995-2014 mean), and the red line the multi-member mean. The grey
curve corresponds to the 2018 World Ocean Atlas data [WOA 2018, Boyer et al., 2018] over
the period 1995-2017 and the black curve to observational climatology based on the WOA,
EN4 and MEOP datasets and built for ISMIP6 [Jourdain et al., 2020b]. (j-l) same as (g-i)
but for potential temperature.
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Figure III.4 – Comparison of the saline, thermal and sea-ice properties of observations (left) and CMIP6
models MPI-ESM1.2-HR (middle left), IPSL-CM6A-LR (middle right) and UKESM1-0-LL
(right). (a) 1995-2017 mean practical salinity from the 2018 World Ocean Atlas datasets [WOA
2018, Boyer et al., 2018], considering the salinity averaged from 200 m to 700 m depth. (b-d)
1995-2014 mean practical salinity across the climate model ensemble, considering the salinity
averaged from 200 m to 700 m depth. The 1500 m isobath (pink) delimits the continental shelf.
(e) same as (a) but for potential temperature. (f-h) same as (b-d) but for potential temperature
and with the 1500 m isobath in blue. (f) 1995-2014 mean sea-ice concentration from NSIDC
dataset (version 4.0) [Comiso, 2023]. (j-l) same as (b-d) but for sea-ice concentration.
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coast of the Amundsen and Bellingshausen seas, which is due both to the particularly high present-day

mean SMB and to the high internal climate variability of atmospheric circulation and air tempera-

ture in these regions (Fig. III.5d-i). As previously reported by Marshall & Thompson, 2016, the

internal climate variability of sea level pressure and air temperature have the typical characteristics of

the two Pacific-South American modes (usually referred to as PSA1 and PSA2), which are associated

with wave trains originating in the tropical Pacific and possibly modulated by feedbacks with clouds

and sea-ice [Wang et al., 2022].

Figure III.5 – Comparison of the internal climate variability in surface mass balance, air temperature, pre-
cipitation and sea level pressure in MPI-ESM1.2-HR (left), IPSL-CM6A-LR (middle) and
UKESM1-0-LL (right). (a-c) standard deviation of the 1995-2014 mean SMB across the en-
semble relative to the multi-member mean, from the MAR-based reconstructions. (d-f) same
as (a-c) but for air temperature at 2 m (directly from the CMIP6 outputs). (g-i) same as (a-c)
but for total precipitation (shaded) and sea level pressure (contours every 5 hPa) from the
CMIP6 outputs.
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4.3. Impact of internal climate variability on the Antarctic

contribution to sea level

In our ice-sheet projections, Antarctica gains mass over the century for all members of the three

CMIP models, with an estimated SLC in 2100 ranging from -1.34 to -8.46 cm (Fig. III.6a). This

contribution results from a compensation between (i) increased ice mass flux through the grounding

line forced by the ocean (Fig. III.6b), mainly occurring in West Antarctica (Fig. III.6h) and (ii) in-

creasing SMB (Fig. III.6c), occurring in each region (Fig. III.6f,i,l). Regions behave in different ways.

While the East Antarctica and the Peninsula gain mass (SLC in 2100 ranging respectively from -3.80

to -6.32 cm in Fig. III.6d and from -0.96 to -2.24 cm in Fig. III.6j), West Antarctica loses mass (SLC

in 2100 ranging from +0.11 to +3.78 cm in Fig. III.6g). The West Antarctic positive SLC is mostly

explained by Pine Island and Thwaites ice shelves (∼3 cm in Fig. III.7c, basin 11) as well as Getz

ice shelf (∼1 cm, basin 10). The absolute trends in East Antarctica and the Peninsula regions are

largely contaminated by the unforced drift in Elmer/Ice (see section 3.2), but the simulations can

still inform on the sensitivity to internal climate variability.

Internal climate variability affects the estimated SLC of Antarctica in 2100 by more than 45%,

79% and 93% for the IPSL, UKESM and MPI models respectively (considering the difference between

the lowest and highest member divided by the multi-member mean). Thus, the estimated SLC can

vary by 1.64 cm, 4.35 cm and 2.33 cm, respectively (Fig. III.6a) (considering the difference between

the lowest and highest member). For the three climate models and in most Antarctic regions, the

effects of atmospheric internal climate variability overwhelm the effects of oceanic internal climate

variability (Figs. III.6-III.7). This is also true for West Antarctica where the SLC trend mostly results

from the ocean-induced dynamics of the ice sheet but internal climate variability results from the

atmosphere. On average, the amplitude of SLC variability relative to the atmosphere is 3.4 times

higher than that relative to the ocean.

5. Discussion

5.1. Robustness of internal climate variability in climate models

Since all the diagnoses we have done are based on CMIP models, the realism of their internal

climate variability needs to be addressed.

Parsons et al. [2020] compared the global mean surface air temperature of CMIP piControl

simulations to paleoclimate proxies representative of the 1450-1849 period. While some of the CMIP6

models had a high-biased temperature variability, the three models used in this study are within the

observational plausible range, with standard deviation (for variability beyond 25-year timescales) of

0.12°C in IPSL-CM6A-LR, 0.09°C in UKESM1-0-LL and 0.08°C in MPI-ESM1.2-HR.

However, based on ice core reconstructions of temperatures at the surface of Antarctica over the

past 1,000 years, Casado et al. [2023] estimated that the internal climate variability was underesti-

mated over Antarctica in the CMIP5 and CMIP6 models, although the three models used here were
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Chapitre III. Impact de la variabilité naturelle interne sur la contribution de l’Antarctique à la hausse
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Figure III.6 – Antarctic Sea Level Contribution (SLC) over the 21st century relative to year 2015 under the
SSP2-4.5 scenario, for MPI-ESM1.2-HR (green), IPSL-CM6A-LR (purple) and UKESM1-0-
LL (blue). Results are displayed for the whole ice sheet (upper row) and for the main sub-
regions [as defined in The IMBIE Team, 2018]. The left rows show the combination of
the dynamical ice-sheet contribution (modulated by the oceanic internal climate variability,
middle row) and the surface mass balance contribution (modulated by the atmospheric internal
climate variability, right row). The dynamical contribution is calculated from the change in
volume above flotation minus the accumulated SMB changes, using the method described in
Goelzer et al., 2020 to convert to sea level variations. The SMB contribution is calculated
over the grounded ice area of BedMachine-Antarctica-v2, which is very close to Elmer/Ice’s
initial state (difference of less than 0.1% in grounded area). The use of the grounded ice area
from BedMachine-Antarctica-v2 instead of the one from Elmer/Ice (which takes into account
the grounding line retreat), impacts the SLC due to the SMB by less than 1 mm.
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Figure III.7 – Regional Antarctic Sea Level Contribution (SLC) in 2100 relative to year 2015 for MPI-
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not part of the assessment. Previdi & Polvani, 2016 suggested that the SMB interannual internal

climate variability is well captured by the CMIP5 models, but this is only based on the reanalysis

period and is therefore more relevant for the interannual variability than for the multi-decadal varia-

bility that is emphasized in our work. The higher fidelity of the internal climate variability in CMIP

models at the interannual frequency than at multi-decadal frequencies was also reported by Cheung

et al. [2017] for the main modes of variability in the Atlantic and Pacific oceans.

Our results also show that the amplitude of oceanic internal climate variability around Antarctica

strongly depends on the climate model. The low variability of the MPI model is inconsistent with

observations. This may result from a poor representation of some processes, in particular an underes-

timation of dense water formation and freshwater fluxes from basal melting, as well as underestimated

sea ice production, which results in a lack of deep convection on the continental shelf and prevents

any exchange between the mid-depth ocean and the atmosphere (see subsect. 4.1). Based on an eddy

resolving 1/4° ocean model, Sérazin et al. [2017] have estimated that chaotic low-frequency oceanic

internal climate variability overwhelms the atmospheric forced oceanic variability in the Southern

Ocean. This suggests that the multi-decadal oceanic internal climate variability of coarser resolution

models, like those considered here, could be underestimated.

Furthermore, climate models do not explicitly include the ice sheet, although the non-linearities

due to ice-sheet–ocean and ice-sheet–atmosphere interaction have the potential to generate internal

climate variability [Kravtsov et al., 2007 ; Gwyther et al., 2018].

Therefore, the low-frequency internal climate variability that affects the ice-sheet mass through

oceanic and atmospheric pathways is probably underestimated in current climate models and its

impact on the Antarctic SLC as well.

5.2. Internal climate variability as a source of uncertainty in sea level

projections

Our simulations, involving three climate models, suggest that the choice of climate model and

internal climate variability both have a similar impact on Antarctic SLC, although there are disparities

on a finer scale. The relative importance of internal climate variability in our simulations (45-93%) is

higher than the 18-21% reported by Tsai et al. [2020]. However, its absolute importance is lower in

our simulations, with a 2015-2100 SLC modulated by 1.6 to 4.4 cm, versus 8 cm in Tsai et al. [2020].

This is likely due to the fact that the SLC projections of Tsai et al. (30 to 48 cm) are at the very high

end of the ensemble of other ice-sheet projections [Seroussi et al., 2020 ; Payne et al., 2021 ; Coulon

et al., 2023], which is partly due to the parameterised ice-shelf hydrofracturing and ice cliff failure

in Tsai et al. [2020] as opposed to the aforementioned other models. In contrast, our simulations

are towards the low end of the spectrum (-8.5 to -1.3 cm) due to the moderate scenario (SSP2-4.5),

although the scenario has only a limited impact on Antarctic projections to 2100 [Seroussi et al.,

2020 ; Fox-Kemper et al., 2021], and to the present-day drift in East Antarctica and Peninsula that

we did not remove from our projected trends.

The anomaly method used to build the ocean and atmospheric forcing in both our experiments

and in ISMIP6 [Nowicki et al., 2020] was designed to correct biases in SMB and ocean melting
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over the 1995-2014 period. However, given the high variability of 20-year means, correcting a random

phase of the historical CMIP simulations towards the actual 1995-2014 period may significantly

shift the projections. For example, members with colder forcing over the present-day period become

warmer throughout the 21st century due to the correction. Casado et al. [2023] recommend averaging

over 50-years to be long enough to weaken internal climate variability and short enough not to dilute

forced trends. This corresponds to the typical period of internal climate variability in the paleoclimate

reconstructions [Holland et al., 2022]. As discussed in subsect. 4.1, some models like UKESM1-0-

LL nonetheless have internal climate variability over longer periods, so that 50-year averages do not

attenuate internal climate variability to a significant extent. Another issue with extending the period

over which the correction is applied is that not so many observations were available 50 years ago in

Antarctica.

Given the difficulties of correcting biases, it is tempting to select the members that are most

in phase with observations and not applying any bias correction, which is investigated in the next

subsection. It is nonetheless important to consider that the anomaly method is only responsible

for a part of the uncertainty associated with internal climate variability. Indeed, Tsai et al. [2020]

highlighted important internal climate variability despite correcting the 1920–2012 period. As ice-

sheet modelers sometimes run large ensemble simulations to select or weight the members that best

fit observational records [e.g., Coulon et al., 2023], it seems important that they either consider

multiple climate model members or select the more realistic ones.

5.3. Identifying the best member

Given the importance of internal climate variability, it is tempting to select the member that is

most in phase with the observational record. We here investigate this possibility with the example of

the IPSL-CM6A-LR model and its 33 members. The first challenge is to define metrics that can be

used to quantify the phasing of individual members. Among the observations that are available over

several decades, it is somehow an expert judgement to decide which metrics are most relevant for the

Antarctic mass variations.

Here we propose to calculate the following metrics for individual members, in order to assess the

complexity of identifying a best member :

- Root mean squared difference between the multi-year mean ocean temperature profiles measured

and modelled in front of Pine Island [years 1994, 2000, 2007, 2009, 2010, 2012, as given in

Dutrieux et al., 2014] and Dotson [years 2000, 2006, 2007, 2009, 2011, 2012, 2014, as given in

Jenkins et al., 2018] ice shelves. This is a proxy for the phase of multi-decadal variability in

the region where the ocean has triggered the largest ice-sheet mass loss.

- Root mean squared difference between the standard deviation of multi-year ocean temperature

profiles measured and modelled in front of Pine Island and Dotson ice shelves. This is a proxy

for the amplitude of multi-decadal variability in the region where the ocean has triggered the

largest ice-sheet mass loss.

- Difference between observed and modelled trend in the Southern Annular Mode (SAM), es-

timated over 1965-2014 based on the index defined by Marshall [2003]. SAM affects both

the Antarctic SMB [Medley & Thomas, 2019] and ice-shelf basal melting [Verfaillie et
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al., 2022]. Here we evaluate the phase of multi-decadal variability in individual members by

quantifying the modulation of the SAM 60-year trend by internal climate variability.

- Pearson correlation coefficient, root mean squared difference between and standard deviation

of the observed and modelled Southern Annular Mode index [SAM, Marshall, 2003] with

a 5-year running window on detrend data over 1965-2014. SAM index is based on the zonal

pressure difference between the latitudes of 40°S and 65°S and is a proxy for the phase and am-

plitude of interannual variability over all Antarctica as SAM has a large impact on atmospheric

and oceanic circulations. Taylor diagram combines these 3 metrics to quantify the degree of

correspondence between modelled and observed SAM.

- Pearson correlation coefficient, root mean squared difference between and standard deviation for

the observed and modelled Tripole Index for the Interdecadal Pacific Oscillation [TPI, Henley

et al., 2015] with a 5-year running window over 1854-2014. The TPI is based on the difference

between the Sea Surface Temperature Anomalies (SSTA) averaged over the central equatorial

Pacific and the average of the SSTA in the Northwest and Southwest Pacific. The TPI describes

decadal to interdecadal changes in the strength of the El Niño–Southern Oscillation (ENSO)

and its teleconnections. ENSO affects the West Antarctic SMB [Genthon & Cosme, 2003 ;

Scott et al., 2019] and ice-shelf basal melting in the Amundsen Sea [Steig et al., 2012 ;

Holland et al., 2019] through the south-eastward propagation of atmospheric Rossby waves

from the inter-tropical Pacific. Taylor diagram combines these 3 metrics to quantify the degree

of correspondence between modelled and observed TPI.

- Comparison of the mean ocean temperature at 750 m depth on the continental shelf in the

Amundsen Sea between identified warm periods and the preceding cold periods. Three warm

periods have been identified in observations : 1945±12 (1933-1957), 1970±4 (1966-1974) [based

on sediment records, Smith et al., 2017] and 2006-2012 [based on Dotson and Pine Island melt

rates estimates, Dutrieux et al., 2014 ; Jenkins et al., 2018]. These periods are compared

respectively to 1850-1932, 1958-1965 and 1975-2005, supposed to be colder periods. For each

member, we assume that the warm period exists if a 5-year mean, at least, within years that

define the warm period is higher than the mean of the preceding cold period. This is a proxy for

the phase of multi-decadal variability in the region where the ocean has triggered the largest

ice-sheet mass loss.

- Root mean squared difference between observed and modelled sea-ice concentration trend

around Antarctica over 1979-2014 [[version 4, Meier et al., 2022]. Here, we evaluate the phase

of multi-decadal variability in individual members by quantifying the modulation of sea-ice

concentration trend by internal climate variability [Zhang et al., 2019].

- Root mean squared difference between the 1995-2014 average SMB output of the MAR simu-

lations forced by ERA5 described in Kittel et al. [2021] and the reconstructed SMB of each

member of the IPSL-CM6A-LR model on the same period as described in Jourdain et al.

[subm].

We then rank the performance of all the members by assigning them a rank, with lower rank for

the member that best matches the observations) :

- for root mean squared difference (RMSE) metric, the member with the lowest (respectively

highest) RMSE value is assigned rank 1 (respectively rank 33).
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Figure III.8 – Combination of relevant metrics for evaluating members of the IPSL-CM6A-LR model com-
pared to various observations/index data. The y-axis represents the selected metrics while the
x-axis represents individual members. A rank of 1 (respectively 33) refers to the member with
the value closest to (respectively furthest from) the assessed observational value. The blue
numbers at the top indicate the member’s overall ranking, with equal weight for all metrics.

- for metrics relative to Taylor Diagram (Pearson correlation coefficient and standard deviation),

we first calculate a rank for each individual metric by assigning the lowest rank value to the

lowest Pearson correlation coefficient and to the lowest difference between observed and model-

led standard deviation. We then average all calculated ranks and finally assign the best (worst)

final rank to the lowest (highest) average.

- for metric relative to warm and cold period alternation, we assume that the warm period exists

if a 5-year mean, at least, within years that define the warm period is higher than the mean

of the preceding cold period. If the condition is met, the member is assigned the value 1, and

0 otherwise. This process is applied to each of the three warm periods and the values are then

summed. Members with a value of 3 (of 0) are assigned the best (the worst) rankings.

The ranks of all members for all metrics are presented in Fig. III.8. Overall, ranks are not very

consistent across the chosen metrics, and no member is best for all metrics. Although the perfect

member does not exist, some members nevertheless seem more in phase with the observed climate

variability than the other members. We have ranked the members according to the weighted average

rank of each metric (weight of 1) (see top blue value on Fig. III.8). Member 26 seems to be the most

consistent with the observed variability despite a lack of variability in front of Pine Island and a

sea-ice trend that is mostly negative as opposed to the positive observed trend.

However, the member selection appears very sensitive to the list of chosen metrics, and the phasing

of the best member may be only marginally better than for the other members. Given the number

of degrees of freedom of climate models, it would probably be unrealistic to expect finding a member

perfectly in phase with the observed variability among ensembles of a few tens of members, even

if models were not biased. For these reasons, it appears judicious to consider several climate model

members in ice-sheet projections, to account for the substantial uncertainty related to internal climate

variability.
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6. Conclusion

In this study, we show that internal climate variability affects the Antarctic contribution to changes

in sea level until 2100 by 45%-93%, i.e., a variation between 1.6 and 4.4 cm under the SSP2-4.5

scenario. This may be a low estimate as the internal climate variability of the CMIP models is

likely underestimated. In our case, the uncertainty in Antarctic sea-level contribution due to internal

climate variability is of comparable magnitude as the uncertainty related to the choice of the climate

model. The internal climate variability has a strong multi-decadal component, so that (i) it is not

completely diluted over a century, and (ii) it strongly affects the 20-year averages used to build the

forcing anomaly.

For all three climate models and for most Antarctic regions, the effect of atmospheric internal

climate variability on the surface mass balance overwhelms the effect of oceanic internal climate

variability on the dynamical ice-sheet mass loss by more than a factor of 3. The atmospheric internal

climate variability is similar in the three CMIP6 models analysed in this study. Conversely, the

amplitude of oceanic internal climate variability around Antarctica strongly depends on the climate

model. The oceanic internal climate variability of the MPI-ESM1.2-HR model is very low, which may

be explained by underestimated convection, due to either biases in the sea-ice behaviour or in the

ocean stratification.

From these results, we recommend changing a number of practices in ice-sheet projections :

- Several members within each climate model should be considered as forcing : given the number

of degrees of freedom of climate models, it would probably be unrealistic to expect finding

a member perfectly in phase with the observed variability among ensembles of a few tens of

members, even if models were not biased, so it is important to account for this uncertainty.

- The reference period for the calculation of anomalies or weights should be longer than the

20 years used here and in ISMIP6 [Nowicki et al., 2020]. Casado et al. [2023] recommend

averaging over 50 years to be long enough to weaken internal climate variability and short

enough not to dilute forced trends. An issue with extending the period over which the correction

is applied is that only few observations were available 50 years ago in Antarctica, so it is possible

that this approach will reduce the expression of internal climate variability in the model but

not in the observations. This nonetheless likely remains a preferable approach than using the

last 20 years.

- The initialisation of ice-sheet models should account for internal climate variability, either by

starting from various members and/or by including internal climate variability in the long

initialisation of some ice-sheet models, as previously suggested by Robel et al. [2023].

- Ice-sheet models should be fully coupled to climate models and be run for multiple members.

Although still challenging [Smith et al., 2021], this would enable a consistent representation of

internal climate variability, including the effects of ice-sheet–ocean and ice-sheet–atmosphere

feedbacks.
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7. Si vous n’avez pas le mal de mer, vous repartirez bien

pour un tour ?

Les conclusions de cette étude sont similaires à celles de Tsai et al. [2020]. L’utilisation de modèles

de calotte et de modèles climatiques différents rend les conclusions plus robustes. Ces deux études

soulignent la nécessité de prendre en compte la variabilité interne du climat dans l’évaluation de

l’incertitude associée aux projections de contribution de la calotte antarctique à l’élévation du niveau

des mers.

Dans une perspective d’amélioration, il pourrait être intéressant de comparer la variabilité interne

atmosphérique des modèles CMIP6 utilisés dans la présente étude à la variabilité interne atmosphé-

rique estimée à partir des carottes de glace [Casado et al., 2023]. Les conclusions du chapitre 3

pourraient être plus robustes si un modèle couplé était utilisé. En effet, une configuration couplée

permettrait de prendre en compte les interactions de la calotte avec l’océan et l’atmosphère qui gé-

nèrent de la variabilité interne. Idéalement une résolution de 1/4° pour la composante océanique devra

être utilisée afin de permettre la résolution des tourbillons les plus gros (générateurs de variabilité

interne).

Synthèse

Question 2 : Est-ce que la variabilité interne joue un rôle considérable sur la perte de masse de la

calotte antarctique au 21ème siècle ?

Les résultats du chapitre 3 suggèrent que la variabilité interne affecte la contribution de l’Antarctique

à l’élévation du niveau des mers d’ici la fin du siècle de plus de 45% à 93% (quelques centimètres)

selon le modèle climatique, soit une amplitude équivalente à celle du choix du modèle climatique.

Cette estimation est certainement sous-évaluée en raison d’une sous-estimation de la variabilité

interne au sein des modèles climatiques, en partie liée à l’absence d’interaction de la calotte avec

l’océan et l’atmosphère.
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IV
Détection d’une tendance forcée

émergeant de la variabilité naturelle

interne

Ce chapitre présente les résultats préliminaires et les pistes d’amélioration d’une étude dont l’ob-

jectif est l’identification de l’émergence éventuelle d’une tendance forcée (d’origine naturelle et/ou

anthropique) de la variabilité naturelle interne basse fréquence.

Cette étude repose sur la configuration antarctique du modèle de dynamique glaciaire Elmer/Ice

forcée par plusieurs membres d’un modèle climatique selon deux scénarios, un tenant compte de

l’ensemble des forçages climatiques (historique), l’autre tenant compte uniquement de la variabilité

interne (piControl).
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1. Introduction

The Antarctic Ice Sheet has contributed to global sea level rise over the last few decades, at an

increasing rate [multiplied by 4 between 1900-2018 and 1993-2018, Frederikse et al., 2020], and is

now responsible for more than 10% of global sea level rise [Frederikse et al., 2020 ; Otosaka et al.,

2022]. Satellites indicate that the ice sheet has been losing mass since the 1990s primarily through

changes in the ice dynamics [Rignot et al., 2013 ; Depoorter et al., 2013 ; Greene et al., 2022 ;

Otosaka et al., 2022 ; Davison et al., 2023] while the surface mass balance has remained relatively

stable over the same period [Palerme et al., 2017 ; Medley & Thomas, 2019 ; Mottram et al.,

2020].

The most significant loss of mass has occurred in the Amundsen Sea sector, where ocean-induced

melting beneath floating ice shelves [Pritchard et al., 2012 ; Jenkins et al., 2016] has led to (i) a

retreat of both grounding lines [Konrad et al., 2018] and fronts [Greene et al., 2022], (ii) a thinning

of ice shelves [Hogg et al., 2021] and (iii) an acceleration of upstream tributary glaciers as the

buttressing effect of ice shelves decreases [Mouginot et al., 2014 ; De Rydt et al., 2021]. Changes

in ice-shelf basal melting are related to changes in the amount of relatively warm Circumpolar Deep

Water (CDW) flowing onto the continental shelf. Such changes are driven by changes in the surface

buoyancy fluxes [Caillet et al., 2023] and by eastward wind anomalies at the shelf break. Eastward

wind anomalies are associated with weakening of the Amundsen Sea Low, part of a global response

to anomalies in the tropical Pacific that propagate to the Amundsen Sea as a standing Rossby wave

train [Steig et al., 2012].

Although observations are scarce before the 90s, the observed disappearance of ice rises above some

pinning points suggests that ice shelves in the Amundsen and Aurora basins were already thinning

over the period 1970-1989 while other Antarctic regions were relatively stable [Miles & Bingham,

2024]. In the Amundsen basin, the grounding line flux increased by 15% between 1973 and 1989

[Mouginot et al., 2014] and sediments records show that several glaciers have experienced a retreat

of their grounding line since the 40s, like Pine Island [Smith et al., 2017] and Thwaites [Clark et al.,

2024], whereas the region had remained relatively stable for around 7,500 years prior to the current

major retreat [Hillenbrand et al., 2017].

However, it is not clear why the imbalance of the Antarctic ice sheet, especially in the Amundsen

sector, has persisted over such a long period. In particular, the role of anthropogenic forcing remains

largely unclear due to the strong natural internal climate variability in the region. In West Antarctica,

internal climate variability is strongly linked to tropical Pacific variability [Schneider & Steig,

2008 ; Steig et al., 2012 ; Jenkins et al., 2018]. The increase in CDW inflow onto the Amundsen Sea

continental shelf in the 40s, [Hillenbrand et al., 2017] co-occurs with large westerly wind anomalies

arising in 1938-1942, partly resulting from the very large El Niño event of 1940-1942 [Schneider &

Steig, 2008 ; Steig et al., 2012 ; O’Connor et al., 2023]. However, O’Connor et al. [2023] suggest

that the 40s westerly wind event alone is unlikely to have been sufficiently exceptional to explain the

current stage of glacier retreat in the Amundsen Sea. Without any other factors, the ice sheet would

have probably returned to its prior position by the 60s when the phase of natural internal variability
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reversed [50-year frequency, Holland et al., 2022], although the changes in forcing may have been

amplified for a few years by positive feedbacks related to the dynamics of the ice sheet or the ocean.

Among the other contributing factors, a leading hypothesis is that ice loss may have been triggered

by natural internal variability in the 40s but failed to recover entirely due to both the increase in

wind changes forced by anthropogenic greenhouse gases (GHG) since the 60s and ozone depletion

since the 80s [Holland et al., 2022]. Nevertheless, evidence does not rule out scenarios based on the

impact of long-term natural variability on ice-sheet dynamics. Christian et al. [2022] show that even

modest forcing trends (natural or anthropogenic) could have a large effect on grounding line retreat,

particularly on century and longer timescales and recommends exploring century-scale responses of

ice-sheet even if retreats do appear to coincide with short-term climate variability.

The impact of long-term natural internal variability in climate forcing on ice-sheet mass loss can

be assessed by forcing an ice-sheet model with CMIP climate forcings from pre-industrial control

simulations. Indeed, the pre-industrial control simulation [piControl, Eyring et al., 2021] from the

CMIP framework was designed to model a stable quasi-equilibrium climate state under the conditions

of the mid-19th century, i.e., prior to large human influence. piControl simulations therefore only

include the unforced natural internal variability of the climate system. External forcing of both

natural (volcanoes, orbital or solar change) and anthropogenic origin are excluded. Studying the ice

sheet evolution in this framework raises the question of the initialisation of the ice sheet in pre-

industrial conditions since almost no observations were made in Antarctica in the 19th century. This

is a concern given that the initial extent of the ice shelves has been identified as one of the main

sources of uncertainty in simulations of the Antarctic ice sheet mass loss [Seroussi et al., 2019].

In this study, we first develop a hybrid initialisation method to reconstruct plausible ice-sheet initial

state in pre-industrial conditions. Then, we perform a set of ice-sheet changes from 1850 to 2059, with

(historical run) and without (piControl run) external forcing, for several members of a CMIP climate

model to (i) identify whether long-term internal climate variability alone can explain the observed

changes and (ii) examine whether changes in the external forcing have induced a detectable ice-sheet

mass loss.

2. Materials and methods

2.1. Approach

Ice flow simulations driven by historical CMIP climate model outputs between 1850 and 2059 are

used to investigate the role of external forcings (anthropogenic or natural) on the ice-sheet mass loss

since the pre-industrial era. By comparing these simulations with those driven by the “pre-industrial

control” (piControl) CMIP climate model outputs, which do not include any external forcings, we

are able to estimate whether the trends are possibly due to internal climate variability or externally

forced (anthropogenic or natural). For robustness, several members of climate model are used. Thus,

our conclusions rely on an ensemble of differences between historical and piControl simulations.

To determine whether historical trends are forced (i.e., not resulting from internal variability), we

perform a one-sample t-test considering the ensemble of differences between piControl and historical
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ensembles to test the null hypothesis that the ensemble has not a zero mean. We consider the answer

as significant if that hypothesis is rejected at the 95% confidence level.

To conduct such a study, we require an initialised ice-sheet model from 1850, despite a lack of

data during the 19th century. We successively use an inversion method to initialise the ice sheet in

2000 (section 2.2.2) and then apply suitable cold perturbations to enable the ice sheet to regrow until

1850 (section 2.2.3).

2.2. Reconstruction of a pre-industrial ice sheet

2.2.1. Overview

In general, the initial state of ice-sheet models is estimated using either an inversion method or a

spin-up method. Inversion methods have the advantage to start from realistic ice sheet geometry and

ice velocities, which is important because centennial projections highly depend on the initial state

[Morlighem et al., 2013 ; Seroussi et al., 2019]. But these methods cannot be used before the 1990s

as too few observations were available. The spin-up methods have the advantage to give ice sheet

thickness and velocity that are in balance with the ocean-atmosphere forcing, but they often lead to

a substantial deviation in grounding line position and ice thickness [Reese et al., 2023].

Figure IV.1 – Main steps in constructing plausible initial states for the pre-industrial period. STEP 1 :
Creation of a 2000 initial state from the inversion method. The 2000 geometry is derived from
the BedMachine Antarctica V3 present-day geometry [Morlighem et al., 2020] by applying
2003-2019 observed ice thickness change rate over 15 years [Smith et al., 2020] and then
corrected based on floatation criteria. STEP 2 : Adjustment of oceanic temperature, friction
parameters and surface mass balance to match the current basal melt rate and mass change
rate over the 2000-2021 period. STEP 3 : Artificial regrowth of the ice sheet since 2000 with
ideal conditions, i.e., multi-member mean Surface Mass Balance (SMB) imposed in the reverse
temporal direction, oceanic temperature equal to the surface freezing temperature (-1.9°C),
smooth transition in the friction coefficients when the grounding line advances. STEP 4 :
Relaxation phase to switch the dynamic behaviour of the ice sheet back to retreat mode.

As the initial geometry is expected to have a non-negligible influence on the evolution of the ice

sheet [Seroussi et al., 2019], we have developed a hybrid initialisation method that takes advantage

of the two methods described above. This method involves two main steps. First, we create an

initial state in 2000 from the standard inversion method (STEP 1, Fig. IV.1) and then make a few
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adjustments to ensure a consistent evolution of the ice sheet over the period 2000-2021 (STEP 2,

Fig. IV.1).

We then apply cold perturbations to enable the ice sheet to gradually regrow to plausible states

in 1825 (STEP 3, Fig. IV.1), and perform a relaxation step with typical 1850 climate conditions to

enable the ice sheet to retreat (STEP 4, Fig. IV.1). Each step is detailed below. The same initial

state is then used for ice-sheet simulations forced by individual members of IPSL-CM6A-LR.

2.2.2. 2000 initial state reconstruction and adjustment (STEP 1 and STEP 2)

First, the model is initialised in 2000. The geometry of year 2000 is derived from the BedMachine

Antarctica V3 present-day ice thickness [Morlighem et al., 2020] to which we subtract the observed

2003-2019 mean ice thickness change rate from Smith et al. [2020] combining NASA’s Ice, Cloud and

land Elevation Satellite (ICESat-1) and ICESat-2 satellite laser altimeters data. The surface elevation

is then corrected, accounting for floatation. As expected, this process generates the migration of the

grounding line, especially in the Amundsen sector. The reconstructed grounding line position for 2000

is very similar to the observed data [Rignot et al., 2014].

Constant basal friction coefficient and ice viscosity are inferred from inverse methods by minimising

the misfit between modelled and observed surface velocities [Rignot & Scheuchl., 2017] and ice

thickness [Morlighem et al., 2020]. We do two inversions, for observations in either 2000 or 2015,

and we keep the basal friction coefficients obtained for 2000 (larger spatial coverage than in 2015), and

the viscosity obtained for 2015, which captures the increased damage since 2000. This set of inversed

parameters ensures a better ice-sheet dynamics over the recent decades [Mosbeux et al., prep]. More

details on the inversion are available in Mosbeux et al. [prep]. Then, a 20-year “relaxation” is run

under the present-day forcing (1995-2014) to attenuate the artificial high surface elevation rate of

change that occurs when we switch from a diagnostic to a prognostic simulation [Gillet-Chaulet

et al., 2012].

Next, we make a few adjustments to ensure that the ice sheet evolves consistently over the 2000-

2021 period. We decide to perform these adjustments using the multi-member mean climate forcing.

Despite its lack of variability, this multi-member mean forcing enables us to make present-day ad-

justments only once and to perform only one mean regrowth. Then, we expect that the use of various

members for historical simulations would lead to more mass loss for some members, and less for the

others.

Like Jourdain et al. [2020a], we correct the ocean temperature, but we do it for individual ice

shelves rather than larger drainage basins, to match the 1997-2021 melt rate estimates from Davison

et al. [2023] by allowing corrections between -2°C and 2°C. Since melt rates strongly depend on the

cavity shape [Seroussi et al., 2019 ; Holland et al., 2023], we calculated the temperature correction

both for the 2000 and 2015 geometries and retained the average correction (median correction of

-0.075°C). Over the 2000-2021 period, the integrated melt rate (949 Gt yr-1) is close to the estimates

from Davison et al. [2023] (1027±227 Gt yr-1). The quadratic parameterisation captures relatively

well the high melt rates in areas prone to CDW intrusion (Aurora and Amundsen sector) and all

melt rates are within the uncertainties range of observations (Fig. IV.2).
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Figure IV.2 – Comparison of modelled and estimated ice-shelf melt rate from Davison et al. [2023] (1997-
2021). Blue and green dots show basal melting for respectively the reference simulation (2000
initial state) and the historical simulation (1850 initial state) driven by multi-member mean
IPSL-CM6A-LR climate forcing. The legend M indicates the integrated basal melting of entire
Antarctica. The estimated melt rate beneath Thwaites is for the period 2015-2021, after the
major calving event, to be consistent with the static extent used in Elmer/Ice.

A first assessment shows that the trends are biased after inversion and relaxation. We therefore

apply a 5% reduction of the inverted friction coefficients to obtain a realistic mass loss for the entire

grounded ice sheet [Otosaka et al., 2022]. Then, we further correct the SMB in East Antarctica

(12% reduction) and in the Peninsula (25% reduction) to get the observed mass trend in each of these

basins [Otosaka et al., 2022]. The mass loss in West Antarctica is realistic and does not require

SMB correction.

2.2.3. Artificial regrowth from 2000 to 1850 (STEP 3 and STEP 4)

The 2000 initial state with adjusted parameters is used as the initial state for the ice-sheet regrowth.

As the grounding line is expected to move forward when the ice sheet regrows, we need to determine

the friction coefficients in newly grounded areas. This is achieved through the advection of friction

coefficients of the grounded part (immediately upstream from the grounding line) to the presently

floating part according to surface velocity (see Fig. IV.3). This method leads to preferential flow lines

but neglects the bedrock roughness, assumed to be relatively unrestrictive for limited grounding-line

advances.

The ice sheet is forced with a uniform oceanic forcing, assuming a temperature equal to the surface

freezing temperature (i.e., -1.9°C) and a salinity rectified to keep the density equal to the present

conditions. These conditions reduce basal melting (total divided by ∼3) but do not completely cancel

it, which help to preserve the concavity of the cavities.

For the atmospheric forcing, we apply the multi-member mean IPSL-CM6A-LR SMB in reverse

chronology to favour accumulation at the beginning of the simulation, followed by slow regrowth

and keep the current spatial distribution. To regrow further before 1850, we use the 1850-1900 mean

forcing.

The regrowth simulation ends when the grounding lines from the Amundsen Sea sector have

reached their presumed position in the 1940s [Smith et al., 2017] and the total change in mass above
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Figure IV.3 – Spatial distribution of the Weertman basal friction coefficient (n=3, MPa m-1/3 d1/3) for (a)
the entire Antarctica and for (b) the Amundsen sector. The white line corresponds to the
grounding line splitting the grounded part for which the coefficient is deduced by inversion
from the floating part for which the friction coefficient has been advected according to the
surface velocity.

floatation in the West Antarctica is greater than the one estimated from global sea level budgets in

[Frederikse et al., 2020] (-1500 Gt [-5800 ;+2800] between 1900 and 2000, extrapolated until 1850

i.e., -2200 Gt).

We finally perform a 25-year relaxation simulation with typical 1850 climate conditions to enable

the ice sheet to retreat again. The ice sheet is forced with the oceanic and atmospheric conditions

from the multi-member mean IPSL-CM6A-LR climate model between 1850 and 1875.

2.3. Model and configuration

The Elmer/Ice finite element model [Gagliardini et al., 2013], version 9.0, is used in a configura-

tion of the entire Antarctic Ice Sheet. Our model parameters are similar to those of the IGE ElmerIce

configuration developed within the framework of Ice Sheet Model Intercomparison for CMIP6 (IS-

MIP6) [Seroussi et al., 2024] and also used in [Caillet et al., subm].

The ice dynamics is computed by solving the Shallow Shelf Approximation (SSA) of the Stokes

equations [MacAyeal, 1989], assuming an isotropic rheology following Glen’s flow law [Glen, 1955].

The location of the grounding line is determined using a floatation criterion and a sub-grid scheme

is applied for the friction in partially floating elements [SEP3 in Seroussi et al., 2014]. The mesh

resolution varies from 1 km both close to grounding line and in areas where observed surface velocities

and thickness show high gradients, to 50 km in the very interior of the ice sheet. The model domain

does not change over time as a fixed calving front is assumed. The ice thickness is subject to a lower

limit of 1 m and elements that reach this limit are considered deglaciated.

The initialisation phase, the friction law and the basal melt parameterisation are different from

Seroussi et al. [2024]. The geometry is initialised in 1850 according to the procedure described in

section 2.2. Instead of the linear friction law used in Seroussi et al. [2024], the non-linear Weertman

91
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friction law (with n = 3) is used at the base of the ice sheet to improve grounding-line dynamics.

The quadratic parameterisation with a dependency on the local slope [recommended by Burgard

et al., 2022] is used to parameterise ice-shelf basal melting under fully floating elements. Here, the

parameters are those detailed in Burgard et al. [prep], i.e., K = 3.5 × 10−5. Parameters from

Burgard et al. [prep] were preferred as they were calibrated based on multiple ocean simulations,

including some under high warming scenarios. Like Jourdain et al. [2020a], we correct the ocean

temperature, but we do it for individual ice shelves rather than larger drainage basins, following a

method described in section 2.2.

2.4. Climate forcing

The ice-sheet model is driven by the ocean temperatures and salinities through parameterised

basal melting and by the atmosphere through prescribed surface mass balance. We choose to use

the IPSL-CM6A-LR climate forcing as it provides (i) realistic present-day oceanic and atmospheric

mean state and (ii) relatively strong natural internal variability, as Casado et al. [2023] suggest that

CMIP6 models under-represent internal atmospheric variability.

We make use of the IPSL-CM6A-LR piControl, historical, and historical-ext simulations [Boucher

et al., 2020]. The piControl experiment is a 1000-year stable climate simulation in pre-industrial

conditions that includes neither external natural forcing (e.g., volcanoes) nor anthropogenic forcing.

An ensemble of 32 historical simulations run until 2014 and were branched off at various dates of

the piControl simulation which were then considered as 1850. The historical-ext simulations are

extensions of these 32 members from 2015 to 2059. The extension is based on the radiative forcings of

the SSP2-4.5 scenario, except for the ozone field which was kept constant to its 2014 climatology as

this particular forcing was not available at the time of performing the extensions [Bonnet et al., 2021].

The motivations for using an extension here are : (i) this allows a comparison to observations beyond

2014, and (ii) atmosphere and ocean projections in Antarctica do not significantly differ between the

scenarios until ∼2045, so we can investigate the emergence of forced variability in the near future

[Jourdain et al., 2020a ; Jourdain et al., subm ; Naughten et al., 2023]. In the following, for

simplicity, we use “historical” to refer to both the historical simulations and their extension.

To detect the ice sheet response to external perturbations, we consider pairs of piControl and

historical simulations that have a common initial state (branching time from piControl). The pairs

correspond to the IPSL-CM6A-LR ensemble members, which have different initial states. Each pair

undergoes a different bias correction, but both the pre-industrial and historical simulations of a given

pair undergo the same correction.

The IPSL-CM6A-LR ocean properties are extrapolated into ice shelf cavities as in Caillet et al.,

subm. The SMB is an emulation of MAR simulations [Modèle Atmosphérique Régional, Kittel et

al., 2022a] based on the IPSL-CM6A-LR air temperatures [Jourdain et al., subm]. The SMB and

ocean properties are bias-corrected by removing the 1995-2014 mean and adding the observation-

based climatology, which consists of RACMO-2.3.p2 [Van Wessem et al., 2018b] and the ISMIP6

climatology [Jourdain et al., 2020a], respectively.
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3. Results

3.1. Evaluation of the simulations starting in 1850

Here, the objective is to check whether at least one of the historical simulations driven by indivi-

dual members of IPSL-CM6A-LR climate model provides a trajectory that matches the present-day

observations. The plausibility of the initial states and historical trajectories is assessed over the cur-

rent period (1979-2021) where observational data are available [Rignot et al., 2019 ; Otosaka et al.,

2022 ; Davison et al., 2023]. The assessment combines both (i) integrated data, such as flux integra-

ted by catchment area and (ii) spatial data, such as ice thickness and grounding line position (see

subsec. 4.1), since the evolution of the ice sheet is highly dependent on the initial geometry of the ice

shelves and upstream glaciers [Seroussi et al., 2019].

In general, all the historical simulations are relatively close to the observations for the current

period and no significant discrepancies are observed. However, none of the historical simulations

matches the confidence interval of observations for all the metrics detailed in Fig. IV.4 for the main

Antarctic regions. Member 20 is the only member that provides a mass change rate within the range

of uncertainty of observations, for both the East and West Antarctica (but not for the Peninsula).

In West Antarctica, historical simulations leads mostly to an underestimation of the mass change

rate (Fig. IV.4n) and of the fluxes at the grounding line (discharge, Fig. IV.4k) and at the front

(calving, Fig. IV.4h), even for the Amundsen Sea sector (not shown). A spatial analysis shows that

the mass loss rate over the 2003-2019 period is significantly underestimated in the Amundsen Sea

and Bellingshausen Sea sector when compared with Smith et al. [2020] (Fig. IV.5a,b). In these

area, neither the SMB flux nor the BMB flux appears to be directly linked to this underestimation,

since both remain within the confidence interval of observational estimates (see green dots for basal

melting in Fig. IV.2). Therefore, the underestimated mass change rate is more likely to be related to

the incorrect discharge or calving flux, due to geometric and/or dynamic issues.

The overall evolution of East Antarctica sector is relatively limited over the historical period which

can explain that fluxes from the historical simulations are relatively close to the satellite estimates

(Fig. IV.4a,d,j,m), except for the calving flux (Fig. IV.4g). Finer-scale analyses show that the calving

flux is overestimated only in some particular sectors, whereas it is within the uncertainties range of

the observations in others, particularly in the Aurora basin, which experiences the main mass losses

(not shown).

Along the Peninsula, results are contrasted. Regarding the SMB flux (Fig. IV.4c), getting a mass

change rate that matches the observations during the adjustment phase required artificially decreasing

of the surface mass balance of 25% and may explain the large discrepancy between the observations

and the historical simulations. Such corrections can be explained by the inability of the ice flow

model to correctly represent the physics in mountainous areas which generate discontinuous flows

(unglaciated areas). The SMB data may also contribute to the bias, as the emulated MAR simulations

were obtained at 35 km, which is not sufficient to capture the foehn events that drive melting events
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Figure IV.4 – Evolution of the main fluxes (in Gt yr-1) between 1970 and 2030 for the historical simulations
(initial state from 1850) driven by individual members of IPSL-CM6A-LR. Fluxes estimated
from satellite data are shown in grey. Results are shown separately for the three main regions
defined in Rignot & Mouginot [2016], i.e., East Antarctica (left), West Antarctica (center)
and Peninsula (right). The first row shows the surface mass balance (SMB) flux, both on
grounded and floating areas, in comparison to Rignot et al. [2019] for the grounded area and
to Davison et al. [2023] for the floating area. The second, third and fourth rows respectively
display the ice-shelf basal mass balance (BMB) flux, calving fluxes at the front, and discharge
across the grounding line, compared to the observational estimates from Davison et al. [2023]
over 1997-2021. The fifth row shows the annual rate of change in mass above floatation, which
is compared with the latest IMBIE estimates [Otosaka et al., 2022] for 1992-2020.
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Figure IV.5 – Ice thickness change rate over the 2003-2019 period from (a) the historical simulation driven
by the multi-member mean climate forcing and (b) satellites estimates [Smith et al., 2020].
Blue and red colors represent respectively loss and gain of ice thickness.

in the Eastern Peninsula [Van Wessem et al., 2015]. Due to these shortcomings, the analysis of the

Peninsula has been excluded from this study.

In summary, the simulation since 1850 gives a realistic evolution of East Antarctica over the recent

decades, a reasonable evolution of West Antarctica, and a poor representation of the Peninsula. We

therefore consider that we can pursue with our aim to detect a forced signal in East and West

Antarctica (i.e., that we can rule out low-frequency natural variability).

3.2. Detection of the external forcing signal

When plotting the piControl and historical ensembles in two colours, it appears that the two

ensembles of simulations tend to diverge in some aspects in the first half of the 21st century (Fig. IV.6).

The piControl simulations are not perfectly stable : East Antarctica is loosing mass above floatation

over most of the 1859-2059 period for all members (Fig. IV.6i), which is due to the imperfect balance

between ice dynamics and the ocean-atmosphere forcing.

As a given pair of piControl-historical simulations are not two independent simulations (same initial

state and same bias correction), we evaluate the statistical significance of the difference between the

piControl and historical simulations of a given member (Fig. IV.7). To do so, we use a one-sample

t-test to test the null hypothesis that the ensemble of historical minus piControl differences is not

zero.

The influence of the external forcing on the sea-level contribution in East Antarctica (i.e., change

of rate of mass above floatation detailed as mass change rate in Tab. IV.1) clearly emerges from 2001

(Tab. IV.1). This emerging forced trend is likely due to the atmosphere forced trend that emerged

from 1953 to 1982, then from 1987 onward, while the forced BMB trend emerged after 2005. These

findings are still valid if we only consider the Aurora basin (where the Totten ice shelf is located),

although the emergence of the forced SMB trend is slightly later, probably due to the high basal

melting in the region (Tab. IV.1).
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Figure IV.6 – Evolution of the main fluxes (in Gt yr-1) between 1850 and 2059 for the historical ensemble
(orange) and for pre-industrial control ensemble (blue). Fluxes estimated from satellite data
are shown in grey over the time period they represent. Results are detailed for East Antarctica
(left) and West Antarctica (right) following the basins defined byRignot & Mouginot [2016].
The first row shows the surface mass balance (SMB), both on grounded areas in comparison
to the observational estimates of Rignot et al. [2019], and on floating areas in comparison
to the observational estimates of Davison et al. [2023]. The second, third and fourth rows
respectively show the ice-shelf basal mass balance (BMB), calving fluxes at the front, and
discharge across the grounding line, compared to the observational estimates from Davison
et al. [2023]. The fifth row shows the annual rate of change in mass above floatation, which is
compared with the IMBIE estimates from Otosaka et al. [2022]. All data are annual means.
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Figure IV.7 – Differences between historical and piControl simulations for main fluxes over the 1850-2059
period. Results are displayed for every ensemble member and for two main regions as defined
in Rignot & Mouginot [2016], i.e., East Antarctica (left), West Antarctica (right). The first
to fifth rows show the difference in surface mass balance (SMB), ice-shelf basal mass balance
(BMB), calving flux at the front, discharge across the grounding line, and rate of change in
mass above floatation. All data are annual means.
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For West Antarctica, the t-test indicates no significant influence of external forcing on the contri-

bution to sea level rise. Nevertheless, a significant forced trend in ice-shelf basal melting has been

identified from the second half of the 20th century, suggesting that while SMB has modulated the

contribution to sea level rise, basal melting is already influenced by external forcings, either natural or

anthropogenic. The Amundsen basin alone shows similar forced trend in basal melting, but also shows

a forced SMB trend over some decades after 1950 (Tab. IV.1). However, the compensation of these

forced trends in the ocean and atmosphere drivers produces no significant sea level rise contribution

from West Antarctica before 2059.

Tableau IV.1 – Time periods of at least 10 years over which the means of the two ensembles (historical and
piControl) are significantly different for the flux of mass change rate, surface mass balance
(SMB), basal mass balance (BMB), calving and discharge according to the one-sample t-test
(result at the 95% confidence level). The calculation is done after a 3-year rolling average.

Mass change rate SMB BMB Calving Discharge

EAIS 2001-2059 1953-1982 2005-2059 2019-2059 1977-1991

1987-2059 2003-2059

WAIS x 2017-2059 1955-1998 1890-1910 1874-1910

2012-2059 1965-2059 1954-2059

Aurora basin 2006-2024 1958-1986 2015-2059 1913-1926 1883-1914

2032-2059 2012-2059 1996-2059 1999-2059

Amundsen basin 2028-2044 1958-1986 1957-2000 1958-1986 1888-1899

2012-2035 2005-2059 2012-2059 1958-2059

When we consider member 20 specifically (the only member for which the mass change rate is

within the uncertainty interval for WAIS and EAIS), the results are more significant than for the

ensemble. In WAIS, the difference between the historical run and the piControl run in mass change

rate is significantly different from zero over the periods 1860s-1880s, 1920s-1930s and 1960s-2000s

(Fig. IV.8). These periods are anticorrelated with the periods where the difference between the

historical run and the piControl run in SMB is significant, except for the 1960s, which suggests that

there is a compensation between SMB and BMB trend (same magnitude, Fig. IV.6). In EAIS, the

difference between the historical run and piControl run in mass change rate is significantly different

from zero over the period 1905-1920 and after the 1950s (Fig. IV.8). These periods are correlated

with the periods over which the difference between the historical run and the piControl run in SMB

is significant, which suggests that the mass change rate trend is primarily modulated by the SMB

trend.

4. Discussion and Conclusion

In this study, we have shown that the significance mass gain that appear in East Antarctica can

be attributed to the external forcing (natural + anthropogenic) from 2001 due primarily to the SMB

trend. In contrast, no significant mass change is simulated in West Antarctica due to a compensation

between SMB and BMB trend that both appear to be forced after ∼2015.

Hereafter, we discuss the robustness of our results and suggest future improvements.
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Figure IV.8 – Periods of 20 years over which the difference between historical and piControl runs driven by
the member 20 are significantly different from 0 for the flux of mass change rate, surface mass
balance (SMB) and basal mass balance (BMB), according to the one-sample t-test (result at
the 95% confidence level). Results are display for West Antarctica and EAIS Antarctica.

4.1. Robustness of historical ice-sheet evolution

Our results suggest that the ice-sheet model with parameters adjusted to the present-day conditions

and then initialised in 1850 leads to a plausible evolution of the ice sheet over the historical period since

no major drift is observed on the present period. The model nevertheless requires some improvement

since none of the historical simulations is in the confidence interval of all the metrics (Fig. IV.9).

Figure IV.9 – Summary of 1997-2021 mean flux values (in Gt yr-1) of surface mass balance (SMB), basal
mass balance (BMB), calving and discharge across the grounding line. These values should
be compared with the observed values from Davison et al. [2023] shown in blue (left : mean
values, right : uncertainties). 1992-2020 mean mass change rate is also display and should be
compared with the observed values from IMBIE [Otosaka et al., 2022]. Results are display
by basin, i.e., East Antarctica (EAIS), West Antarctica (WAIS) and the Peninsula (APIS) and
for each member (M1, M3, M7, M15, M20, M25, M26). The values are coloured green when
they fall within the uncertainty range of the observations and red otherwise.

These deviations can either result from biases in (i) the initial geometry or (ii) the ice-sheet

dynamics or (iii) climate forcing. The latter is addressed by using several members of the IPSL

climate model and bias corrected SMB and BMB, thus, only the first two sources are addressed here.

All of the underestimated fluxes (discharge, calving and mass change rate in particular) are sensi-

tive to ice thickness. Their underestimations may therefore result from an underestimation of the ice
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thickness of the ice sheet in 1850. This hypothesis is supported by the comparison of the ice thickness

in 2000 from observations with ice thickness from historical simulations. This comparison shows an

underestimation of the ice thickness, especially in the Amundsen sector (not shown). Furthermore,

the analysis of the grounding line migration in the Amundsen Sea sector indicates that the grounding

lines reached the 1940 presumed position [Smith et al., 2017] during the artificial regrowth, but then

retreated too early, during the relaxation phase (see Fig. IV.10). This suggests that the ice thickness

of the Amundsen sector in 1850 is not sufficient.

Figure IV.10 – Position of the grounding line in the Amundsen Sea sector. Satellites estimates of grounding
line position in 1995-2000 period [Rignot et al., 2014] are display in black. Positions of
the grounding line in 1825 and in 1850 respectively after the regrowth phase and after the
relaxation phase are shown in orange and green. Positions of the grounding line in 2000 for
the various historical simulations are display in yellow. The background colors correspond
to the BedMachine geometry mask [Morlighem et al., 2020] delimiting the grounded areas
(white), the floating areas (light blue) and the ocean (dark blue).

Discharge across the grounding line and mass change rate can also be sensitive to the dynamics of

the ice sheet. The comparison of ice thickness change rate pattern from observations [Smith et al.,

2020] with the one from historical simulations shows that the mass loss rate is largely underestimated

in West Antarctica, especially in the Amundsen sector (Fig. IV.5) on the grounded area. Brondex

et al. [2019] demonstrate that the choice of another friction law (e.g., Schoof or Budd law based on

effective pressure) would be likely to increase the flux at the grounding line and the overall mass loss

in the Amundsen Sea sector for a given initial geometry, with a greater impact within the grounded

area. Finally, the early retreat of the grounding line in the Amundsen Sea sector could be partly

linked to the extrapolation of friction coefficients in the newly grounded areas which would not be

high enough to limit the retreat.
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Based on this brief review, the first improvements should therefore consist of (i) artificially in-

creasing the ice thickness of the initial state, particularly in the Amundsen Sea sector, to delay the

grounding line retreat and increase the mass change rate, (ii) using another friction law (dependent

on the effective pressure) to improve the mass change pattern and increase the discharge across the

grounding line and (iii) extrapolating friction coefficients by another means to delay the grounding

line retreat.

For more robust historical evolution, Bradley et al. [2024] suggest also to account for both

uncertainties arising from poorly-constrained ice-sheet model parameters (e.g., friction parameters,

melt rate parameterization parameters) and from variations in climate forcing as they interact.

4.2. Robustness of time of emergence of forced trend

At present, no study has assessed the impact of external forcing directly on total Antarctic mass

loss. However, several attribution studies have investigated the influence of external forcing on at-

mospheric and oceanic variability.

We find that a forced SMB trend emerges in East Antarctica (and dominates at the continental

scale) between the 1950s and the beginning of the 1980s and then from the end of the 1980s, while

no significant forced SMB trend is detected in West Antarctica. Previdi & Polvani [2016] shows

that an SMB trend is detected in only ∼30% of the CMIP5 models over the period 1953-1982 and in

∼90% of the CMIP5 models over the 1987-2059 period (their Fig. 5). Thus, the SMB trend is largely

dependent on the selected climate model and we should therefore use other climate models for more

robust results. Based on ice-core analysis, several studies nevertheless show that a significant forced

trend in air surface temperature (hence probably in snow accumulation and SMB) does exist over

the entire continent from the 1950s [Casado et al., 2023], including in West Antarctica [Dalaiden

et al., 2022 ; Casado et al., 2023]. The forced SMB trend that we find in the IPSL-CM6A-LR climate

model is therefore consistent in East Antarctica, but probably underestimated in West Antarctica,

although a forced SMB trend exists in the Amundsen Sea sector.

Concerning basal melting, we find that a forced basal melt trend emerges in 1955 inWest Antarctica

(WAIS) and only in 2005 in East Antarctica (EAIS). The emergence of a trend in the 50s in the

WAIS is consistent with the conclusions of Dalaiden et al. [2022], who find that the deepening of

the Amundsen Sea Low (i.e., change in wind over the shelf break, which modulate the inflow of warm

Circumpolar Deep Waters into the continental shelf) is due to external forcing, and in particular to

anthropogenic forcing. This trend is also consistent with the theory developed in Holland et al.

[2022], according to which the grounding lines in Amundsen Sea sector retreated naturally in the

1940s (i.e., this was not a forced trend) and that the increasing influence of anthropogenic forcing

from the 1960s (mainly attributed to GHG emissions) may have prevented the glaciers from regaining

their former state when natural internal climate variability reversed its phase, leading the glacier into

a continuous retreat.

Several of the previously cited studies [Holland et al., 2022 ; Dalaiden et al., 2022] have attri-

buted the forced trend in surface climate changes (i.e., SMB) and in melt rate changes (i.e., BMB) in

WAIS since the 50s to an anthropogenic source rather than a natural external source, in particular
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the greenhouse gas emissions and stratospheric ozone depletion. This study can only distinguish trend

led by external forcing from trend led by natural internal variability, but cannot determine whether

the forced trend is due to human activity or natural external causes that may have been important

in the second half of the 20th century. For example, the second half of the 20th century was punc-

tuated by major volcanic eruptions [Bezymianny (Russia,1956) ; Agung (Indonesia,1963) ; St Helens

(USA,1980) ; El Chichon (Mexico,1982) ; Hudson (Chile,1991) ; Pinatubo (Philippines,1991)] and ra-

diative forcing changes resulting from such eruptions may create anomalies in the Pacific, leading to

strong El Niño event within two years [Mann et al., 2005 ; Khodri et al., 2017]. Then, such anomalies

propagate to the Amundsen Sea as a standing Rossby wave train [Steig et al., 2012] and influence

eastward wind anomalies which partly modulate the amount of relatively warm Circumpolar Deep

Water (CDW) flowing onto the continental shelf and consequently the ice-shelf basal melting.

To properly differentiate natural and anthropogenic external forcing, we first need to consolidate

our conclusions on the emergence of a forced trend by performing more simulations driven by many

other members. Indeed, a brief analysis using one less member shows that the t-test conclusions

about time of emergence are largely dependent on the number of members. Furthermore, Detec-

tion/Attribution studies using historical simulations driven by individual DAMIP forcing [Gillett

et al., 2016] could lead to a clear distinction between natural external forcing (solar activity and

volcanoes) and anthropogenic forcing (GHGs emission, ozone depletion, anthropogenic aerosols), and

even to identify which specific forcing is responsible for the observed forced trend.

5. Si vous n’avez pas le mal de mer, vous repartirez bien

pour un tour ?

Les résultats présentés au chapitre 4 sont encore préliminaires.

Plusieurs pistes d’améliorations sont envisagées dont celles de (i) réviser l’état initial de la calotte

en 1850 en permettant une plus grande épaisseur en Amundsen de façon à maintenir une ligne

d’échouage avancée plus longtemps et augmenter la perte de masse, (ii) retravailler la dynamique en

modifiant la loi de frottement pour améliorer le schéma de changement de masse et augmenter le flux

à travers la ligne d’échouage et (iii) extrapoler les coefficients de frottement par un autre moyen dans

les zones nouvellement posées afin de retarder le recul de la ligne d’échouage.

Le recours à davantage de simulations forcées par davantage de membres devrait aussi permettre

de rendre plus robustes les conclusions, et augmenterait la probabilité d’avoir un membre proche des

observations de tendances de pertes de masse actuelles.
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5. Si vous n’avez pas le mal de mer, vous repartirez bien pour un tour ?

Synthèse

Question 3 : Étant donné la variabilité interne marquée, est-on en mesure d’attribuer les pertes de

masses observées au forçage anthropique ?

L’ensemble de simulations suggère que le gain de masse significatif en Antarctique de l’Est à partir

des années 2000 peut être attribué au forçage externe (naturel + anthropique), principalement en

raison de la tendance forcée positive du bilan de masse de surface. En revanche, aucun changement

de masse significatif n’est simulé en Antarctique de l’Ouest en raison d’une compensation entre les

tendances du bilan de masse de surface et de la fonte basale qui semblent toutes deux forcées après

2015.

Cependant, ces conclusions doivent être encore consolidées. L’émergence du forçage externe est

largement tributaire du nombre de simulations et aucun membre n’est dans la gamme d’incertitudes

de l’ensemble des métriques évaluées.
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1. Conclusion

Les travaux menés durant cette thèse explorent, via la modélisation et plusieurs approches, l’in-

fluence relative du forçage anthropique et de la variabilité interne naturelle sur la perte de masse

croissante de la calotte antarctique. Les paragraphes suivants résument les éléments de réponse aux

questions soulevées à la fin du Chapitre 1 et dont le cheminement est résumé sur le schéma ci-dessous.

Figure V.1 – Schéma résumant les problématiques abordées lors de cette thèse.

Question 1 : Quelles conditions climatiques favorisent l’apport des eaux circumpolaires profondes

en mer d’Amundsen ?

L’Antarctique de l’Ouest, et plus particulièrement la région d’Amundsen, sont les principaux

contributeurs actuels de la calotte antarctique à la hausse du niveau des mers (10%). Dans cette

région, la perte de masse résulte essentiellement de la fonte sous les plateformes glaciaires induite

par l’océan en raison d’un apport d’eaux circumpolaires profondes (CDW) relativement chaudes sur

le plateau continental aux abords de la calotte. Cette fonte entrâıne à la fois un retrait de la ligne

d’échouage et un affinement des plateformes glaciaires qui affaiblissent le rôle d’arc-boutant de ces

dernières et laissent davantage les glaciers en amont s’écouler inexorablement vers l’océan. Ces ré-

gions, où persiste une forte fonte basale, semblent être les premières régions a avoir été déstabilisées,

dès les années 40s dans la région d’Amundsen et au moins depuis les années 70s dans la région

d’Aurora (abritant la plateforme de Totten) alors que les autres secteurs sont restés relativement

stables entre les années 70s et 90s. Le retrait des lignes d’échouage en Amundsen dans les années 40s

cöıncide avec un apport croissant de CDW sur le plateau continental (analyse des sédiments) et avec

un épisode El Niño particulièrement intense, mais non exceptionnel, entre 1939 et 1942 qui aurait
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entrâıné des anomalies de vent d’est au droit du talus continental en raison des fortes téléconnexions

entre la région d’Amundsen et le Pacifique tropical. Néanmoins, ces données ne permettent pas d’ar-

bitrer si les conditions préindustrielles sont compatibles avec des conditions océaniques relativement

chaudes en mer d’Amundsen ou si cette dernière a basculé dans un état chaud tardivement indiquant

possiblement l’impact de changements induits par le forçage anthropique.

Pour apporter des éléments de réponse à cette problématique, nous avons exploré, dans le cha-

pitre 2, la réponse océanique du secteur d’Amundsen à diverses perturbations atmosphériques locales

idéalisées (perturbations indépendantes des flux atmosphériques de quantité de mouvement, de cha-

leur et d’eau douce) afin d’identifier (i) sous quelles conditions climatiques la mer d’Amundsen transite

d’un état relativement froid à un état relativement chaud et inversement (ii) si les transitions opérées

sont réversibles ou non. Un ensemble de simulations a été réalisé à l’aide d’une configuration régionale

du secteur d’Amundsen du modèle NEMO pour des conditions atmosphériques s’étendant du Petit

Âge Glaciaire (LGM) aux conditions supposées de l’année 2300 sous le scénario SSP5-8.5.

Les résultats suggèrent que les conditions préindustrielles peuvent être associées, au moins de

manière intermittente, avec des conditions froides en mer d’Amundsen et de faibles taux de fonte. La

transition d’un état froid vers un état chaud se produit pour des conditions atmosphériques 0,5°C
inférieures aux conditions actuelles alors que le réchauffement présumé de l’air depuis 1850 est évalué

à environ 1°C [Masson-Delmotte et al., 2021]. Ces résultats alimentent, sans trancher loin sans

faut, le sempiternel débat qui anime la communauté quant aux conditions dans lesquelles se trouvait

la région d’Amundsen au préindustriel. Si seulement J.Dumont d’Urville, C.Wilkes ou J.Ross avaient

pu réaliser un relevé en Amundsen dans les années 1830s-1840s...

Cette étude a également été l’opportunité de remettre les flux de flottabilité sur le devant de

la scène, du moins pour les changements à l’échelle multi-décennale. En effet, le rôle direct de la

contrainte liée au vent, c’est à dire une modification de la colonne d’eau via la dynamique d’Ekman,

était largement admise, notamment parce qu’elle joue un rôle majeur à l’échelle interannuelle. A

contrario, nos résultats montrent qu’à l’échelle multi-décennale et quel que soit le flux atmosphérique

perturbé, les flux de flottabilité de surface prédominent. Ces derniers modifient largement la stratifi-

cation de la colonne d’eau en raison des perturbations induites par l’atmosphère sur le mouvement et

la production de la glace de mer à proximité du talus continental. Ces conclusions ont été confirmées,

par la suite, sur un cas avec des conditions atmosphériques plus réalistes dans l’étude de Haigh &

Holland [2024].

Enfin cette étude a été l’opportunité d’aborder le sujet de la réversibilité des transitions chaud-froid

ou froid-chaud. Toutes les transitions observées lors de cette étude sont réversibles (i.e., l’annulation

de la perturbation atmosphérique permet à l’océan de revenir à son état avant la perturbation).

Les conclusions sont cependant à considérer avec précaution car les rétroactions avec les circulations

atmosphériques et océaniques à grande échelle ou la dynamique de la calotte glaciaire ne sont pas

considérées. Des études similaires en Mer de Ross et de Weddell démontrent qu’aucune transition

n’est observée en mer de Ross et que les transitions en mer de Weddell sont réversibles malgré un

comportement d’hystérésis lié à la production d’eaux denses dans la région [Haid et al., 2023].

L’étude, quelque peu idéalisée, des conditions climatiques permettant une transition d’un état

froid à un état chaud en mer d’Amundsen ne permet pas d’arbitrer de façon robuste sur la source
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anthropique ou naturelle de la transition vers un état chaud au 20ème siècle. Qu’en est-il au 21ème

siècle ?

Question 2 : Est-ce que la variabilité interne joue un rôle considérable sur la perte de masse de la

calotte Antarctique au 21ème siècle ?

L’influence anthropique croissante sur le climat, liée notamment aux émissions de gaz à effet de

serre, pourrait suggérer que l’influence anthropique sur la perte de masse de la calotte domine au

21ème siècle, reléguant alors la variabilité interne à un rôle secondaire. D’un autre côté, l’Antarctique

est assez isolé, et certaines masses d’eau mettent plusieurs siècles avant d’atteindre le pourtour an-

tarctique. Le chapitre 3 s’est donc attaché à caractériser l’effet de cette variabilité sur la perte de

masse future de l’Antarctique.

Cette investigation est fondée sur un ensemble de simulations de contribution de la calotte au

niveau des mers, d’ici 2100 sous le scénario médian SSP2-4.5. Une configuration globale de l’An-

tarctique du modèle d’écoulement glaciaire Elmer/Ice a été forcée avec les conditions océaniques et

atmosphériques issues de plusieurs membres de trois modèles climatiques afin d’évaluer l’impact de

la variabilité interne sur la perte de masse de la calotte Antarctique.

Nos expériences suggèrent que la variabilité interne affecte la contribution de l’Antarctique à

l’élévation du niveau des mers d’ici la fin du siècle de plus de 45% à 93% (quelques centimètres) selon

le modèle climatique, soit une amplitude équivalente à celle du choix du modèle climatique. Cette

estimation est certainement sous-évaluée en raison d’une sous-estimation de la variabilité interne au

sein des modèles climatiques, en partie liée à l’absence d’interaction de la calotte avec l’océan et

l’atmosphère. Étant donné le nombre de degrés de liberté des modèles climatiques, il semble illusoire

de trouver un membre parfaitement en phase avec la variabilité interne observée parmi un ensemble

de membres relativement restreint. Ainsi, nous recommandons d’explorer l’impact de la variabilité

interne sur les projections de contribution de la calotte antarctique au niveau des mers via l’utilisation

de plusieurs membres climatiques, notamment dans le cadre des exercices d’intercomparaison ISMIP.

L’étude souligne également l’importance des effets de la variabilité interne atmosphérique sur le

bilan de masse de surface par rapport aux effets de la variabilité interne océanique sur la perte

de masse dynamique de la calotte en Antarctique de l’Est et au droit de la Péninsule, alors qu’ils

peuvent être d’amplitude similaire en Antarctique de l’Ouest. Enfin les secteurs d’Amundsen et

d’Aurora, sièges des principales pertes actuelles, apparaissent comme les secteurs les plus affectés

par la variabilité interne, ce qui ne devrait pas faciliter la détection d’un signal anthropique dans ces

régions stratégiques.

Cette étude insiste sur l’influence non négligeable de la variabilité interne au 21ème siècle. Une

nouvelle fois, ces travaux ne permettent pas de négliger les sources anthropiques ou naturelles dans la

perte de masse de la calotte. Par conséquent, ces travaux se parachèvent avec la tentative de détection

de l’influence des forçages externes par rapport à cette variabilité interne marquée dans les pertes de

masses observées.

Question 3 : Étant donné la variabilité interne marquée, est-on en mesure d’attribuer les pertes de

masse observées au forçage anthropique ?
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La variabilité interne résultant de la variabilité du Pacifique tropical ne permet pas d’expliquer, à

elle seule, la fonte persistante en Mer d’Amundsen depuis les années 40s. Parmi les autres facteurs

envisageables, l’hypothèse qui prédomine dans la communauté est que la perte de masse en Amundsen

a pu être déclenchée par la variabilité interne naturelle dans les années 40 (fort épisode El Niño), mais

que les plateformes de glace n’ont pas pu retrouver leur état antérieur en raison de la perturbation

des vents forcée par les gaz à effet de serre anthropiques depuis les années 60s et l’amincissement de

la couche d’ozone depuis les années 80s. Pour autant, les données ne permettent pas d’exclure les

scénarios basés sur l’impact de la variabilité naturelle à long-terme sur la perte de masse.

Dans le cadre du chapitre 4, l’impact de la variabilité interne naturelle à long-terme du forçage

climatique sur la perte de masse de la calotte est déterminée en forçant la configuration globale de

l’Antarctique du modèle d’écoulement glaciaire Elmer/Ice avec des forçages océaniques et atmosphé-

riques issues des simulations de contrôle préindustrielles d’un modèle climatique CMIP sur la période

1850-2059. Ces dernières ont été conçues pour simuler un état climatique en quasi-équilibre typique

des conditions du milieu du 19e siècle (i.e., avant l’influence notable anthropique) en intégrant uni-

quement la variabilité interne naturelle non forcée du système climatique et en excluant tout forçage

externe (anthropique et naturel). Ces simulations sont comparées aux simulations historiques tenant

compte de l’ensemble des forçages externes et de la variabilité interne afin de vérifier si une tendance

forcée émerge de la variabilité interne.

L’ensemble de simulations avec divers membres climatiques suggère que le gain de masse significatif

en Antarctique de l’Est peut être attribué au forçage externe (naturel + anthropique) à partir des

années 2000, principalement en raison de la tendance positive du bilan de masse de surface. Ces

conclusions sont cependant à relativiser car les observations suggèrent que l’Antarctique de l’Est est

actuellement relativement stable [gain de masse de +3± 15 Gt an-1 entre 1992 et 2020 Otosaka et

al., 2022] et le bilan de masse de surface également [Medley & Thomas, 2019]. En revanche, aucun

changement de masse significatif n’est simulé en Antarctique de l’Ouest en raison d’une compensation

entre les tendances du bilan de masse de surface et de la fonte basale qui semblent toutes deux

forcées après 2015. La dynamique au droit de la ligne d’échouage et les taux d’amincissement de nos

simulations sous-estiment la perte de masse dynamique de la calotte laissant suggérer qu’un signal

pourrait éventuellement émerger si cette dynamique était modifiée.

Ces conclusions doivent être encore consolidées. Plusieurs pistes d’améliorations sont envisagées

dont celles de (i) réviser l’état initial de la calotte en 1850 en permettant une plus grande épaisseur

en Amundsen de façon à maintenir une ligne d’échouage avancée plus longtemps, et (ii) retravailler la

dynamique en modifiant la loi de frottement et l’extrapolation des coefficients de frottement dans les

zones nouvellement posées. Le recours à davantage de simulations forcées par davantage de membres

devrait aussi permettre de rendre plus robustes les conclusions, et augmenterait la probabilité d’avoir

un membre proche des observations de tendances de pertes de masse actuelles.
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2. Perspectives

Les travaux entamés lors de cette thèse présentent à la fois certaines limitations qui pourraient

être en partie levées via l’utilisation d’un modèle couplé climat-calotte et des solutions qui devraient

faciliter l’insertion du modèle de calotte au sein des modèles climatiques (Perspective 1).

Le chapitre 4, quant à lui, ouvre la voie à des simulations historiques de l’évolution de la calotte,

susceptibles d’améliorer la représentation des tendances de pertes de masse actuelles de la calotte et

d’entrouvrir la porte à l’attribution de l’évolution de la calotte aux différents forçages, anthropiques

et naturels (Perspective 2), aujourd’hui pièce encore manquante du pourtant très fourni rapport du

GIEC.

Perspective 1 : Couplage modèle climatique - calotte

Les conclusions du chapitre 2 quant à la réversibilité des transitions entre des états froids et des

états chauds en Mer d’Amundsen et les conclusions des chapitre 3 et 4 sur l’impact de la variabilité

interne sur la contribution de l’Antarctique à l’élévation du niveau des mers sont largement altérées

par l’absence de prise en compte des rétroactions de la calotte avec son environnement direct et avec

les circulations atmosphériques et océaniques à grande échelle alors que les interactions non-linéaires

climat-calotte ont le potentiel de générer de la variabilité interne. Par exemple, plusieurs études

soulignent l’importance des rétroactions entre la géométrie de la cavité sous la plateforme de glace

et la fonte [Donat-Magnin et al., 2017 ; Holland et al., 2023 ; De Rydt & Naughten, 2024],

l’impact des flux d’eaux douces issus de la fonte basale sur la fonte elle-même [Caillet et al., 2023 ;

Haigh & Holland, 2024] ou encore la rétroaction fonte-élévation en surface [Garbe et al., 2020].

Plusieurs entraves ont limité le développement de tels modèles jusqu’à présent :

- initialisation : L’initialisation des modèles de calotte et celle des modèles couplés climat-calotte

font l’objet de nombreuses recherches [Lofverstrom et al., 2020 ; Siahaan et al., 2022], mais

il n’existe actuellement aucun consensus sur les bonnes pratiques à adopter. L’initialisation dé-

pend donc avant tout de l’objectif de l’étude. Dans le cas présenté ici, une initialisation réaliste

en 1850 est visée afin de permettre des évolutions historiques plausibles dans un objectif de

détection/attribution. L’état initial de la calotte, notamment au 19ème siècle, est encore problé-

matique en raison du nombre très restreint de données d’observations alors qu’il a été démontré

que la géométrie initiale de la calotte a un impact non négligeable sur son évolution. Les travaux

du chapitre 4 ont permis de progresser sur l’initialisation de la calotte dans les conditions préin-

dustrielles dans le cadre d’un modèle de calotte seul forcé par un modèle climatique, permettant

ainsi de lever certains verrous et de proposer des états initiaux plausibles. Cependant, il est plus

difficile de contrôler la recroissance puis l’évolution de la calotte en mode couplé du fait des

nombreux degrés de libertés. Des méthodes de calage des paramètres plus élaborées (e.g., la cali-

bration bayésienne est de plus en plus utilisée) doivent être développées pour mieux contraindre

ces modèles avec de nombreux degrés de liberté. L’état initial de l’océan (salinité, température)

est également important puisque plusieurs études montrent le comportement d’hystérésis sus-

ceptible d’influencer l’apport de CDW sur le plateau continental. L’interaction calotte-océan

complique grandement la correction de température habituellement appliquée dans les paramé-

trisations de fonte basale car le forçage océanique n’est pas connu d’avance puisque largement
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influencé par les flux d’eaux douces issus de la fonte. Une des pistes possibles serait éventuel-

lement de considérer pour la calotte les états initiaux plausibles que nous avons établis dans

le cadre du chapitre 4 et de réaliser des simulations en préindustriel avec le modèle climatique

seul en incorporant les cavités sous les plateformes de glace et une fonte paramétrée pour les

cavités les plus petites afin de faciliter l’obtention d’un état relativement stable en préindustriel

et des conditions océaniques aux abords de la calotte plus réalistes.

- biais et lacunes de représentation des modèles climatiques - atmosphère : du point de vue at-

mosphérique, le dernier rapport du GIEC conclut qu’il existe seulement une confiance moyenne

dans la capacité des modèles climatiques à simuler la climatologie de l’Antarctique et les change-

ments de bilan de masse de surface (SMB). Pour cette raison, une émulation du modèle régional

MAR forcé par les sorties de modèles climatiques a été utilisée pour estimer le SMB dans le

cadre des chapitres 3 et 4 pour forcer le modèle de calotte. Ces modèles régionaux permettent

une représentation plus fine de certains processus liés à la neige, comme la saturation des névés

par les eaux de fonte de surface ou le ruissellement en surface. Il faudrait trouver un compro-

mis entre l’amélioration de la représentation des processus physiques liés à la neige et le coût

de calcul associé. Deux solutions peuvent être envisagées, soit améliorer la représentation des

processus liés à la neige directement dans le modèle climatique, soit appliquer des corrections

lors de l’échange d’informations entre atmosphère et calotte comme réalisé dans le cadre des

chapitres 3 et 4 [Jourdain et al., subm] en prêtant attention à la conservation de la masse.

Pour obtenir des pertes de masse plausibles de la calotte, il est nécessaire que le SMB estimé

soit en adéquation avec les observations. Dans le cadre des simulations avec le modèle de ca-

lotte seul, la stratégie de calcul du SMB, considéré comme la somme d’un SMB de référence,

dont la moyenne 1995-2014 est proche des observations, et d’une anomalie de SMB déduite

d’un modèle climatique, permet de s’affranchir des biais du modèle climatique. Dans le cadre

du modèle couplé, il faut choisir les modèles climatiques les plus en adéquation avec les obser-

vations car la correction précédemment réalisée n’est pas envisageable. Ce travail de sélection

de modèle climatique a été réalisé partiellement par Agosta et al. [2022] et dans le cadre du

chapitre 3 quant aux propriétés atmosphériques au droit de l’Antarctique et de l’océan austral.

Il a été montré que certains modèles climatiques reproduisent relativement bien les conditions

climatiques actuelles, présentent une variabilité interne plutôt marquée et disposent de plusieurs

membres pour parer à la problématique de phasage de la variabilité interne. Enfin, un gain en

résolution permettrait de mieux capturer la turbulence ainsi que les épisodes de foehn qui ont

un effet non négligeable sur la fonte en surface et sur la déstabilisation des plateformes de glace.

- biais et lacunes de représentation des modèles climatiques - océan : D’un point de vue océanique,

deux problématiques majeures persistent (i) la représentation de la turbulence et (ii) l’absence

de prise en compte des flux d’eaux de fonte issus des plateformes de glace. Le déversement de

grandes quantités d’eau douce dans l’Océan austral limite la densification des eaux de surface

et affecte la circulation océanique grande échelle [Li et al., 2021], qui joue pourtant un rôle

majeur dans la régulation du climat en contrôlant le stockage et le transport de chaleur et de

carbone à travers le globe et modifie les conditions océaniques aux abords de la calotte et donc

éventuellement sa fonte. La turbulence génère de la variabilité interne et influe sur l’intrusion

des CDW sur le plateau continental, deux éléments qu’il serait nécessaire de prendre en compte

dans l’identification de l’émergence d’une tendance forcée. Suite aux recommandations CMIP6,
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certains modèles climatiques utilisent désormais une résolution de 1/4° pour leur composante

océanique. Cette résolution plus fine permet d’introduire de la variabilité chaotique via la résolu-

tion des grands tourbillons, de mieux représenter l’intrusion des CDW sur le plateau continental

et de résoudre la circulation sous certaines plateformes glaciaires. Les progrès calculatoires du

modèle NEMO (vitesse d’exécution x2.5 entre NEMO 4.0 et NEMO 5.0.beta, communication

personnelle avec Pierre Mathiot) devraient permettre d’utiliser une telle résolution. Néanmoins,

si les simulations se révèlent trop coûteuses, le recours à AGRIF (grille plus fine uniquement

dans une région donnée) permettrait malgré tout de résoudre la turbulence dans l’océan austral

et aux abords de la calotte. La région doit être cependant suffisamment grande car le transfert

d’icebergs entre les deux grilles de résolution différente n’est pas possible actuellement. Aux

abords de la calotte, il serait également intéressant de prescrire la marée qui affecte le trans-

port de CDW sur le plateau. Les cavités sous les plateformes de glace devront être ouvertes

pour permettre la circulation océanique lorsque cela est possible. Lorsque les cavités sont trop

petites, une paramétrisation de la fonte pourra être utilisée. Tout comme pour l’atmosphère, il

faut choisir les modèles climatiques les plus en adéquation avec les observations car la correction

de biais précédemment réalisée sur le modèle de calotte seul n’est pas envisageable. Ce travail

de sélection de modèle climatique a été réalisé partiellement dans le cadre du chapitre 3 quant

aux propriétés océaniques au droit de l’Antarctique et de l’océan austral.

- biais et lacune de représentation du modèle de calotte : L’étude menée au chapitre 4 montre que

les écoulements dans les zones de montagnes (Péninsule et TransAntarctique) sont extrêmement

difficiles à représenter, si bien que le bilan de masse de la Péninsule est largement faussé.

Aucune solution immédiate n’est envisagée et explique le choix du chapitre 4 de se concentrer

uniquement sur l’Antarctique de l’Est et de l’Ouest. L’exercice d’intercomparaison des modèles

de calotte ISMIP6 montre que la physique du modèle est identifiée comme la principale source

d’incertitudes. La configuration Antarctique utilisée dans cette thèse présente un gain de masse

sur la période actuelle après inversion et sans correction supplémentaire qui peut résulter des

forçages (pourtant calés pour que la moyenne 1995-2014 soit en adéquation avec les observations)

ou de la représentation de la dynamique de la calotte. Nos expériences montrent que le choix

de la loi de frottement est très important puisqu’elle affecte le retrait de la ligne d’échouage

ainsi que les pertes de masses, y compris dans les zones posées. Les lois de frottement tenant

compte de la pression effective semblent donner de meilleurs résultats et sont donc à privilégier.

Les ajustements sur la période présente ont également montré que les pertes de masse étaient

très sensibles aux choix des paramètres de viscosité et de coefficient de frottement. Il serait

intéressant de procéder à des ajustements permettant de les faire varier au cours de la simulation

pour tenir compte de la présence d’endommagement par exemple. La question du vêlage est

également à poser car sa représentation est très simplifiée dans le modèle de calotte actuellement

utilisé. Il faut définir des critères pour lesquels un iceberg est généré ainsi que sa géométrie afin

de l’introduire correctement dans le modèle océanique. La conservation du bilan de masse n’est

pas évidente dans de telles conditions.

Perspective 2 : Étude d’attribution

Le chapitre 4 suggère qu’un signal forcé semble émerger de la variabilité interne. Ainsi, ces résultats

ouvrent la voie à l’étude d’attribution permettant d’identifier les principales causes anthropiques (e.g.,
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ozone, aérosols, gaz à effet de serre) ou naturelles (e.g., volcans) de la perte de masse de la calotte,

crucial pour orienter les décisions politiques en matière d’atténuation et d’adaptation.

Mener à bien une telle étude nécessite encore de nombreux développements. En plus du couplage

climat-calotte, il est nécessaire de travailler sur l’interdépendance des forçages. Les études tradition-

nelles de détection/attribution se fondent sur des simulations historiques (1850-2014) forcées par des

forçages climatiques dont l’une des composantes du forçage externe a été retirée ou seule une des

composantes est retenue. Le climat est alors perçu comme la somme de l’ensemble des forçages pris

indépendamment. Cette hypothèse d’additivité n’est pas vérifiée à l’échelle régionale dans les zones

marquées par de fortes non-linéarités comme en Antarctique. Des méthodes alternatives basées sur

des prédicteurs non-linéaires et des réseaux de neurones devraient permettre de s’affranchir de cette

hypothèse d’additivité et de prendre en compte des interactions plus complexes entre les forçages.

Cependant, ces méthodes sont en cours de développement et nécessitent des données suffisamment

robustes pour entrâıner le réseau de neurones.

Afin de progresser sur la détection/attribution et sur le couplage climat-calotte, il semble essentiel

que l’ensemble des acteurs, ingénieurs et modélisateurs du climat (océan, atmosphère) et de la calotte

soient impliqués afin de pouvoir arbitrer sur les meilleures stratégies à adopter. A noter également que

le couplage climat-calotte ne doit pas se substituer systématiquement à la modélisation de la calotte

forcée par les modèles climatiques. En effet, leur moindre coût permet de réaliser de plus grands

ensembles, d’explorer plus facilement certaines incertitudes et de poursuivre le développement de la

physique des modèles de calotte, principale source d’incertitudes identifiée.

Pour conclure, je compléterais la citation d’A.Einstein qui ouvre ce manuscrit par : plus je résous

des problèmes, plus je réalise que de nouveaux apparaissent.
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1. Évaluation de la configuration régionale du modèle

NEMO

Cette Annexe décrit l’évaluation de la configuration régionale NEMO utilisée dans le cadre du

chapitre 2. Le modèle permet de reproduire relativement bien le cycle de la glace de mer, la fonte basale

(hormis sous la plateforme de Getz, non considérée dans l’étude) ainsi que les profils de température et

de salinité au droit du plateau continental. Le modèle présente cependant une variabilité océanique

trop peu marquée au droit de la plateforme de Pine Island. Il semble que la modification de la

concentration maximale de la glace de mer [Mathiot & Jourdain, 2023] et l’utilisation de la version

4.3 de NEMO [Kittel et al., prep] améliore la représentation de cette variabilité.

Overview

This Annexe describes the calibration and evaluation of the reference simulation. It includes a

description of both the observational data sets used to validate the configuration (see Section S1)

and sensitivity experiments carried out in this study (see Section S2 and Table S1). The evaluation

of these sensitivity experiments is made through the analysis of sea-ice extent (see Section S3 and

Figure S1), temperature profiles (see Section S4 and Figure 2) and basal melt rates (see Section S5

and Figure S3). Interannual and decadal variability are evaluated in Section S7 (see Figure S4 and

S5).

S1. Observational Data Sets

The model is evaluated over the period 2012-2018 (1994-2018 for the interannual variability)

through a comparison with available observational datasets relative to sea-ice concentration, tempe-

rature and salinity profiles, and ice-shelves melt rates.

We used 1607 Conductivity-Temperature-Depth (CTD) profiles collected during summer campai-

gns from 1994 to 2018 [Dutrieux et al., 2014 ; Heywood et al., 2016 ; Jenkins et al., 2018] to

evaluate the simulated temperature field. Individual CTD profiles are interpolated vertically onto the

75 vertical levels of our model configuration. The comparison to CTD data is performed by sampling

model outputs in space (nearest profile) and time (linear interpolation between monthly outputs)

following the actual CTD station distribution.

To evaluate the simulated sea-ice cover, the model outputs are compared to the NOAA/NSIDC

Climate Data Record (CDR) of the Passive Microwave Sea-Ice Concentration dataset, version 4

[Meier et al., 2022], which provides daily and monthly estimates of sea-ice concentration in the

polar regions for the period 1987-2020 on a 25 × 25 km stereographic grid. The observational data

are interpolated onto the model grid and only concentration values above 0.15 are considered in both

the model and observations due to observational uncertainties for lowest concentrations.

Finally, the simulated mean ice-shelf basal melt rates over the period 2012-2018 are compared to

estimates based on satellite observations [Adusumilli et al., 2020] and complete mass loss time series

to both satellite [Depoorter et al., 2013 ; Rignot et al., 2013 ; Shean et al., 2019 ; Adusumilli

et al., 2020] and oceanographic estimates [Dutrieux et al., 2014 ; Jenkins et al., 2018].
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S2. Description of the sensitivity experiments

Preliminary to our main study, several sensitivity experiments were carried out in order to improve

the fidelity of the model, in particular its ability to correctly represent ice-shelf basal melting. Their

main characteristics are detailed in Tab. S1. In view of the shortcomings of the initial simulation (INI-

TIAL), we explored three distinct ways to improve the representativeness of the model : (i) vertical

mixing parameterization, (ii) forcing, and (iii) parameterization of melting under ice shelves.

The diffusivity and vertical turbulent viscosity coefficients are derived from a turbulent closure

model that does not allow the thermocline depth to be represented correctly, particularly in the

Southern Ocean [Rodgers et al., 2014]. The thermocline is often too shallow in summer and when

it is windy, as observed in INITIAL. To compensate for the lack of representation of some processes,

an ad hoc parameterization exists in NEMO [see “TKE scheme” in Madec & NEMO-team, 2016]

to inject an amount D of additional turbulent kinetic energy below the mixed layer, with D defined

as :

D = (1− fi) frese
− z

hτ (.1)

where fi is the sea-ice concentration, fr the fraction of surface turbulent kinetic energy penetrating

below the mixed layer, es the surface boundary condition of the turbulent kinetic energy (diagnosed by

the TKE scheme), z the depth, and hτ the vertical mixing length scale. To deepen the thermocline, we

modify the fr parameter in EFR by taking the maximum value suggested by Madec [2008] ; Heuzé

et al. [2015]. In HTAU, we modify the vertical mixing length to hτ = 60m, which is appropriate for

high latitudes [Rodgers et al., 2014].

One of the main sources of divergence between our simulations and the observations is due to

uncertainties in the forcing. We tested the model sensitivity to oceanic and atmospheric forcing. The

BDY experiment includes the correction of oceanic lateral boundaries to match the World Ocean

Atlas 2018 seasonal climatology [Garcia et al., 2019], and BDY + HTAU + FORCING takes into

account another atmospheric reanalysis product, DFS5.2 [Dussin et al., 2016]. The BDY + HTAU

is a combination of the changes made both in BDY and HTAU.

Finally, in order to improve the basal melt rates, especially under Getz, Thwaites and Pine Island

ice shelves, several corrections are explored. BDY + HTAU + GAMMA corrects basal melt rates

through a modification of the heat and salt exchange coefficients (ΓT and ΓS , respectively). According

to Jourdain et al. [2017], melt rates are proportional to Γ1.25 where Γ is the heat/salinity exchange

coefficient. Since melting under Getz was too high by about 1/3, the coefficients were multiplied by
2
3

1
1.25 to reduce the melt rate by one third. The partial collapse of Thwaites Ice Shelf in 2015 altered

the topography significantly. To assess the influence of topography on the melt rates under Thwaites

Ice Shelf, the Rtopo2 topography [Schaffer et al., 2016] prior to the collapse of the ice shelf is used

in BDY + HTAU + GAMMA + TOPO.

S3. Evaluation of the sensitivity experiments : Sea-ice extent

The sea-ice cover analysis gives an insight into the seasonal variability (CTD profiles are collected

only in austral summer and basal melt rates are often estimated over several years). In all our

simulations, the seasonal variability is well represented (Fig. .2) although the simulated summer and

winter extrema differ from those in the NOAA/NSIDC climatology. Sea-ice extent is very sensitive
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Tableau .1 – Characteristics of sensitivity experiments used for model calibration (different terms are defined
in section 1)

Simulation Name fr hτ Boundaries ΓT ΓS Topo Forcing

INITIAL 0.05 hτ (ϕ) - 2.21 10−2 6.19 10−4 BedMachine JRA55

EFR 0.10 hτ (ϕ) - 2.21 10−2 6.19 10−4 BedMachine JRA55

BDY 0.05 hτ (ϕ) WOA18 Correction 2.21 10−2 6.19 10−4 BedMachine JRA55

HTAU 0.05 60m - 2.21 10−2 6.19 10−4 BedMachine JRA55

BDY + HTAU 0.05 60m WOA18 Correction 2.21 10−2 6.19 10−4 BedMachine JRA55

BDY + HTAU +
GAMMA

0.05 60m WOA18 Correction 1.60 10−2 4.48 10−4 BedMachine JRA55

BDY + HTAU +
GAMMA + TOPO

0.05 60m WOA18 Correction 1.60 10−2 4.48 10−4 RTopo2 JRA55

BDY + HTAU +
FORCING

0.05 60m WOA18 Correction 2.21 10−2 6.19 10−4 BedMachine DFS5.2

to lateral boundary conditions. The correction of lateral boundaries to the World Ocean Atlas 2018

(BDY) results in an overestimation of the sea-ice extent (+35% in austral summer and +17% in

winter), which hides an overestimation in the deep ocean and an underestimation in front of the ice

shelves. The sea-ice extent is also sensitive to the stratification of the water column (HTAU). The

change in vertical mixing leads to an underestimated sea-ice extent (-2% in austral summer -16% in

winter). The choice of atmospheric forcing impacts mostly the summer sea-ice cover, while changes

in the vertical mixing parameter fr, topography, and heat and salt exchange coefficients do not affect

the sea-ice extent.
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Figure .2 – Variability of the sea-ice extent over the period 2012-2018 for all the sensitivity experiments. As
a reminder, only areas of sea-ice concentration greater than 0.15 were considered for the sea-ice
extent estimation. The observations correspond to the NOAA/NSIDC Climate Data Record of
Passive Microwave Sea-Ice Concentration dataset.

S4. Evaluation of the sensitivity experiments : Temperature and salinity profiles
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The CTD profiles measured in front of the Pine Island–Thwaites and Dotson–Getz ice shelves

suggest a different flow pattern between the western and eastern continental shelf, consistent with

Wåhlin et al. [2012] ; Dotto et al. [2019]. The water below the thermocline is generally 0.5°C
warmer in the Pine Island–Thwaites area where CDW onshore flow is stronger.

In front of the Pine Island–Thwaites ice shelves, INITIAL overestimates the subsurface tempera-

ture (0-400m) by 1°C and the bottom temperature (800-1200m) by 0.5°C, and the thermocline is

too shallow by 200m (Fig. .3). The correction of lateral ocean boundary conditions (BDY) results in

a significant change in the water column of the deep ocean. As the near-bottom temperature is essen-

tially determined by the oceanic conditions at the shelf break, this correction lowers the temperature

by about 0.5°C and thus approaches the observations in the lower part of the water column (devia-

tion from observations less than 0.2°C below 600m), although the thermocline is still too shallow.

The increased vertical mixing length scale (HTAU experiments) lowers the overestimated thermocline

depth. Above 500m, the temperature is lowered by an average of 0.5°C, but it is still higher than the

CTD profiles (0.5°C on average). The other sensitivity tests have little impact on the temperature of

the water column (0.2°C down to 300m).

Concerning Dotson–Getz ice shelves, INITIAL overestimates the bottom temperature (800-1200 m)

by 0.5°C, and the thermocline is again too shallow by 200m (Fig. .3). The correction of lateral ocean

boundary conditions (BDY experiments) lowers the temperature by about 0.5°C, resulting in a devia-

tion from observations of less than 0.2°C. The increased vertical mixing length scale (HTAU) lowers

the overestimated thermocline depth by 100m, but has also an impact on near bottom temperature

as does the change in the values of the heat and salt exchange coefficients.

The salinity profiles of the sensitivity experiments are generally close to the observational range

(Fig. .3). The salinity in the upper 400m is too low in the absence of lateral boundary corrections

(see Dotson and Getz for the experiments that do not have “BDY” in their names), and generally too

high for decreased ocean–ice exchange velocities (GAMMA experiments). The salinity is generally

too high in the 400-700m layer, explaining an under-estimated halocline and thermocline depth. This

mid-depth salinity bias is slightly reduced in the HTAU experiments.

S5. Evaluation of the sensitivity experiments : Basal melt rates

We evaluate our basal melt rates by comparing them to satellite data estimates from Adusumilli

et al. [2020] despite large uncertainties. Simulated cavity melt rates are underestimated for Pine Island

and Thwaites (-30% and -77%, respectively for BDY + HTAU), although the vertical temperature

distribution is overestimated by 0.5°C in front of these ice shelves, and overestimated for Abbot,

Cosgrove, Crosson, Dotson and Getz (74%, 145%, 41%, 301%, and 119%, respectively for BDY +

HTAU) (see Fig. .4). Due to proportionality, a unique modification of the melt rates (BDY + HTAU

+ GAMMA) does not improve the overall results. Thus, we prefer to keep the original heat and salt

exchange coefficients (ΓT and ΓS) in order to simulate correct melt rates for Pine Island rather than

Getz ice shelf, which was already problematic when setting up NEMO’s cavity module [Mathiot

et al., 2017b]. The gain from the change in ice topography at Thwaites (BDY + HTAU + GAMMA

+ TOPO) is negligible.

S6. Conclusion on the sensitivity experiments
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Figure .3 – Mean conservative temperature (upper panels) and absolute salinity (lower panels) profiles in
front of Pine Island and Thwaites (left), Dotson (middle), and Getz (right) ice shelves for all the
sensitivity experiments. The model profiles are co-located in space and time to the CTD profiles
collected during austral summer campaigns from 2012 to 2018.
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Figure .4 – 2012-2018 mean basal mass loss under various Amundsen Sea ice shelves for all the sensiti-
vity experiments. Simulated basal mass losses are compared to the 2010-2018 estimates from
Adusumilli et al. [2020]

We selected the simulation (BDY + HTAU) as the reference simulation from which simulations

with perturbations were built. The reference simulation captures well the seasonal variability with

an average sea-ice extent error in austral summer and winter, of, respectively, 31% and 6%. The

temperature and salinity between 700 and 1200m depth are reasonably well represented on the shelf

(deviation from observations of less than 0.2°C and 0.1 g kg−1, respectively). The pycnocline is still

too shallow, which corresponds to temperature and salinity biases between 300m and 600m of about

+0.5°C and +0.2 g kg−1, respectively. Simulated basal melt rates are underestimated for Pine Island

and Thwaites (-30% and -77%, respectively), and overestimated for Abbot, Cosgrove, Crosson, Dotson

and Getz but these melt rates are sensitive to chosen atmospheric forcing.

S7. Evaluation of the interannual and decadal variability

After the correction and tuning of our model based on the mean state, it seems important to

evaluate the amplitude and timing of interannual to decadal variability in the reference simulation

as it can inform on the way to interpret our perturbation experiments.

First of all, our reference reproduces relatively well the interannual variability of the yearly maxi-

mum sea-ice extent in austral winter with, for example, low maximum sea-ice extent in the austral

winter of 2016 versus large maximum sea-ice extent in the austral winter of 2017 and 2018 (see purple

line in Fig. .2). The amplitude of interannual variability in the yearly minimum sea-ice extent, at the

end of the austral summer, is nonetheless larger than in the observations.

Our simulations are able to reproduce most of the interannual variability of temperature and

salinity profiles that was reported by Jenkins et al. [2018] in front of the Dotson ice shelf (Fig. .5c,d).

The interannual variability of Dotson ice shelf melt rates is also in good agreement with the estimates

by Jenkins et al. [2018] if we consider the simulation with air colder than the reanalysis by 0.5°C
[typical bias of reanalyses in this region according to Jones et al., 2016] or the precipitation reduced
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by 30% (Fig. .6e). In contrast, our simulations are not able to reproduce the interannual variability

of temperature and salinity (Fig. .5a,b) and melt rates (Fig. .6b) of Pine Island ice shelf, they have

barely any interannual variability. The reason for this is currently unknown, but may involve local

forcing according toWebber et al. [2017] and Zheng et al. [2022] and probably a poor representation

of the Pine Island Bay polynya. The comparison to the 5-year mooring data of [their Fig. 2c Webber

et al., 2017] confirms this lack of interannual variability near Pine Island (not shown).
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Figure .5 – (a-b) Conservative temperature and absolute salinity profiles at Pine Island ice front from the
CTD measurements of Dutrieux et al. [2014] (solid) and from our REF simulation co-located
with CTDs (dashed), (c-d) Conservative temperature and absolute salinity profiles at Dotson ice
front from the CTD measurements of Jenkins et al. [2018] (solid) and from our REF simulation
co-located with CTDs (dashed)
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Figure .6 – Mass loss time series for Pine Island and Dotson Ice Shelves in our REF (black), TEMP-0.5°C
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2. Évaluation de la configuration Antarctique du modèle

Elmer/Ice

Cette Annexe apporte des précisions sur le développement de la configuration Antarctique El-

mer/Ice utilisée dans le cadre des chapitres 3 et 4.

La configuration Antarctique initiale a été développée dans le cadre du projet TiPACCs [Hill et al.,

2023] puis retravaillée pour que je puisse l’utiliser dans le cadre de ma thèse. Les améliorations de la

configuration ont cöıncidé avec l’exercice d’inter-comparaison ISMIP6-2300 et a donc été l’opportunité

de participer à cet exercice [Seroussi et al., 2024] très utile pour la communauté.

L’amélioration de la configuration a impliqué de nombreuses personnes, Fabien Gillet-Chaulet et

Pierre Mathiot ayant particulièrement oeuvré à son développement et au succès de la participation

à ISMIP6-2300. Les nombreux développements en parallèle ont nécessité l’utilisation de GitHub. La

configuration est désormais disponible sur cette plateforme et ouverte à l’ensemble de la communauté.

En plus d’ISMIP6, une collaboration avec une autre équipe de chercheurs utilisant Elmer/Ice et

ayant participé également à ISMIP6-2300, est en cours. Elle traite de l’impact de la pression de l’eau

sous-glaciaire sur les projections de contribution de l’Antarctique au niveau des mers [Zhao et al.,

prep].

La configuration Antarctique fait toujours l’objet de nouveaux développements au fil des études

(loi de fonte, méthode de calage, initialisation, loi de frottement...). La figure .7 détaille les principales

contributions (non exhaustif).

Ce travail de développement est difficilement valorisable mais au combien utile pour la commu-

nauté. Il a néanmoins été très enrichissant d’un point de vue technique et l’occasion de travailler en

étroite collaboration avec de nombreuses personnes.

Figure .7 – Contribution au développement de la configuration Antarctique Elmer/Ice. x : contribution mo-
dérée, xx : contribution moyenne, xxx : contribution importante.
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Hawking, Stephen (2020). “Une brève histoire du temps”. Vol. 256. Flammarion.

Hazel, Julia E & Stewart, Andrew L (2020). “Bistability of the Filchner-Ronne Ice Shelf Cavity Circulation

and Basal Melt”. Journal of Geophysical Research : Oceans. Vol. 125. no. 4, e2019JC015848.

Hellmer, Hartmut H., Kauker, Frank, Timmermann, Ralph, Determann, Jürgen & Rae, Jamie (2012).

“Twenty-first-century warming of a large Antarctic ice-shelf cavity by a redirected coastal current”.

Hellmer, Hartmut H., Kauker, Frank, Timmermann, Ralph & Hattermann, Tore (2017). “The fate of

the Southern Weddell sea continental shelf in a warming climate”. Journal of Climate. Vol. 30. no. 12.

Henley, Benjamin J, Gergis, Joelle, Karoly, David J, Power, Scott, Kennedy, John & Folland, Chris K

(2015). “A tripole index for the interdecadal Pacific oscillation”. Climate dynamics. Vol. 45, p. 3077-3090.
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surface conditions and potential for ice shelf hydrofracturing from 1850 to 2200”. EGUsphere.

135
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Shepherd, Andrew, Simon, Erika, Smith, Robin S., Straneo, Fiammetta, Sun, Sainan, Trusel, Luke

D., Breedam, Jonas Van, Van De Wal, Roderik S.W., Winkelmann, Ricarda, Zhao, Chen, Zhang,

Tong & Zwinger, Thomas (2020). “ISMIP6 Antarctica : A multi-model ensemble of the Antarctic ice sheet

evolution over the 21st century”.

Seroussi, Hélène, Nowicki, Sophie, Simon, Erika, Abe-Ouchi, Ayako, Albrecht, Torsten, Brondex, Ju-

lien, Cornford, Stephen, Dumas, Christophe, Gillet-Chaulet, Fabien, Goelzer, Heiko et al. (2019).

“initMIP-Antarctica : an ice sheet model initialization experiment of ISMIP6”. The Cryosphere. Vol. 13.

no. 5, p. 1441-1471.

Seroussi, Hélène, Pelle, Tyler, Lipscomb, William H, Abe-Ouchi, Ayako, Albrecht, Torsten, Alvarez-

Solas, Jorge, Asay-Davis, Xylar, Barre, Jean-baptiste, Berends, Constantijn J, Bernales, Jorge et

al. (2024). “Evolution of the Antarctic Ice Sheet over the next three centuries from an ISMIP6 model

ensemble”. Earth’s Future. Vol. 12. no. 9, e2024EF004561.

Seroussi, Hélène, Verjans, Vincent, Nowicki, Sophie, Payne, Antony J, Goelzer, Heiko, Lipscomb,

William H, Abe Ouchi, Ayako, Agosta, Cécile, Albrecht, Torsten, Asay-Davis, Xylar et al. (2023).

“Insights on the vulnerability of Antarctic glaciers from the ISMIP6 ice sheet model ensemble and associated

uncertainty”. The Cryosphere Discussions. Vol. 2023, p. 1-28.

Shean, David E, Joughin, Ian R, Dutrieux, Pierre, Smith, Benjamin E & Berthier, Etienne (2019). “Ice

shelf basal melt rates from a high-resolution digital elevation model (DEM) record for Pine Island Glacier,

Antarctica”. The Cryosphere. Vol. 13. no. 10, p. 2633-2656.

143
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