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Résumé

La fonte progressive de la glace de mer de l’océan Arctique, principalement induite
par les émissions anthropiques de gaz à effet de serre, engendre des conséquences notables
sur le climat de l’hémisphère Nord. Ces impacts vont au-delà de la simple augmentation
des températures atmosphériques, englobant également des modifications substantielles
des régimes climatiques des hautes et moyennes latitudes. Ce mémoire se penche sur les
différentes répercussions potentielles de cette fonte sur les conditions climatiques des hautes
et moyennes latitudes de l’hémisphère Nord. De plus, il explore la linéarité temporelle
des réponses de divers paramètres climatiques face à la réduction de l’étendue de la
glace de mer arctique. Pour répondre à ces deux problématiques, des simulations des
réponses climatiques face à la perte de glace de mer arctique ont été réalisées par le modèle
HadGEM3-GC3.1-MM. Ces simulations ont été menées sur la base d’un futur présentant
un réchauffement global moyen en surface de 2°C par rapport à la fin de l’ère préindustrielle
(1850). L’analyse des résultats a mis en évidence des téléconnexions complexes affectant
plusieurs régions. C’est durant la saison hivernale que les effets de la fonte de la glace
de mer arctique sur le climat sont les plus prononcés, tant dans les régions directement
touchées par cette perte que dans des régions éloignées des latitudes moyennes. De plus, il
a été découvert une non-linéarité temporelle de la réponse de divers paramètres climatiques
à la fonte de la glace de mer, indiquant qu’une amplification des réponses climatiques face
à une même perte de glace de mer a eu lieu au fil du temps. Cependant, en raison de
la complexité inhérente au système climatique et des incertitudes associées aux modèles
climatiques, une interprétation prudente de ces résultats est de rigueur.
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Introduction

L’océan Arctique connaît aujourd’hui une diminution progressive de l’étendue de sa
glace de mer, avec un taux annuel moyen de -4% par an (Smith et al., 2019). Cette fonte
est causée par deux phénomènes : la variabilité interne du climat et des facteurs externes
du système climatique (IPCC, 2019 ; Cohen et al., 2020). Si la variabilité interne du
climat est observée depuis toujours sur Terre, ce n’est pas le cas des facteurs externes
correspondant aux différents types de forçages climatiques (naturels ou non). Les récents
forçages anthropiques sont, aujourd’hui, l’origine de nombreuses conséquences climatiques.
À titre d’exemple, entre la fin du passé pré-industriel (1850) et 2019, les émissions an-
thropiques cumulées de CO2 ont atteint 2400 ± 240 GtCO2 (IPCC, 2022). Ces émissions,
ajoutées aux émissions anthropiques de CH4 et de N2O, contribuent à l’augmentation des
températures atmosphériques de surface. Cela provoque alors des flux de chaleur entre
l’atmosphère et l’océan qui sont régulés par la fonte de la glace de mer. Environ la moitié
de la perte de l’étendue de glace de mer arctique serait causée par ces émissions, le reste
étant lié à la variabilité interne du système climatique (IPCC, 2019).

Le taux de fonte de la glace de mer arctique s’est accéléré au cours des dernières décennies.
Le taux de fonte le plus important, soit -83000 km2/an, a été observé spécifiquement au
mois de septembre entre 1979 et 2018 (IPCC, 2019). Cette accélération de la fonte de
la glace de mer n’est pas uniquement due à l’augmentation des émissions de gaz à effet
de serre. En effet, des rétroactions positives engendrent une amplification de la fonte au
fur et à mesure que la glace disparaît. Une rétroaction pouvant servir d’exemple clé est
celle de l’albédo-glace. La perte de glace de mer réduit l’albédo de surface, conduisant
à une absorption plus importante d’énergie solaire, réchauffant la surface de l’océan et
accélérant par conséquent la fonte de la glace de mer. De fait, le réchauffement arctique
est presque trois fois plus important que le réchauffement observé dans le reste du monde
et ce phénomène porte le nom d’amplification arctique, ’AA’ (You et al., 2021 ; IPCC,
2019 ; Rantanen et al., 2022). L’AA a donc comme principale conséquence la fonte
de la glace de mer arctique. Cependant, elle provoque également la fonte de la calotte
glaciaire du Groenland, qui a enregistré une perte totale de masse de -267 ± 3 Gt/an
entre 2002 et 2019 (You et al., 2021). Cette importante perte de glace contribue éga-
lement à une forte réduction de l’albédo et participe donc aussi à l’AA. Finalement,
l’ensemble du pergélisol dans la région arctique connaît une expansion notable de la
superficie de ses zones actives, parallèlement à une intensification de leur dégel. La fonte
de ces pergélisols est une préoccupation majeure, notamment en raison des importantes
quantités de méthane qu’elle peut libérer dans l’atmosphère (IPCC, 2019 ; You et al.,
2021). Toutes ces conséquences favorisent finalement des changements profonds dans les
écosystèmes arctiques, tant pour la flore que pour la faune (IPCC, 2019 ; You et al., 2021).
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La fonte de la glace de mer a donc pour conséquence et pour cause le réchauffement
des régions arctiques. Cependant, elle engendre également d’autres conséquences impor-
tantes. Tout d’abord, la fonte de la glace de mer entraîne la disparition de l’habitat
d’espèces qui en dépendent, telles que l’ours polaire et le phoque. De plus, cela conduit à
l’apparition de nouvelles voies navigables qui ont un impact sur les activités des régions
locales (chasse, approvisionnement, tourisme, recherche, etc.) ainsi que sur les activités
des régions éloignées (transport maritime, pêche, extraction de minéraux, etc.) (Guemas
et al., 2014 ; Andersson et al., 2021). Par ailleurs, la fonte de la glace de mer et des
glaciers contribue à l’apport croissant d’eau douce, ce qui diminue la densité de la couche
océanique de surface en Arctique. À long terme, cela pourrait perturber la circulation
méridienne de retournement de l’Atlantique (AMOC 1) ainsi que la chaîne alimentaire qui
en dépend.

Une dernière conséquence majeure de la fonte de glace de mer arctique est la modi-
fication des régimes climatiques des hautes et moyennes latitudes boréales engendrée par
l’existence de plusieurs téléconnexions. Un cas de téléconnexion déjà observé aujourd’hui
est le phénomène du "warm Arctic–cold Siberia" (Jung et al., 2020). En effet, de récents
événements d’hivers particulièrement froids en Sibérie seraient liés à la fonte de la glace de
mer arctique. D’autres téléconnexions impliquant principalement la circulation atmosphé-
rique de la troposphère, mais également de la stratosphère sont envisagées (Marshall
et Plumb, 2007 ;Overland et al., 2015 ; Coumou et al., 2018 ; Cohen et al., 2018 ;
Screen et al., 2022). Il est donc essentiel d’effectuer des projections climatiques futures en
tenant compte de la perte de glace de mer arctique afin d’évaluer ses conséquences sur les
populations humaines, animales et végétales des moyennes et hautes latitudes. Ces prédic-
tions permettront de mieux appréhender les impacts potentiels sur ces écosystèmes fragiles.
Cependant, l’existence et la compréhension des diverses téléconnexions sont actuellement
encore sujettes à un débat intense et font l’objet de nombreuses études (Coumou et al.,
2018 ; Cohen et al., 2018 ; Screen et al., 2022).

Ce mémoire analyse dans un premier temps les différentes réponses des variables cli-
matiques aux moyennes et hautes latitudes de l’hémisphère Nord face à la perte de glace
de mer arctique. En outre, étant donné la complexité du système climatique, l’hypothèse
d’une non-linéarité temporelle des réponses des variables est envisagée. L’étude de la
non-linéarité permettrait de déterminer des informations précieuses quant à la compréhen-
sion des relations entre composantes climatiques, mais également à propos des seuils de
non-retour. Les seuils de non-retour sont des points de basculement pouvant être atteints
par l’humanité en termes d’émissions de GES 2. Ces seuils sont très importants dans
le contexte de transition climatique. Ainsi, ce mémoire examine également la linéarité
temporelle de la réponse climatique à la fonte de la glace de mer. Il a donc l’objectif
de répondre à deux questions de recherche primordiales : Quels sont les impacts de la
fonte de la glace de mer arctique sur le climat futur des moyennes et hautes latitudes de
l’hémisphère Nord ? Est-ce que les réponses atmosphériques sont linéaires face à l’intensité
de perte de glace de mer arctique au fil du temps ?

1. Atlantic Meridional Overturning Circulation
2. Gaz à effet de serre
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Pour répondre à ces questions, des simulations climatiques ont été réalisées à l’aide
du modèle HadGem3.1-MM dans le cadre du projet PAMIP, ’Polar Amplification Mo-
del Intercomparison Project’. Ces simulations sont construites à l’aide de 3 expériences
différentes. Ces expériences forcent le modèle à simuler des réponses climatiques pour 3
concentrations de glace différentes représentant le passé pré-industriel, le présent et le futur.
Par exemple, pour la période future, une concentration de glace de mer dans un contexte
atmosphérique augmenté de 2°C par rapport à l’ère pré-industrielle a été utilisé par le
modèle. Pour répondre à chaque question de manière pertinente, des analyses spécifiques
ont été réalisées. Pour les deux questions, des différences entre les résultats des simulations
sont calculées et cartographiées. L’évolution des réponses climatiques au fil du temps et
leurs disparités spatiales peuvent alors être analysées.

Ce mémoire commence avec la revue de la littérature sur l’AA et sur les différentes
téléconnexions entre la fonte de glace de mer arctique et les conditions climatiques des
moyennes et hautes latitudes. Ce chapitre est ensuite suivi de la méthodologie décrivant le
modèle utilisé, les expériences et le traitement des données. Finalement, il est suivi d’un
chapitre regroupant les résultats et la discussion.
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Chapitre 1

Revue de la littérature

1.1 Amplification arctique
L’Arctique, région définie par le cercle polaire au-delà de 66.45°N, subit un réchauffe-

ment qui se distingue de celui du reste du globe. Au cours des deux dernières décennies,
cette région a enregistré un réchauffement deux à trois fois plus prononcé que la moyenne
mondiale (Fig.1.1) (You et al., 2021 ; IPCC, 2019 ; Rantanen et al., 2022). L’augmen-
tation moyenne des températures en Arctique est de +0.71°C par décennie entre 1979
et 2020, contre +0.29°C par décennie pour l’ensemble de l’hémisphère Nord (You et al.,
2021). Ce phénomène, connu sous le nom d’amplification polaire, est spécifique à l’Arctique
(Overland et al., 2016). Si l’Antarctique a connu des fluctuations de son étendue de glace
de mer (augmentation et diminution), elle devrait également subir l’amplification polaire
dans le futur (Smith et al., 2019). De fait, l’amplification en Antarctique est ralentie par
la forte absorption d’énergie dans l’océan Austral.

Figure 1.1 – Augmentation des températures atmosphériques de surface (a) et de leur moyenne zonale
(b) sur base des observations moyennées de la période 2010-2020 par rapport aux observations moyennées
de la période 1980-1990 (a). Provient de Casagrande et al. (2021).
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L’AA est causée par des mécanismes physiques locaux et éloignés. Ces mécanismes
physiques, qui forment en réalité des boucles de rétroactions, sont assez complexes et
font encore l’objet de débats scientifiques. Les principales rétroactions radiatives sont les
suivantes ;

Le premier mécanisme concerne la rétroaction de l’albédo-glace. La fonte et la dispa-
rition de la glace diminuent l’albédo de surface, ce qui augmente la quantité d’énergie
solaire absorbée par l’océan. Par la suite, l’énergie emmagasinée dans l’océan va être
transmise vers l’atmosphère (lors de refroidissement atmosphérique), provoquant un ré-
chauffement de la basse troposphère. De plus, la fonte de la neige recouvrant la glace
de mer peut engendrer la formation de bassins de fonte qui amplifient la rétroaction de
l’albédo (Goosse et al., 2018).

Le deuxième mécanisme concerne la rétroaction de Planck. La rétroaction de Planck
se réfère au principe selon lequel le flux de rayonnement infrarouge émis par la Terre
augmente en réponse au réchauffement climatique. D’après la loi de Stefan-Boltzmann,
l’émission de rayonnement infrarouge par la surface de la Terre (considérée comme un corps
noir) est directement proportionnelle à la quatrième puissance de la température de ce
corps noir, en l’occurrence la Terre (Kingston, 1995). Par ailleurs, le réchauffement n’est
pas uniforme à la surface de la Terre. Alors que la rétroaction de Planck est une rétroaction
négative aux moyennes et basses latitudes, elle est perçue comme une rétroaction positive
aux hautes latitudes. En effet, pour un même forçage radiatif, la surface terrestre aux basses
latitudes émettra plus de rayonnement vers l’espace que la surface de la Terre en région arc-
tique. Cela est donc causé par le fait que la surface terrestre (le corps noir) soit plus froide
aux hautes latitudes (Smith et al., 2019). Cette rétroaction explique par conséquent que la
perte de rayonnement infrarouge émis par la Terre sera plus importante aux basses latitudes
qu’aux hautes latitudes. La rétroaction de Planck est la rétroaction la plus importante
pour l’AA, suivie de celle de l’albédo (Pithan et Mauritsen, 2014 ; Goosse et al., 2018).

Le troisième mécanisme est celui de la rétroaction liée au gradient vertical de température.
La particularité de la région arctique est que son réchauffement se fait principalement
dans la basse troposphère contrairement à la région des moyennes latitudes, où le réchauf-
fement se fait dans la haute troposphère. Cela engendre le renforcement de l’inversion des
températures en altitude. La couche limite en altitude est alors plus stable, ce qui entraîne
des difficultés de convection venant de la basse troposphère. Par conséquent, l’existence de
cette couche d’inversion conduit à une réduction du couplage basse et haute atmosphère.
Cela induit l’emprisonnement des longues longueurs d’ondes dans la basse troposphère,
contribuant donc à l’amplification arctique (You et al., 2021 ; Previdi et al., 2021). Elle
est généralement associée à la rétroaction de Planck afin d’expliquer le réchauffement plus
important dans la basse troposphère (Stuecker et al., 2018).

Le quatrième mécanisme concerne la rétroaction liée aux nuages. Une augmentation
des zones libres de glace de mer, accompagnée d’une augmentation des températures
de surface, entraîne une augmentation de l’évaporation des océans. Cela provoque une
augmentation de la couverture nuageuse. Or, la présence de nuages modifie le bilan éner-
gétique. En effet, ils agissent comme un isolant face aux émissions terrestres de longues
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longueurs d’onde en les capturant et en les réémettant vers la surface. Il faut cependant
tenir compte que les nuages réémettent également une partie des émissions de courtes
longueurs d’onde (rayonnement solaire) vers l’espace. Le bilan net d’énergie reçue à la
surface du pôle augmente donc et accroît les températures de surface pour toutes les
saisons, à l’exception de la saison estivale. De fait, pendant l’été, l’effet refroidissant des
nuages prédomine sur l’effet réchauffant, en raison de l’intense rayonnement à courtes
longueurs d’onde (rayonnement solaire) caractéristique de cette période. La rétroaction
positive liée à la couverture nuageuse représenterait 40% de l’AA totale (Vavrus, 2004).
La nature du forçage des nuages est un sujet très complexe qui dépend de la hauteur, de
l’épaisseur, de la teneur en eau des nuages et de la fraction nuageuse (Vavrus, 2004).

De plus, à cela, s’ajoute l’émission anthropique d’aérosols. En hiver, l’Arctique connaît un
phénomène de pollution appelé brume arctique. En effet, le fort gradient de pression latitu-
dinal amène d’importantes quantités de pollutions venant des régions industrialisées au sud
de l’Arctique qui restent ensuite piégées au pôle suite au manque de précipitations à cette
période de l’année. Les aérosols solubles de grosses dimensions agissent comme des noyaux
de condensation des nuages et par conséquent augmentent l’albédo des rayonnements
solaires incidents (ondes de courtes longueurs d’ondes) ce qui provoque un refroidissement.
Mais cela est différent pour les longues longueurs d’ondes. Selon une étude de Garrett
et Zhao en 2006, la combinaison de la brume arctique et de nuages fins engendre une
intensification de l’émission de rayonnements à longues longueurs d’onde par ces nuages
en direction de la surface terrestre. Cette rétroaction positive peut être très importante
et provoquer un réchauffement de surface de 1°C à 1.6°C supplémentaire (Garrett et
Zhao, 2006).

Le cinquième et dernier mécanisme est celui de la rétroaction impliquant la vapeur
d’eau. Selon l’équation de Clausius-Clapeyron, l’augmentation des températures permet
d’accroître la pression de vapeur d’eau saturante conduisant à une plus grande quantité de
vapeur d’eau disponible dans l’atmosphère. À cela, s’ajoute l’augmentation de l’évapora-
tion à la surface de l’océan Arctique dont la couverture de glace diminue. De plus, il y
a un renforcement du transport méridien de la vapeur d’eau vers le pôle contribuant à
l’augmentation de l’humidité spécifique dans l’atmosphère (You et al., 2021). Or, la vapeur
d’eau est un des gaz à effet de serre les plus puissants. Il contribue donc à une importante
absorption des rayonnements de longues longueurs d’ondes avant de les réémettre vers la
surface. Cependant, la relation entre le taux de vapeur d’eau dans l’atmosphère et le taux
d’émissions des longues longueurs d’ondes vers la surface terrestre n’est pas linéaire. La
relation s’affaiblit avec l’augmentation du taux de vapeur d’eau engendrant une efficacité
optimale avec un taux de vapeur d’eau plus faible. Cette relation explique sa moindre
importance parmi les autres rétroactions (You et al., 2021).

Les rétroactions radiatives ne sont pas les seules rétroactions existantes dans le contexte de
l’AA. En effet, de nombreuses rétroactions non-radiatives se rajoutent à la liste et viennent
complexifier le système climatique (Fig.1.2). Parmi les plus pertinentes, il y a la rétroaction
du bilan de masse de surface-élévation qui stipule que la forte fonte d’une calotte glaciaire
entraîne une diminution de son élévation provoquant une exposition à des températures
plus élevées. Il existe encore de nombreuses rétroactions liées à la glace de mer, mais pas
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seulement. Un exemple se trouve dans la rétroaction liée au phytoplancton. La fonte de
glace entraîne la prolifération du phytoplancton qui augmente l’absorption d’énergie radia-
tive à la surface de l’océan provoquant alors un réchauffement supplémentaire (Goosse
et al., 2018). Il existe donc un grand nombre de rétroactions positives, négatives, radiatives
et non radiatives pouvant apporter une certaine complexité au système climatique.

Figure 1.2 – Schéma des rétroactions radiatives et non radiatives dans les régions polaires. Le signe
+ signifie que les rétroactions sont positives et le signe - signifie que les rétroactions sont négatives. La
ligne TAO correspond au sommet de l’atmosphère. De plus, les flèches jaunes correspondent aux courtes
longueurs d’ondes et les flèches rouges aux longues longueurs d’ondes. Provient de Goosse (2018).

L’AA est fortement influencée par l’étendue saisonnière de la glace de mer (Liang
et al., 2022). La couverture totale de glace de mer (saisonnière et permanente) atteint
son maximum en mars et son minimum en septembre (You et al., 2021). L’AA n’est
pas/peu visible en été boréal et au printemps, mais est très importante en automne et
en hiver. La fonte en été (juin, juillet et août) permet une importante absorption de la
chaleur dans la couche de mélange de l’océan Arctique. Ensuite, en automne (septembre,
octobre et novembre) et en hiver (décembre, janvier et février), l’atmosphère se refroidit et
provoque un flux de chaleur sortant de l’océan réchauffant la basse atmosphère. De plus,
la croissance de la glace de mer en hiver et la brume arctique engendre des rétroactions
positives qui ne sont pas/peu présentes en été ou au printemps (You et al., 2021 ; Previdi
et al., 2021 ; Liang et al., 2022). La période entre la fin de l’automne et le début de l’hiver
est par conséquent la période où l’AA est la plus importante avec un pic de son intensité
en novembre (Liang et al., 2022).

1.2 Téléconnexions climatiques
Les effets de l’AA sur le système climatique des zones de latitudes moyennes se

manifestent à travers différentes téléconnexions climatiques. Une téléconnexion, dans le
contexte de cette étude, peut être définie comme un mécanisme physique qui relie la fonte
de la glace de mer arctique au climat des moyennes latitudes. Ces téléconnexions varient
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à la fois dans le temps et dans l’espace. Les variations temporelles des téléconnexions se
manifestent à travers les saisons. Le contraste été-hiver est utilisé pour caractériser la
variabilité temporelle des téléconnexions mais il est important de noter que la distinction
hiver-automne est également pertinente à cette étude. De plus, la variabilité spatiale des
téléconnexions est observée à travers diverses régions des moyennes et hautes latitudes
(Annexe.1).

1.2.1 Introduction de la NAO
Afin de pouvoir parler des différents impacts sur les systèmes climatiques de l’Eurasie,

il faut introduire l’oscillation nord-atlantique (NAO 1) et l’oscillation arctique (AO 2). La
NAO/AO est le mode qui explique le plus grand pourcentage de variabilité atmosphé-
rique/climatique de l’Atlantique Nord et des régions continentales adjacentes. La NAO
caractérise la trajectoire des vents zonaux entre la dépression d’Islande et l’anti-cyclone
des Açores. La AO caractérise, quant à elle, la trajectoire des vents zonaux entre le pôle
et les moyennes latitudes (Robertson et Vitart, 2019). Ces deux indices, bien que
différents, sont souvent confondus dans de nombreux articles scientifiques (Nakamura
et al., 2015 ; Petrie et al., 2015 ; Screen et al., 2018).

La NAO est plus précisément le premier mode de variabilité de la pression atmosphérique
de surface de l’Atlantique Nord. Il se mesure comme la différence entre les pressions
atmosphériques de surface des Açores (anticyclone des Açores) et de l’Islande (dépression
d’Islande). Des anomalies de pression positives (négatives) dans le centre de dépression
de l’Islande et/ou des anomalies de pression négatives (positives) dans le centre de l’an-
ticyclone des Açores sont les signes d’une phase négative (positive) de la NAO (Fig.1.3)
(Robertson et Vitart, 2019).

Figure 1.3 – Schéma de la trajectoire des principaux vents d’ouest, courant jet 3, pour une phase d’oscil-
lation arctique négative (en haut) et positive (en bas). Provient de John P. Rafferty pour l’Encyclopédie
Britannique (2012).

1. North Atlantic Oscillation
2. Arctic Oscillation
3. Jet stream
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Une phase positive est associée aux renforcements des vents d’ouest indiquant une
trajectoire plus rectiligne du courant jet (Fig.1.3). Elle peut provoquer des anomalies
de températures positives au nord de l’Eurasie avec un apport d’air chaud et humide
venant des vents d’ouest maritimes de l’Atlantique (Fig.1.3) (Hurrell, 2015). Une phase
négative est associée à l’affaiblissement des vents d’ouest indiquant une trajectoire plus
méridienne de par l’augmentation de l’oscillation du courant jet (Fig.1.3) (Kilifarska
et al., 2020). Elle peut, quant à elle, provoquer un temps plus froid et plus sec au nord de
l’Eurasie ainsi que des hivers plus rigoureux en Europe et sur la côte Est des États-Unis.

La NAO possède des patterns liés à la saisonnalité, mais l’hiver reste la meilleure saison
pour l’observer. Finalement, la NAO a plusieurs échelles de variation y compris l’échelle
saisonnière, interannuelle et multi-décennale (Ding et al., 2023).

1.2.2 Les téléconnexions potentielles en hiver
La première voie de connexion est liée à la réduction du gradient thermique entre

l’équateur et les hautes latitudes suite à la fonte de la glace de mer arctique (Fig.1.4). Le
réchauffement de la basse troposphère arctique engendre une diminution du gradient de
température méridien entre l’équateur et le pôle. Cela est également directement lié à
l’augmentation de l’altitude géopotentielle des surfaces isobares de par la dilatation de la
colonne d’air. Le terme de baroclinicité d’une masse d’air est employé lorsque la densité
d’une masse d’air dépend de la pression et de la température atmosphérique (et non
pas uniquement de la pression). La diminution du gradient de température diminue par
conséquent la baroclinicité des masses d’air. Or, le vent thermique résulte du cisaillement
vertical du vent géostrophique entre deux altitudes et dépend donc de la baroclinicité.
La diminution du gradient thermique va par conséquent diminuer les vents d’ouest de
la haute troposphère (Marshall et Plumb, 2007 ; Overland et al., 2015 ; Screen
et al., 2022). La plus forte réduction du vent se situe entre 45°N et 65°N, impliquant
l’affaiblissement du courant jet polaire directement lié au vent thermique (Walsh, 2014).
Or, la diminution du courant jet impacte la forme des ondes de Rossby qui deviennent
alors plus sinueuses (Francis et Vavrus, 2015). En effet, le ralentissement des vents
provoque l’amplification des creux et crêtes des ondes de Rossby avec un déplacement vers
le nord des crêtes (Francis et Vavrus, 2015). La propagation des masses d’air et des
systèmes météorologiques est, par conséquent, plus lente et progresse avec une trajectoire
devenue méridienne. Or, l’augmentation de la sinusoïté et de la diminution de l’intensité
des vents d’ouest engendrent des événements de blocages atmosphériques, c’est à dire des
événements météorologiques persistants. Cela conduit à une probabilité accrue d’observer
des événements météorologiques extrêmes dans le futur tels que des vagues de froid, des
vagues de chaleur, des sécheresses ou des pluies continues. Cependant, ce lien dépend des
régions étudiées et est encore sujet à de nombreux débats notamment dûs à l’incertitude
concernant un changement vers des ondes planétaires plus sinueuses (Overland et al.,
2015).

A l’affaiblissement de l’intensité du courant jet, s’ajoute l’hypothèse de son déplace-
ment vers l’équateur lié à l’AA (Barnes et Screen, 2015 ; Cohen et al., 2018 ; Coumou
et al., 2018 ; Screen et al., 2022). Le courant jet est directement lié au gradient méri-
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dien de température et sa position se trouve à l’endroit où le contraste thermique est le
plus important. Habituellement, le passage à la saison hivernale crée un refroidissement
généralement plus fort au pôle qu’à l’équateur. Cet important contraste de la distribution
de chaleur hivernale renforce et déplace le courant jet vers le pôle contribuant à sa varia-
bilité naturelle (England et al., 2018). Cependant, de nombreux modèles ont montré
un déplacement du courant jet vers l’équateur en hiver suite à la diminution du gradient
thermique entre l’équateur et le pôle provoqué par la réduction de la concentration de
glace de mer (England et al., 2018 ; Cohen et al., 2018 ; Coumou et al., 2018 ; Screen
et al., 2022). En sommes, si le réchauffement local arctique provoque un déplacement vers
le sud du courant jet, le réchauffement équatorial provoque lui un déplacement vers le
nord du courant jet. Ce phénomène est appelé le ’bras de fer’ et est encore fortement
débattu (Barnes et Screen, 2015). Toutefois, le bras de fer serait dominé par des facteurs
climatiques de l’équateur ce qui devrait finir par déplacer le jet de quelques degrés de
latitude vers le pôle dans le futur (Coumou et al., 2018).

La deuxième voie de connexion concerne le vortex polaire stratosphérique (Fig.1.4). Les
récents hivers en Eurasie ont connu de fortes anomalies de températures négatives, ac-
compagnées d’anomalies positives de couverture neigeuse (Coumou et al., 2018). Ces
événements anormaux seraient, eux aussi, liés à la fonte de glace de mer arctique (Mori
et al., 2014 ; Nakamura et al., 2015 ; Coumou et al., 2018). Plusieurs scénarios sont
encore débattus, mais le scénario le plus fiable implique un forçage à échelle régionale
incluant la région de glace des mers de Barents et de Kara. La région des mers de Barents
et de Kara est la région ayant connu une des plus importantes pertes de glace de mer à
l’heure actuelle. En été, la perte de glace de mer permet à une importante surface de l’océan
d’absorber l’énergie solaire qui, début d’hiver, est évacuée sous forme de flux turbulents de
chaleur sensible et latente vers l’atmosphère (Coumou et al., 2018). La dilatation de l’air
suite au réchauffement provoque une importante augmentation de l’altitude géopotentielle
des surfaces isobares et l’affaiblissement des vents qui induisent une ascension verticale des
ondes de Rossby. L’accumulation de chaleur dans la stratosphère peut ensuite provoquer
un affaiblissement du vortex polaire stratosphérique (SPV 4). Le SPV connaît donc une
diminution de l’intensité de ses vents circulant autour du pôle Nord (Kretschmer et al.,
2016). Or, la perturbation et l’affaiblissement du SPV est généralement accompagnée
d’une phase de NAO/AO négative (Smith et al., 2019 ; Coumou et al., 2018 ; Cohen
et al., 2018). De plus, la perturbation du SPV se répercute sur la troposphère. En effet,
une fois la ceinture des vents de basse stratosphère affaiblie, l’air froid peut redescendre
dans la troposphère (Kretschmer et al., 2016). Finalement, grâce à la phase négative de
la NAO, l’acheminement de cette masse d’air froid provoque le renforcement et l’extension
vers le nord de l’anticyclone Sibérien (Cohen et al., 2014 ; Zhou, 2017 ; Overland et al.,
2015). De plus, le ralentissement et l’amplification des ondes de Rossby provoquent un
blocage dans la région de l’Oural, qui est également propice à impacter la stratosphère
(Zhou, 2017 ; Cohen et al., 2018). Tous ces éléments acheminent l’air froid de l’Arctique
par un train d’ondes se déplaçant vers le sud-est de l’Asie provoquant des hivers plus
froids (Zhou, 2017). Le train d’ondes est le fait que l’énergie des ondes va se propager par
effet de piégeage au lieu de se dissiper. Cela va engendrer des perturbations plus intenses
et plus longues que des perturbations synoptiques. Ces perturbations peuvent s’étendre

4. Stratospheric Polar Vortex
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sur une échelle de temps allant de plusieurs semaines à plusieurs mois (Coumou et al.,
2018). De plus, l’augmentation de l’humidité spécifique et la phase négative de la NAO
sont propices à une augmentation des chutes de neige.

L’hypothèse d’un affaiblissement du SPV est uniquement valable pour la perte de glace
de mer de la région des mers de Barents et de Kara. De plus, le phénomène inverse, c’est
à dire le renforcement du SPV, a lieu pour une perte de glace de mer dans le secteur
Pacifique de l’océan arctique incluant la région des mers de Béring et d’Okhotsk (McKenna
et al., 2018). L’affaiblissement ou le renforcement du SPV dépend de l’interférence entre
les ondes de Rossby anormales générées par la fonte de glace de mer et les ondes de Rossby
climatologiques (McKenna et al., 2018 ; Screen et al., 2018 ; Delhaye et al., 2023). De
fait, une interférence constructive (destructive) produit un affaiblissement (renforcement)
accompagné d’une phase négative (positive) de la NAO (McKenna et al., 2018 ; Delhaye
et al., 2023).

La troisième voie de connexion concerne la diminution de la formation de tempêtes
et le changement de leur trajectoire (Fig.1.4). Comme déjà expliqué ci-dessus, la diminu-
tion du gradient méridien de température provoque la diminution de la baroclinicité et
la diminution de l’intensité du courant jet. Or, la formation des tempêtes dépend de la
force de cyclogenèse, elle-même dépendante de la baroclinicité de la basse troposphère et
de la force du courant jet (Barnes et Screen, 2015). En effet, les tempêtes se forment
lorsqu’il y a une variation de température sur les isobares (causant de la baroclinicité)
créant alors un mouvement angulaire qui se développe grâce à la force des vents (du
courant jet). La diminution du gradient thermique provoque donc une réduction de la force
de la cyclogenèse, réduisant ainsi la formation des tempêtes (Coumou et al., 2018). De
plus, à l’échelle régionale, l’expansion des surfaces d’eau libre crée des zones où le gradient
horizontal de température est très important. Ces zones, appelées marges de la glace de
mer, sont des ’points chauds’ pour la cyclogenèse. Cependant, elles bougent constamment
avec la fonte de la glace de mer, déplaçant alors les régions de cyclogenèse et influençant
par conséquent les trajectoires des tempêtes (Barnes et Screen, 2015).

A cela, s’ajoute le changement de la trajectoire des tempêtes. En effet, la trajectoire
des tempêtes, les courants jets et les ondes planétaires coexistent ensemble. Par conséquent,
l’affaiblissement du courant jet, des ondes planétaires et l’augmentation de l’amplitude
des creux et des crêtes vont ralentir et modifier la trajectoire des tempêtes (Barnes et
Screen, 2015). De plus, comme déjà expliqué ci-dessus, la fonte de glace de mer est
souvent associée à une phase négative de la NAO. Or, une phase négative de la NAO
signifie que les tempêtes se dirigent vers l’équateur et provoquent des hivers doux en
Arctique et des hivers rigoureux dans le nord de l’Eurasie et à l’est de l’Amérique du Nord
(Cohen et al., 2014). La modification de la force des tourbillons et de leur trajectoire
peut donc engendrer d’importantes conséquences sur le climat local mais aussi à échelle
planétaire (Schlichtholz, 2018).
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Figure 1.4 – Schéma des différentes voies de connexions entre la fonte de la glace de mer arctique et le
climat des moyennes latitudes (principalement pour la période couvrant l’automne et l’hiver). Les flèches
indiquent que l’action encadrée "provoque" l’action encadrée qui lui est reliée. Les encadrés bleus sont
les premiers impacts de la fonte de la glace de mer. Les encadrés verts sont les impacts finaux à long
terme (indirectement causés par les encadrés bruns). Le type d’encadré détermine l’incertitude de nos
connaissances théoriques. Les traits pointillés indiquent une certaine incertitude tandis que les traits pleins
indiquent une bonne confiance. Au plus, les traits sont épais au plus l’incertitude ou la confiance est forte.
Un débat reste présent concernant l’incertitude de l’événement de renforcement des hivers froids (Cohen
et al., 2018 ; Blackport et al., 2019).

1.2.3 Les téléconnexions potentielles en été
La circulation atmosphérique estivale est caractérisée par des vents d’une intensité

plus faible et un courant jet avec une direction plus zonale par rapport à la circulation
atmosphérique hivernale (Coumou et al., 2018). En effet, le gradient de température entre
l’équateur et le pôle est beaucoup plus faible que celui observé en hiver. Cette caractéris-
tique particulière de la circulation estivale indique qu’elle se trouve être plus propice à une
phase positive de la NAO. Cela implique une circulation moins sinueuse sur l’Atlantique
et l’Eurasie et une circulation décalée vers le nord de l’Europe. De plus, en raison de
la plus grande capacité thermique de l’océan par rapport au continent, cette circulation
atmosphérique est plus sensible aux interactions terre-atmosphère qu’aux interactions
mer-atmosphère. À la différence de l’hiver qui connaît d’importants flux de chaleur de la
surface océanique vers l’atmosphère (perturbant fortement la circulation atmosphérique),
l’été absorbe l’énergie radiative à la surface de l’océan. L’influence des variations des
températures océaniques est donc moins importante pour l’été. Ensuite, il n’y a pas de
vortex polaire en été. Cela suggère que la stratosphère n’est également pas impliquée
dans les différentes téléconnexions entre l’Arctique et les moyennes latitudes (Coumou
et al., 2018). Finalement, la convection de chaleur depuis l’équateur vers les pôles (via les
cellules atmosphériques) est moins prononcée en été qu’en hiver, notamment en raison d’un
gradient thermique méridien plus faible durant l’été. C’est d’ailleurs l’une des raisons pour
lesquelles l’AA est moins intense en été qu’en hiver (Cohen et al., 2018). La convection
plus faible en été est causée par deux phénomènes. Premièrement, l’oscillation australe
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El-Niño (ENSO 5), le mode dominant de variabilité de la température de surface de l’océan,
est plus forte en hiver. Deuxièmement, les vents d’est dans la région tropicale, les Alizés,
sont plus importants en été ce qui agit comme une barrière face aux ondes se déplaçant
de l’équateur vers le pôle (Coumou et al., 2018 ; Cohen et al., 2018). Finalement, une
autre raison à une AA plus faible en été est le fait que la fonte de la glace de mer nécessite
l’absorption d’énergie sous forme de chaleur latente de fusion. Cela peut alors avoir un
effet de refroidissement à la surface.

Il existe à nouveau trois téléconnexions entre le système météorologique estival des moyennes
latitudes et la fonte de la banquise arctique. La première téléconnexion concerne la dimi-
nution de la formation des tempêtes et le changement de leur trajectoire (Fig.1.5). En
effet, comme déjà expliqué pour la saison hivernale, la diminution du gradient méridien de
température influence la baroclinicité de la basse atmosphère ce qui diminue la cyclogenèse.

Une deuxième téléconnexion concerne le déplacement des courants jet (Fig.1.5). Le phéno-
mène de double jet (jets sub-tropical et polaire) est plus souvent observé en été (Coumou
et al., 2018). Le mouvement du jet sub-tropical est dominé par le réchauffement de l’équa-
teur qui le fait migrer vers le pôle. Cependant, le mouvement du jet polaire est, lui, dominé
par le réchauffement de l’Arctique qui le fait migrer vers l’équateur (Coumou et al., 2018).

La troisième et dernière téléconnexion concerne l’amplification quasi-résonnante (Fig.1.5).
Une des caractéristiques importantes à prendre en compte pour la circulation estivale est
que la circulation plus étroite du jet offre un pattern circumglobal aux ondes. Ce type de
circulation provoque le piégeage d’ondes planétaires dans un guide d’ondes latitudinales.
Or, une des conséquences de l’AA est la diminution de la force des vents zonaux, ce
qui renforce le phénomène de guide d’ondes et amplifie la stationnarité des ondes. Le
maintien de ce guide d’ondes dans le temps peut ensuite être propice au phénomène de
quasi-résonance des ondes. La résonance des ondes augmente considérablement leurs am-
plitudes. Ce phénomène de quasi-résonance peut alors entraîner des événements extrêmes
et persistants dans tout l’hémisphère (Barnes et Screen, 2015 ; Coumou et al., 2018 ;
Mann et al., 2018). Le phénomène de split du jet est également propice au phénomène de
quasi-résonance (Mann et al., 2018). Le split du courant jet est la division du courant
jet principal (polaire) en deux filaments distincts, l’un situé plus au sud et l’autre plus
au nord. Ce phénomène est causé par la réduction du gradient de température et de
l’amplification des ondes de Rossby. Ils provoquent également le piégeage des ondes aux
moyennes latitudes (Barnes et Screen, 2015).

5. El-Niño southern Oscillation
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Figure 1.5 – Schéma des différentes voies de connexion entre la fonte de la glace de mer arctique et le
climat des moyennes latitudes en été avec la modification de la trajectoire des tempêtes (a), le décalage
des jets (b) et la quasi-résonnance des ondes planétaires (c). Provient de Coumou et al. (2018).

Bien que le mouvement du jet soit plus zonal en été qu’en hiver, l’amplitude des ondes
de Rossby augmente également et n’est pas plus faible qu’en hiver (Coumou et al., 2018).

1.2.4 Les incertitudes liées aux téléconnexions
Les recherches concernant les voies de connexion entre la fonte de glace de mer arctique

et le système climatique des moyennes latitudes font encore l’objet de nombreux débats au
sein de la communauté scientifique impliquant la sortie fréquente de nouvelles publications.
De nombreuses sources d’incertitudes perturbent les résultats de ces divers études.

En ce qui concerne les téléconnexions entre la fonte de la glace de mer et le système
climatique des hautes et moyennes latitudes, plusieurs types d’incertitudes se présentent :

Le premier type d’incertitudes, et le plus prédominant, concerne la variabilité interne
du climat. La variabilité interne fait référence à la dynamique chaotique du système
climatique. Une dynamique chaotique signifie que de faibles variations dans les conditions
initiales du système modélisé peuvent engendrer d’importantes variations à long terme de
la réponse atmosphérique. Il peut donc y avoir des réponses atmosphériques du système
climatique complètement différentes face à un même forçage. Le système climatique a
toujours été exposé à des fluctuations climatiques abruptes, comme des renversements de
phases d’oscillation ENSO ou NAO (Rial et al., 2004). La variabilité interne diffère de la
variabilité externe (forçage externe), qui, dans le cadre de cette étude, est représentée par
la fonte de la glace de mer arctique. Discerner les impacts induits par le forçage externe
de la variabilité interne est une tâche complexe (Hyun et al., 2022).

La principale préoccupation associée à la variabilité interne concerne la téléconnexion par
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voie stratosphérique, pour laquelle la modélisation et les observations s’accordent sur un
renforcement des hivers froids à l’est de l’Asie (Cohen et al., 2014 ; Coumou et al., 2018).
En effet, l’accroissement des chutes de neige à l’est de l’Asie depuis les années 2000 est lié à
l’intensification de la mousson d’hiver en Asie de l’Est. Toutefois, une couverture neigeuse
plus étendue renforce les pressions régionales, influençant à leur tour le vortex polaire
(Xu et al., 2021 ; Zhou, 2017 ; Kretschmer et al., 2016). D’autres cas préoccupent la
communauté scientifique tels que l’affaiblissement de la cyclogenèse, le déplacement du
courant jet, etc. . .

Les modes de variabilité climatique constituent donc des facteurs clés qui influence-
ront la réponse climatique à la fonte de la glace de mer arctique. Les modes influençant
le plus la variabilité interne du climat des moyennes et hautes latitudes sont la NAO,
l’oscillation décennale du Pacifique, ’PDO’, l’oscillation multidécennale de l’Atlantique
AMO, mais également des modes touchant les basses latitudes telles que ENSO, l’oscillation
quasi-bienniale, ’QBO’ et l’oscillation de Madden-Julian, ’MJO’ (Robertson et Vitart,
2019).

Le second type d’incertitudes réside dans la modélisation. L’emploi de modèles climatiques
offre la possibilité d’établir des liens de causalité purement basés sur la fonte de la glace
de mer, sans le recours à des facteurs trompeurs (variables non liées à la fonte de la
glace de mer) (Screen et al., 2018). Premièrement, il y a une incertitude concernant
les données d’entrée des modèles. La collecte d’informations dans l’Arctique est un défi
majeur, conduisant souvent à des bases de données partielles (Goosse et al., 2018). Cette
insuffisance en matière d’observations peut affecter la fidélité avec laquelle le modèle
représente l’état actuel, influençant par la suite les simulations. Cela est particulièrement
évident lorsque la phase de spin-up du modèle est déphasée par rapport à la réalité.
Deuxièmement, un point connexe est la sensibilité des paramètres du modèle. Certains
modèles peuvent être particulièrement réactifs à des paramètres spécifiques, engendrant
des incertitudes significatives dans les résultats. Un exemple concret se trouve dans la
sensibilité des modèles aux aérosols ou encore à la concentration de gaz à effet de serre.
Enfin, un troisième enjeu réside dans l’adoption d’une grille spatiale pour la modélisation.
Tous les processus physiques à l’échelle locale ne peuvent être représentés par un modèle.
L’incertitude face à la modélisation engendre des incertitudes sur la compréhension des
mécanismes physiques des différentes téléconnexions. Bien que certains processus des
téléconnexions soient de plus en plus acceptés et prouvés par la communauté scientifique, il
persiste toujours des doutes (parfois minimes) sur l’entièreté des hypothèses. Globalement,
il existe un consensus sur le fait que le réchauffement arctique provoque la diminution du
gradient thermique méridien de surface et l’affaiblissement des vents zonaux en altitude.
Toutefois, il persiste encore beaucoup de doutes sur le fait que l’affaiblissement des vents
zonaux amplifie et/ou ralentisse les ondes de Rossby (Fig.1.4). (Cohen et al., 2014 ;
Screen et al., 2018 ; Cohen et al., 2018). La téléconnexion la plus étudiée et la plus
approuvée de la communauté scientifique concerne le lien entre la réduction de l’étendue de
la glace de mer arctique régionale et le renforcement des hivers froids en Eurasie (Cohen
et al., 2014 ; Blackport et al., 2019).

Le troisième type d’incertitudes réside dans la comparaison entre différents modèles.
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Les divergences inter-modèles peuvent être attribuées à des modélisations imparfaites, la
dynamique chaotique du système, ou encore à des coordinations insuffisantes d’expériences
(Cohen et al., 2014). L’objectif est de permettre une comparaison facile entre les résultats
de différents modèles en harmonisant les scénarios d’émissions, les paramétrisations, les
conditions initiales et les forçages. Cette coordination pourrait améliorer la compréhension
des mécanismes physiques associés à l’AA explorés à travers différents modèles (Cohen
et al., 2014).

Enfin, la quatrième et dernière source d’incertitudes concerne la méthodologie employée
pour répondre à la question de recherche. Des approches de recherche divergentes peuvent
produire des résultats distincts. Par exemple, une analyse composite permet d’observer
les tendances présentes dans les données historiques, mais ne permet pas d’effectuer des
simulations comme le ferait un modèle prescrivant une réduction de la glace de mer.

Il faut également garder à l’esprit qu’il persiste des incertitudes concernant la prédiction
de la fonte de glace de mer qui est utilisé comme forçage dans les modèles climatiques
(Smith et al., 2019 ; Shu et al., 2020). C’est principalement l’étude du bilan énergétique
net de surface atmosphérique de l’Arctique qui est encore incertain, notamment de par la
difficulté à observer les flux de chaleur (Smith et al., 2019).
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Chapitre 2

Méthodologie

2.1 Modèle utilisé
Le programme mondial de recherche sur le climat (WCRP 1) est une initiative scienti-

fique basée sur une coordination importante des communautés scientifiques internationales.
Son objectif commun est de mieux comprendre les interactions dynamiques entre les
systèmes naturels et les systèmes sociaux, y compris le climat. Actif depuis 1980, le WCRP
a permis la création de nombreux projets qui guident les décisions politiques, notamment
celles prises dans le cadre de la Convention-cadre des Nations Unies sur les Changements
Climatiques et de l’Accord de Paris de 2015 (WCRP, 2022).

Parmi ces projets, le WCRP a supervisé le projet d’intercomparaison de modèles couplés
(CMIP), qui en est actuellement à sa sixième phase, CMIP6 (« CMIP6/ESGF contribu-
tors », 2019). L’objectif principal de CMIP6 est de fournir des projections climatiques
fiables pour l’avenir. Les données fournies par le projet CMIP6 ont été utilisées pour les
résultats présentés dans ce mémoire. En effet, CMIP6 inclut le projet PAMIP, qui est un
projet d’intercomparaison des modèles d’amplification polaire. PAMIP vise à étudier en
détail les causes et les conséquences globales et régionales de l’AA.

Les données utilisées dans cette étude sont fournies par le modèle HadGEM3-GC3.1.
Il s’agit d’un modèle climatique global (GCM) développé au Royaume-Uni pour contribuer
au projet CMIP6 HighResMIP. Le HadGEM3-GC3.1 est le troisième modèle développé
par le Centre Hadley dont la recherche porte sur l’environnement mondial. Il possède une
configuration globale en trois dimensions et est couplé pour représenter les interactions
entre l’atmosphère et l’océan (M. B. Andrews et al., 2020 ; Roberts et al., 2019). Ce
modèle, ainsi que tous les autres participants au projet CMIP6, visent à simuler les réponses
climatiques face à une contrainte spécifique, un changement de concentration de gaz à
effet de serre lié aux activités humaines. Pour cela, il utilise les équations de la dynamique
des fluides afin de reproduire la dynamique de l’atmosphère et des océans.

Le modèle HadGEM3-GC3.1 se compose de modèles de l’océan, de l’atmosphère, du
sol et de la glace de mer. La composante atmosphérique du sol est GA7 et utilise le
modèle unifié UM. La composante sol est GL7.1 et utilise le ‘Joint UK Land Environment

1. World Climate Research Programme
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Simulator’ (JULES). La composante océanique du modèle est GO6 et utilise ‘Nucleus
for European Modelling of the Ocean’ (NEMO). Finalement, la composante glace de
mer est GSI8.1 et utilise CICE. Le couplage GA7-GL7 avec GO6-GSI8 (atmosphère-sol
avec océan-glace) est réalisé par la version MCT du coupleur OASIS3 (Williams et al.,
2018). Il existe deux résolutions atmosphère-océan, le GC31-LL (basse résolution) et le
GC31-MM (moyenne résolution). La résolution utilisée pour ce mémoire est la GC31-MM.
L’atmosphère et les aérosols sont représentés par une grille possédant une discrétisation
spatiale N216 (résolution fine). La grille est divisée en 432 x 324 (longitude/latitude)
cellules. L’océan possède, lui, une discrétisation spatiale ORCA025 qui divise la grille en
1440 x 1205 (longitude/latitude) cellules. L’atmosphère comprend 85 niveaux verticaux
et l’océan comprend 75 niveaux verticaux. La résolution horizontale est de 100 km pour
les aérosols, l’atmosphère et le sol, et de 25 km pour la glace de mer et l’océan. De plus,
le modèle s’exécute avec un mode couplé synchrone. Cela signifie que le couplage est
effectué toutes les heures pour chaque composante climatique (Jahnke-Bornemann,
2022 ;Williams et al., 2018). La configuration est donc la combinaison des configurations
des 4 modèles composants le GC3.1 ; GA7, GL7.1, GO6 et GSI8.1 (Williams et al., 2018).

Le modèle HadGEM3-GC3.1-MM a été choisi pour cette étude en raison de sa bonne
résolution (résolution moyenne), qui permet de réduire les biais associés à la résolution
des modèles climatiques. De plus, ce modèle fournit une riche source de données sur les
variables nécessaires à cette recherche.

2.2 Expériences utilisées
L’objectif principal du modèle HadGEM3.1 est de fournir des projections climatiques

pour le climat futur de la Terre. Différents types d’expériences ont été réalisées à l’aide
de ce modèle, mais pour répondre à l’objectif de ce mémoire, une catégorie spécifique
d’expériences a été retenue. Pour rappel, l’objectif principal de ce mémoire est d’analyser
la linéarité temporelle des réponses climatiques aux hautes et moyennes latitudes de
l’hémisphère Nord à la fonte de la glace de mer arctique. La catégorie d’expériences la
plus pertinente pour atteindre cet objectif est celle qui simule, pour une période donnée
(passé, présent ou futur), la réponse climatique face à une variation de la concentration de
glace de mer arctique. L’effet de la fonte de glace de mer sur les réponses des paramètres
climatiques est donc isolé. La linéarité de la réponse du modèle est alors analysée en
comparant les réponses climatiques suite à un changement d’état de la concentration de
glace de mer entre le passé pré-industriel, le présent et le futur.

Trois expériences différentes ont donc été choisies et étudiées :

La première expérience, appelée ’pdSST-pdSIC’, simule une température de surface océa-
nique (SST 2) mondiale équivalente à celle observée aujourd’hui (pd 3) et une concentration
de glace de mer (SIC 4) arctique équivalente à celle observée aujourd’hui (pd) également.
La deuxième expérience, appelée ’pdSST-piArcSIC’, simule une température de surface

2. Sea surface temperature
3. Present day
4. Sea ice concentration
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océanique mondiale équivalente à celle observée aujourd’hui (pd) et une concentration
de glace de mer arctique correspondant à un scénario du passé pré-industriel (pi 5). La
troisième et dernière expérience, appelée ’pdSST-futArcSIC’, simule une température de
surface océanique mondiale équivalente à celle observée aujourd’hui (pd) et une concen-
tration de glace de mer arctique correspondant à un scénario futur (fut 6) (Smith et al.,
2019). Ces trois expériences ont été réalisées uniquement avec le modèle atmosphérique de
l’ HadGEM3-GC3.1-MM, car seule la variation de la concentration de glace de mer est
prise en compte.

La construction des simulations du modèle a nécessité une phase d’initialisation appelée
’spin-up’. Le spin-up est une étape préliminaire visant à obtenir des valeurs de référence
des variables climatiques les plus proches de la réalité, afin de réduire au maximum les
incertitudes liées aux conditions initiales. Pour ce faire, les données d’observations du
HadCRUT4 ont été utilisées pour différentes variables climatiques, couvrant la période
allant du passé pré-industriel jusqu’à aujourd’hui Smith et al., 2019. Les champs moyens
des forçages correspondant à la période souhaitée ont ensuite été utilisés comme conditions
aux frontières. Ces forçages comprennent les gaz à effet de serre (CO2, CH4, N2O, CFCs,
HFCs), les aérosols, le cycle solaire et l’ozone (M. B. Andrews et al., 2020). Tout d’abord,
les champs moyens mensuels des forçages du passé pré-industriel ont été construits en
utilisant 31 simulations historiques réalisées vers 1850 (T. Andrews et al., 2019). Ensuite,
les champs moyens mensuels des forçages du présent ont été obtenus à partir des données
d’observations de la glace de mer et des températures océaniques de surface du Centre
Hadley, moyennées sur la période de 1979 à 2008. Enfin, les champs moyens mensuels des
forçages du futur ont été construits en se basant sur le scénario SSP5-8.5 du GIEC. Selon
CMIP6, cela correspond à une augmentation de +2°C de la température atmosphérique
de surface moyenne globale par rapport à la période pré-industrielle (1850). Ils ont simulé
la concentration de la glace de mer pour trois températures atmosphériques de surface
moyennes représentant les trois périodes d’étude : 13.67°C pour le passé pré-industriel,
14.24°C pour le présent et 15.67°C pour le futur (Smith et al., 2019). Les concentrations de
glace de mer obtenues ont ensuite été intégrées dans le modèle afin de mener les expériences.
De plus, les simulations ont pris en compte les changements historiques de l’utilisation des
terres, en incluant neuf types de surfaces terrestres différentes (M. B. Andrews et al.,
2020).

Pour chaque expérience, les simulations fournissent une moyenne mensuelle sur une période
de 14 mois allant d’avril à juin de l’année suivante. Les simulations sont réalisées à partir
des conditions initiales des mois d’avril et de mai. Les deux premiers mois sont ignorés
dans les analyses car ils servent à la phase de spin-up. De plus, pour chaque simulation, 150
membres sont produits. Ces différents membres de réponses simulées permettent d’analyser
la variabilité interne du climat et d’améliorer la robustesse du modèle. En raison de la
nature chaotique du système climatique, de légères variations dans les conditions initiales
sont réalisées afin d’explorer différentes trajectoires de la dynamique climatique.

5. Past Preindutrial
6. Future
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2.3 Traitement de données et variables climatiques
analysées

Pour chaque expérience, les données mensuelles de 6 variables climatiques ont été
téléchargées sur l’interface de recherche CMIP6 de l’infrastructure de partage de données
mondiale pour les modèles climatiques ESGF 7. Au total, 6 variables sont analysées : la
concentration de la glace de mer (transformée en étendue de glace de mer), la température
atmosphérique de surface, les précipitations, la pression atmosphérique de surface, l’altitude
géopotentielle de la surface isobare et la vitesse du vent zonal. De plus, deux indices,
l’indice de l’AO (oscillation arctique) et l’indice MCI (indice de circulation méridienne),
sont également analysés et sont expliqués dans la section suivante. Les données téléchargées
ont ensuite été intégrées dans l’outil Mobaxterm avec un terminal à commande Linux. Et
c’est grâce au langage informatique Python que les données ont ensuite pu être analysées.
Le choix de ces six variables, qui s’avère pertinent pour ce mémoire, est présenté dans la
section suivante.

Le chargement des données de format netCDF pour les variables température atmo-
sphérique de surface ( 8), précipitation ( 9), pression atmosphérique de surface ( 10) donne
lieu à une matrice à 4 dimensions. 150 membres, 14 mois, 432 cellules en longitude et 324
cellules en latitude par expérience et par variable. Ensuite, le chargement des données de
format net CDF pour les variables vitesse du vent zonal ( 11) et l’altitude géopotentielle
de la surface isobare ( 12) a généré une dimension de plus correspondant aux 19 niveaux
de l’atmosphère, représentés par des niveaux de pression atmosphérique différents. Le
chargement des données de la variable de concentration de glace de mer a lui, donné lieu
uniquement à une matrice d’1 membre, 12 mois, 432 cellules en longitude et 324 cellules
en latitude par expérience.

Par la suite, une moyenne des 150 membres a été calculée. Des moyennes saisonnières ont
finalement été réalisées pour les mois d’été (juin, juillet, août), d’automne (septembre,
octobre, novembre) et d’hiver (décembre, janvier, février).

L’analyse principale peut maintenant être effectuée. Pour chaque variable, le proces-
sus suivant est réalisé :

Une différence entre l’expérience futur et passée (futur – passé préindustriel) est d’abord
réalisée. Cela permet de déterminer les grands changements climatiques provoqués par la
fonte de glace de mer causée suite à un réchauffement global de 2°C. Ensuite, la différence
entre le présent et le passé (présent – passé préindustriel) et la différence entre le futur et le
présent (futur – présent) sont réalisées. Dans cette seconde partie, l’objectif est d’analyser
le comportement de la réponse à travers le temps, la linéarité de la réponse. Afin de

7. Earth System Grid Federation
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9. PR
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correctement analyser la linéarité, ces deux différences (présent – passé et futur – passé)
sont divisées par la différence de l’étendue de glace de mer (différence de l’aire totale des
zones océaniques où la concentration est supérieur à 15%) propre à chaque différence. En
effet, la perte de glace de mer est bien plus importante entre les scénarios présent et futur
qu’entre les scénarios présent et passé préindustriel (Fig.3.2[cd]). C’est pourquoi il est
important de prendre les différences de chaque variable relative à une même perte de glace
afin d’évaluer la linéarité ou non de la réponse. Par la suite, une cartographie des réponses
est réalisée afin de pouvoir observer les disparités spatiales.

Ce processus est appliqué à toutes les variables. Chacune de ces variables, ainsi que
les analyses sous-jacentes, sont présentées dans la section suivante.

2.3.1 Concentration de la glace de mer
À l’aide de la concentration de la glace de mer en %, l’étendue de la glace de mer a pu

être estimée. L’étendue se calcule en 106km2 et mesure l’air totale des zones océaniques
où la concentration de glace de mer est supérieure à 15%.

2.3.2 Température atmosphérique de surface
Les valeurs obtenues sont sorties en ’K’ et ont été transformées en ’°C’. Un changement

dans les températures peut influencer de nombreux processus climatiques tels que l’AA, le
cycle hydrologique ou encore les courants jet (polaire et sub-tropicaux). Le changement de
température aux moyennes latitudes pourra également permettre d’effectuer d’importantes
téléconnexions telles que la téléconnexion lié au refroidissement des hivers en Asie de l’Est.
C’est pourquoi elle sera la première variable analysée.

2.3.3 Précipitations
Les valeurs obtenues sont sorties en ’kg/m2.s’ et ont été transformées dans un premier

temps en ’mm/jour’. Les cartes de l’état initial ont été faites avec cette unité. Cependant,
les cartes des différences ont été faites avec une autre unité. En effet, une différence relative
a été utilisée. C’est la différence de la quantité de pluie au temps 2 avec la quantité de
pluie au temps 1 divisée par la quantité de pluie au temps 1. La carte indique alors le
pourcentage de pluie ajoutée au temps 2 par rapport au temps 1. L’analyse des variations
de précipitation est également inscrite dans la continuité de l’analyse des augmentations
des températures atmosphériques de surface.

2.3.4 Pression atmosphérique de surface
Les pressions atmosphériques de surface sont celles obtenues au niveau de la mer.

Les valeurs obtenues sont sorties en ’Pa’ et ont été transformées en ’hPa’. L’analyse des
pressions atmosphériques de surface est également pertinente, car elles constituent un des
principaux moteurs de la circulation atmosphérique. De plus, son analyse permet d’obtenir
des informations quant aux blocages atmosphériques et à la persistance des événements
météorologiques.
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2.3.5 Altitude géopotentielle de la surface isobare
Les valeurs obtenues sont sorties en ’m’ et n’ont pas été transformées. L’altitude

géopotentielle de la surface isobare peut être analysée pour plusieurs surfaces isobare. Ce
mémoire utilise l’altitude géopotentielle de la surface isobare à 500hPa. Il est à noter que
les altitudes typiquement observées pour le pic du courant jet se situent aux alentours
de 250 hPa (Francis et Vavrus, 2015). Toutefois, de nombreuses études privilégient
le niveau de 500 hPa en raison de sa pertinence climatologique. En effet, cette altitude
se trouve au cœur de la troposphère, offrant une perspective complète de la structure
verticale de l’atmosphère. Il est aussi à noter que, par moments, l’altitude 500 hPa affiche
le gradient de température méridien le plus prononcé (Francis et Vavrus, 2015). Il
permet de représenter la trajectoire du courant-jet polaire. L’indice de la NAO a également
été mesuré sur base de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500hPa. L’analyse de
l’altitude géopotentielle de la surface isobare permet également d’obtenir des informations
sur la circulation atmosphérique, mais elle permet principalement d’obtenir des informations
sur le comportement des masses d’air entre la basse troposphère, la haute troposphère
et la stratosphère. En effet, pouvoir observer un déplacement des ondes de Rossby de la
basse troposphère vers la stratosphère permettrait de dire si le SPV est perturbé ou pas.
Pour ce faire, une analyse des variations de l’altitude géopotentielle de la surface isobare
10hPa est également réalisée. Cette altitude correspond à la basse stratosphère.

2.3.6 Vent zonal
Les valeurs obtenues sont sorties en ’m/s’ et n’ont pas été transformées. Une valeur

positive (négative) des vents zonaux signifie que les vents se dirigent de l’ouest vers l’est
(de l’est vers l’ouest). Habituellement, une augmentation de la vitesse du vent entre la
surface et 60km d’altitude est observée suivie d’une diminution pour atteindre un minimum
à 70-80km d’altitude (Vuitton, 2021). En effet, dans la haute troposphère se situe les
courants jets. Les deux principaux jets de l’hémisphère Nord sont le jet subtropical, situé
aux alentours de 30°N, et le jet polaire, situé entre 50°N et 60°N. C’est principalement le
jet polaire, le plus puissant, dont il sera question dans l’analyse. Ce jet est une composante
très importante pour le climat des moyennes latitudes. Il est généralement observé entre
250hPa et 300hPa à environ 10km d’altitude (US Department of Commerce, s. d.).
Une première analyse est réalisée au niveau de pression 250hPa. Cependant, la littérature
utilise, également, souvent les vents zonaux à 500hPa (Francis et Vavrus, 2015). Une
seconde analyse est donc réalisée au niveau de pression 500hPa. L’analyse à 500hPa
devrait par conséquent avoir plus de pertinence dans le cadre de ce mémoire. L’analyse
des vents zonaux permet d’obtenir les principaux impacts de la fonte de glace de mer
arctique sur la dynamique atmosphérique. La modification des courants jet permettrait
d’obtenir des informations cruciales quant à la trajectoire des tempêtes, aux phénomènes
de blocages atmosphériques et au transport d’humidité. Afin d’obtenir des informations
sur la perturbation (ou non) du SPV, une analyse des variations des vents zonaux est
également réalisée à 10hPa.
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2.3.7 NAO
Comme expliqué dans la littérature, la détermination de la phase de la NAO est

importante pour analyser les variations des régimes atmosphériques (couplés à l’océan)
du secteur nord-atlantique impactant le climat des moyennes latitudes de l’Eurasie. La
NAO peut être calculée en effectuant la différence entre la pression atmosphérique de
surface (ou l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500hPa) des Açores et la pression
atmosphérique de surface (ou l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500hPa) en
Islande. Cependant, ce n’est pas la méthode la plus précise. En effet, la manipulation d’une
quantité de données volumineuses dans un système non-linéaire est sujet à différents types
de problèmes. Le problème d’autocorrélation spatiale avec une dépendance de la variable
aux régions peut notamment y être rencontré. Il peut également y avoir des lacunes dans les
données (données manquantes, aberrantes, etc. . .).Pour pallier ces enjeux, la détermination
de la phase de la NAO fait appel à la méthode de l’EOF (Fonction Orthogonale Empirique).
Cette technique statistique multivariée réduit la dimensionnalité des données, améliorant
ainsi le rapport signal/bruit d’une série chronologique (Neha et Pasari, 2022). L’EOF
identifie les principales composantes des anomalies de la variable en question. Dans le
contexte de la NAO, l’analyse EOF s’appuie sur les anomalies de l’altitude géopotentielle
de la surface isobare 500hPa, entre 20°-80°N et 90°O-40°E (Hurrell et Deser, 2009).

2.3.8 MCI
Il a été démontré dans la littérature, à maintes reprises, que l’analyse des vents (inten-

sité et direction) est importante pour le contexte de ce mémoire. Dans une étude sur la
modification de la trajectoire du courant jet polaire en réponse à la fonte de la glace de
mer arctique, J. Francis et S. Vavrus ont proposé un indice de circulation méridienne, le
MCI :

MCI = v ∗ |v|
u2 + v2 (2.1)

avec v la composante méridienne de la vitesse du vent et u la composante zonale de la
vitesse du vent. Au plus le MCI est proche de 1 (ou -1), au plus l’écoulement est méridional
et vient du Sud (ou du Nord). Inversement, au plus le MCI est proche de 0, au plus le
flux est zonal (Francis et Vavrus, 2015). Afin d’observer une quelconque variabilité des
vents, le MCI est calculé pour les 3 périodes/expériences différentes.

2.4 Significativité statistique
Comme expliqué dans la seconde partie du traitement de données, les différences des

valeurs des variables entre les trois expériences sont calculées. Elles sont calculées comme la
différence moyenne annuelle pour chaque cellule de la grille. Cependant, avant de moyenner
les 150 membres, des tests statistiques sont réalisés afin d’évaluer la significativité de la
différence. L’objectif est d’exclure la possibilité que la variabilité interne du climat puisse
avoir causé l’effet identifié de la fonte de glace de mer. Une différence significative est une
différence suffisamment importante que pour être attribuée à la variabilité interne.
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Le premier test statistique est le test Kolmogorov Smirnov, ’KS’. Il permet de com-
parer la fonction de distribution empirique de deux jeux de données indépendants. Il va
donc comparer les 150 membres d’une même variable pour deux simulations/expériences
différentes. Son hypothèse nulle, H0, est égale à F(x)=G(x) où F(x) et G(x) sont les
fonctions de distribution empirique pour les deux expériences différentes (Wilcox, 2022).
Un rejet de l’hypothèse nulle signifie donc que la différence entre les deux distributions
n’est pas due au hasard et est significative. Le rejet de l’hypothèse nulle se fait lorsque la
probabilité de la plus grande différence mesurée entre les deux fonctions de distribution
empirique est supérieure au seuil critique, alpha (Riffenburgh, 2006).

Le deuxième test statistique est le test False discovery rate, ’FDR’. Il est utilisé sur
le premier test de KS. En effet, les résultats des tests d’hypothèses multiples sont sujets
à des erreurs telles que des erreurs de type 1. Une erreur de type 1 est la probabilité de
rejeter l’hypothèse nulle alors que celle-ci est correcte, ce sont des faux positifs. Le FDR
est le rapport entre le nombre d’hypothèses nulles rejetées qui étaient vraies sur le nombre
total d’hypothèses nulles réalisées. L’approche du contrôle du FDR est alors la probabilité
qu’une hypothèse nulle locale rejetée soit vraie. Le test du FDR utilise la procédure de
contrôle de Benjamini–Hochberg sur le test de KS :

pF DR = max[p(i) ≤ (i/N)αF DR] (2.2)

où pF DR est le seuil de rejet corrigé pour la FDR, p(i) = p-valeur locale, i = le nombre
de la p-valeur triée de manière croissante par rapport à la valeur de sa p-valeur, N est le
nombre total de p-valeurs (dans notre cas, la grille possède les dimensions de 432 x 324
(longitude/latitude), ce qui procure 139 968 cellules à vérifier correspondant donc à 139
968 p-valeurs) et α est le nouveau seuil critique pour le FDR (on le fixe) (Benjamini et
Hochberg, 1995 ;Wilks, 2016). Cette correction permet donc de diminuer encore plus
l’incertitude lié à la variabilité interne du climat.

L’inconvénient de ce test est qu’il ne corrige pas les erreurs de type 2 qui peuvent
devenir incontrôlables avec l’augmentation du nombre de p-valeurs N (Maiväli, 2015). Il
possède cependant de nombreux avantages, notamment le fait qu’il puisse évaluer des jeux
de données ayant de la corrélation entre eux (ce qui est le cas pour des données atmosphé-
riques) et le fait qu’il possède une bonne sensibilité à l’autocorrélation spatiale rencontrée
dans les maillages atmosphériques (Wilks, 2016). Selon Wilks, la meilleure façon de faire
face à l’autocorrélation spatiale est de choisir un αFDR = 2 ∗ α (traditionellement choisi).
Le seuil alpha utilisé pour le FDR est alors de 0.05 ∗ 2 = 0.10.
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Chapitre 3

Résultats et discussion

Les résultats ont été répartis en deux catégories : l’automne et l’hiver. Les saisons
estivale et printanière n’ont montré aucun résultat significatif et n’ont donc pas été prises
en compte dans cette étude. L’évolution des températures atmosphériques de surface
avec la latitude et en fonction de chaque expérience confirme cette absence de résultats
significatifs (Fig. 3.1). En effet, alors que les saisons automnales et hivernales présentent
des écarts importants entre les courbes de température des expériences PR, PI et FUT, les
saisons estivales et printanières présentent, de manière générale, une trajectoire similaire
pour les trois expériences (Fig. 3.1). La fonte de la glace de mer ne semble donc pas affec-
ter les réponses des variables climatiques pour les futures saisons printanières et automnales.

Il est important de noter que l’amplification du réchauffement arctique suite à la perte de
glace de mer future est presque deux fois plus importante en automne qu’en hiver, avec un
réchauffement respectif d’environ +10°C et +5°C (Fig. 3.1). Comme mentionné précédem-
ment, l’automne est la saison la plus affectée par l’AA. En effet, après l’important gain de
chaleur dans l’océan en été, l’écart de température entre l’océan et l’atmosphère devient
maximal en automne. Cet important écart maximise les flux de chaleurs turbulents sortant
de l’océan vers l’atmosphère impactant le climat. Toutefois, l’écart entre les courbes des
différentes expériences commence à une latitude de 50°N en hiver et de 60°N en automne
(Fig. 3.1). Cela implique que les réponses de la température atmosphérique de surface
au forçage englobent une plus grande étendue latitudinale en hiver par rapport à l’automne.

Un dernier point important concerne le comportement des trois courbes des tempé-
ratures atmosphériques de surface. Au fur et à mesure qu’on se rapproche du pôle, la
saison automnale est marquée par une importante augmentation de température pour
l’expérience FUT par rapport aux expériences PI et PR (Fig.3.1). Cependant, cette aug-
mentation n’est pas linéaire avec l’évolution de la latitude (Fig.3.1). Cela peut être expliqué
par la disparité spatiale des rétroactions et interactions entre composantes. Il est donc
pertinent d’analyser les réponses des variables climatiques à travers les différentes régions
de l’hémisphère Nord. L’évolution de la température atmosphérique de surface avec la la-
titude est cependant un outil d’observation de disparité spatial biaisé par la moyenne zonale.

28



(a) (b)

(c) (d)

Figure 3.1 – Évolution de la température atmosphérique de surface avec la latitude dans l’hémisphère
Nord suite à la perte de glace de mer entre les différentes expériences (PI, PR et FUT) pour le printemps
(a), l’été (b), l’automne (c) et l’hiver (d). PI, PR et FUT sont respectivement les simulations pour le passé
industriel, le présent et le futur. Toutes les explications supplémentaires se trouvent dans la méthodologie.

3.1 Automne

3.1.1 Concentration de glace de mer
La diminution de la concentration de glace de mer en automne s’est produite dans

l’ensemble de la région polaire, avec une fonte plus importante dans la région de la mer
des Tchouktches et dans les régions des mers de Barents et de Kara, allant jusqu’à -90%
(Fig. 3.2[b]).

Cette fonte n’est toutefois pas linéaire entre les différentes expériences. Dans un pre-
mier temps, la différence entre les expériences PR et PI indique une diminution de la
concentration de la glace de mer le long de la marge de glace de mer, atteignant jusqu’à
-50% (Fig. 3.2[c]). La région la plus touchée par cette fonte est celle des mers de Barents
et de Kara. Ensuite, la différence entre les expériences FUT et PR indique une diminution
de la concentration de la glace de mer plus importante sur l’ensemble de l’océan Arctique,
atteignant jusqu’à -60% (Fig. 3.2[d]). Bien que la fonte touche l’entièreté de la région
arctique, il n’y a pas de disparition totale de la glace de mer arctique simulée pour le futur.
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(a) (b)

(c) (d)

Figure 3.2 – Concentrations de glace de mer pour l’expérience PI (a) en automne. Différence de
concentrations de glace de mer entre les expériences FUT et PI (b) en automne. Différence de concentrations
de glace de mer entre les expériences PR et PI (c) et entre les expériences FUT et PR (d) en automne.

3.1.2 Température atmosphérique de surface
Concernant la simulation initiale, PI, les températures atmosphériques de surface en

Arctique varient entre -9°C le long de la marge de glace de mer et -24°C au centre de l’océan
Arctique, avec un maximum d’environ -30°C au-dessus du Groenland (Fig. 3.3[a]). Au
sujet de l’expérience FUT par rapport à l’expérience PI, le modèle simule principalement
une augmentation des températures atmosphériques de surface, variant entre +6°C aux
extrémités nord des continents et +16°C au-dessus du centre de l’océan Arctique (Fig.
3.3[b]). Certaines régions se réchauffent davantage que d’autres, notamment la région des
mers de Barents et de Kara et la région de la mer de Tchouktches, qui correspondent aux
régions touchées par une perte plus importante de glace de mer. L’analyse des températures
atmosphériques de surface confirme l’hypothèse d’une diminution du gradient méridien de
température.
Les figures des températures atmosphériques de surface issues de l’IPCC pour les scénarios
RCP2.6 et RCP8.5 du CMIP6 (avec l’utilisation d’autres modèles) montrent des augmen-
tations de température bien moins importantes que celles observées dans nos résultats
(annexe.2) (V. Alexander et K. Allen, 2013). La même observation a été réalisée
lors de la comparaison avec les figures de température atmosphérique de surface obtenues
en utilisant les mêmes expériences, mais cette fois avec deux autres modèles du CMIP6
(annexe.3). Cela indique que la sensibilité de la température atmosphérique de surface à la
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fonte de la glace de mer est fortement marquée dans le modèle HadGEM3-GC3.1-MM.

L’évolution des températures atmosphériques de surface à la perte de glace de mer
arctique n’est pas linéaire entre les différentes expériences. En effet, dans un premier
temps, la différence entre les expériences PR et PI indique une légère augmentation des
températures, d’environ +2°C par million de km2 de glace de mer perdue (+2°C/106km2),
le long de la frontière océan-continent, principalement dans la région des mers de Barents
et de Kara ainsi que dans la région de la mer de Tchouktches (Fig. 3.3[c]). Ensuite, la
différence entre les expériences FUT et PR révèle une augmentation plus prononcée,
d’environ +4°C/106km2, sur l’ensemble de la région arctique avec deux maximas au centre
de l’océan Arctique (Fig. 3.3[d]).

(a) (b)

(c) (d)

Figure 3.3 – Température atmosphérique de surface pour l’expérience PI (a) en automne. Différence de
température atmosphérique de surface entre les expériences FUT et PI (b) en automne. Différence relative
de température atmosphérique de surface entre les expériences PR et PI (c) et entre les expériences FUT
et PR (d) en automne.

Pour toutes les figures de ce mémoire, le "*" signifie que la différence est relative à une perte
de glace de mer de 106km2 de surperficie. Ensuite, Les points sur la carte symbolisent les cellules où les
tests de KS et de FDR ont révélé une différence significative. Enfin, les contours bleus, verts et rouges
représentent l’étendue de la glace de mer pour les expériences PI, PR et FUT respectivement.
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3.1.3 Précipitations
Concernant l’expérience initiale, PI, les précipitations sont généralement faibles au-

dessus des continents et de l’océan Arctique (Fig. 3.4[a]). Elles sont cependant plus
abondantes au-dessus de l’océan Pacifique et des régions ouest et nord de l’océan At-
lantique. Elles atteignent des valeurs maximales allant jusqu’à 12 mm/jour au-dessus
des chaînes de montagnes, telles que l’ouest de l’Amérique du Nord. Ensuite, au sujet
de l’expérience FUT par rapport à l’expérience PI, le modèle simule une augmentation
significative des précipitations, entre +60% et +100%, au-dessus de l’océan Arctique (Fig.
3.4[b]). Cette observation est cohérente avec la fonte de la glace de mer et l’augmentation
des zones dépourvues de glace dans l’océan Arctique. Effectivement, l’augmentation de
la surface libre de glace de mer et l’augmentation des températures atmosphériques de
surface augmente l’évaporation et par conséquent augmente l’humidité spécifique dans
l’atmosphère. De plus, une augmentation plus modérée des précipitations est également
observée dans le nord-est de la Sibérie et dans la région des baies d’Hudson et de Baffin.

L’évolution des précipitations n’est à nouveau pas linéaire entre les différentes expé-
riences. La différence entre les expériences PR et PI révèle une légère augmentation des
précipitations de l’ordre de +20%/106km2 dans la région des mers de Tchouktches et de
Sibérie orientale, ainsi que dans la région des mers de Barents et de Kara (Fig. 3.4[c]). La
différence entre les expériences FUT et PR indique, pour sa part, une légère augmentation
des précipitations, mais couvrant cette fois-ci l’ensemble de l’océan Arctique (Fig. 3.4[d]).
La non-linéarité s’observe moins que pour les températures atmosphériques de surface.
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(a) (b)

(c) (d)

Figure 3.4 – Précipitations pour l’expérience PI (a) en automne. Différence de précipitations entre les
expériences FUT et PI (b) en automne. Différence relative de précipitations entre les expériences PR et
PI (c) et entre les expériences FUT et PR (d) en automne.

3.1.4 Pression atmosphérique de surface
Concernant l’expérience initiale, PI, deux centres de basse pression sont observés,

l’un en Islande et l’autre dans le golfe de l’Alaska (dépression des Aléoutiennes), avec
une pression d’environ 1000 hPa (Fig. 3.5[a]). De plus, trois principaux centres de haute
pression sont observés en Eurasie (anticyclone sibérien), dans le centre du Pacifique Nord
(anticyclone d’Hawaï) et au Groenland (anticyclone du Groenland) avec une pression
d’environ 1015 hPa. Ensuite, au sujet de l’expérience FUT par rapport à l’expérience PI, le
modèle simule une diminution des pressions d’environ -4 hPa au-dessus de l’océan Arctique,
s’étendant jusqu’au continent nord-américain (Fig. 3.5[b]). De plus, une augmentation de
la pression est observée au centre de l’océan Pacifique et à l’est de l’Asie, renforçant les
anticyclones Sibérien et d’Hawaï.

L’évolution des pressions de surface n’est à nouveau pas linéaire entre les différentes
expériences. La différence entre les expériences PR et PI n’indique aucun changement signi-
ficatif de pression (Fig. 3.5[c]). La différence entre les expériences FUT et PR montre, quant
à elle, une diminution de la pression atmosphérique de surface d’environ -1.25hPa/106km2

par million de kilomètres carrés au-dessus de l’océan Arctique et du nord du Canada (Fig.
3.5[d]).
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(a) (b)

(c) (d)

Figure 3.5 – Pression atmosphérique de surface pour l’expérience PI (a) en automne. Différence de
pression atmosphérique de surface entre les expériences FUT et PI (b) en automne. Différence relative de
pression atmosphérique de surface entre les expériences PR et PI (c) et entre les expériences FUT et PR
(d) en automne.

3.1.5 Altitude géopotentielle de la surface isobare 500hPa
Concernant l’expérience initiale, PI, l’altitude géopotentielle de la surface isobare

500hPa concorde avec le gradient méridien des températures (les basses latitudes plus
chaudes possèdent une dilatation de l’air plus importante). On observe donc un minimum
de l’altitude géopotentielle au pôle arctique (Fig. 3.6[a]). Au sujet de l’expérience FUT par
rapport à l’expérience PI, le modèle simule une augmentation de l’altitude géopotentielle,
variant entre +12m et +20m au-dessus de l’est de l’Amérique du Nord et du nord de
l’Eurasie, englobant à la fois les continents et les océans (Fig. 3.6[b]). Finalement, une
augmentation plus faible de l’altitude géopotentielle, variant entre +4m et +8m, est
également observée dans le centre du Pacifique Nord. Elle concorde avec le renforcement
de l’anticyclone d’Hawaï.

L’analyse de linéarité ne fournit pas d’informations significatives pour l’altitude géo-
potentielle automnale. En effet, aucun point de grille ne possède de variation significative
entre les différentes expériences (Fig. 3.6[c][d]).

34



(a) (b)

(c) (d)

Figure 3.6 – Altitude géopotentielle de la surface isobare 500hPa pour l’expérience PI (a) en automne.
Différence de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500hPa entre les expériences FUT et PI (b) en
automne. Différence relative de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500hPa entre les expériences
PR et PI (c) et entre les expériences FUT et PR (d) en automne.

3.1.6 Indice NAO
Dans l’analyse de la variation de l’indice NAO (North Atlantic Oscillation) en automne,

aucune différence majeure n’est observée. Les moyennes restent alignées autour de la valeur
de 0 pour les trois différences, FUT-PI, FUT-PR et PR-PI. Cependant, on peut noter une
légère diminution de l’indice NAO pour la différence PR-PI (Annexe.4).

3.1.7 Composante zonale de la vitesse du vent à 500hPa
L’analyse de la vitesse du vent zonal en automne ne révèle pas de changements

significatifs, ou très peu, entre les expériences PI, PR et FUT (Annexe 5[bcd]). Dans
l’expérience initiale, PI, les vents d’ouest les plus forts sont observés avec une intensité
maximale de 30 m/s oscillant entre 30° et 70° de latitude Nord (Annexe.5[a]).

3.1.8 Indice MCI
L’indice MCI n’a également pas montré de différences significatives (Annexe 6[bcd]).

Cela est cohérent, car l’indice MCI est basé sur les composantes zonales et méridionales du
vent. Dans l’expérience initiale, PI, l’indice MCI tend généralement vers 0, ce qui indique
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une prédominance des vents zonaux. Cependant, il est important de noter la présence de
vents à forte composante méridienne provenant du nord, notamment près du Groenland et
de l’Alaska (Annexe.6[a]).

3.2 Hiver

3.2.1 Concentration de la glace de mer
La fonte de glace de mer en hiver se produit uniquement dans les régions le long de la

marge de la glace de mer (Fig.3.7[b]). Les quatre principales régions touchées par cette
fonte sont la région des baies de Hudson et de Baffin, la région de la mer de Tchouktches
et la région de la mer d’Okhotsk, toutes avec une diminution variant entre -50% et -80%
environ, et la région des mers de Barents et de Kara, avec, quant à elle, une diminution
allant jusqu’à -90% environ.

A nouveau, la fonte de glace de mer ne se produit pas de manière linéaire entre les
différentes expériences. La différence entre les expériences PR et PI révèle une importante
fonte significative dans la région des mers de Barents et de Kara allant jusqu’à -75%
environ (Fig.3.7[c]). On observe également une légère fonte ne dépassant pas les -50%
dans les trois autres régions, à savoir la région de la baie de Baffin, la région de la mer de
Tchoukcthes et la région de la mer Okhotsk. La baie d’Hudson n’est pas encore touchée
par la fonte. La différence entre les expériences FUT et PR montre une intensification
de la fonte avec une diminution de -65% environ dans toutes les régions, à l’exception
de la région des mers de Barents-Kara qui s’aligne aux autres régions touchées par cette
fonte (Fig.3.7[d]). La baie d’Hudson connaît désormais une fonte d’amplitude similaire aux
autres régions déjà touchées entre les expériences PR et PI. Il est important de noter que
la surface touchée par la fonte est considérablement plus importante entre les expériences
FUT et PR (Fig.3.7[cd]).
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(a) (b)

(c) (d)

Figure 3.7 – Concentrations de glace de mer pour l’expérience PI (a) en hiver. Différence de concentrations
de glace de mer entre les expériences FUT et PI (b) en hiver. Différence de concentrations de glace de
mer entre les expériences PR et PI (c) et entre les expériences FUT et PR (d) en hiver.

3.2.2 Température atmosphérique de surface
Concernant l’expérience initiale, PI, les températures atmosphériques de surface se

situent autour de -30°C pour les régions couvrant tout l’océan Arctique, le Groenland,
ainsi que le nord de l’Amérique du Nord et le nord de l’Asie (Fig.3.8[a]). Au sujet de
l’expérience FUT par rapport à l’expérience PI, le modèle simule une augmentation des
températures au-dessus de l’océan Arctique, avec des maximas variant entre +15°C et
+20°C dans la région des mers de Barents-Kara, la région de la mer de Tchouktches et
la région de la baie d’Hudson et de Baffin (Fig.3.8[b]). La région de la mer de Okhotsk
est quant à elle touchée par un réchauffement plus faible ne dépassant pas +10°C. Une
fois de plus, ces centres de réchauffement correspondent à ceux de la perte de glace
de mer arctique. Il convient de noter que les températures atmosphériques de surface
simulées par le modèle HadGEM3-GC3.1-MM sont plus élevées que celles simulées par
d’autres modèles du CMIP6 utilisant les mêmes expériences (Annexe 6) et de l’IPCC
(Annexe 5). Par ailleurs, un léger refroidissement de -1°C à -2°C est observé à l’est de l’Asie.

L’évolution des températures atmosphériques de surface n’est à nouveau pas linéaire
entre les différentes expériences. Dans un premier temps, la différence entre les expériences
PR et PI indique une légère augmentation des températures, allant de +3°C/106km2
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à +5°C/106km2 pour les mêmes centres de maximum correspondant aux régions avec
les plus importantes pertes de glace de mer (Fig.3.8[c]). Ensuite, la différence entre les
expériences FUT et PR révèle une augmentation beaucoup plus marquée des températures,
variant de +7°C/106km2 à +10°C/106km2 toujours pour les mêmes centres de maximum
correspondant aux régions avec les plus importantes pertes de glace de mer (Fig.3.8[d]).

(a) (b)

(c) (d)

Figure 3.8 – Température atmosphérique de surface pour l’expérience PI (a) en hiver. Différence de
température atmosphérique de surface entre les expériences FUT et PI (b) en hiver. Différence relative de
température atmosphérique de surface entre les expériences PR et PI (c) et entre les expériences FUT et
PR (d) en hiver.

3.2.3 Précipitations
Au sujet de l’expérience initiale, PI, les précipitations observées sur les différentes

régions possèdent un même schéma que ce qui a été observé en automne. Toutefois, les
précipitations sont plus fortes en hiver qu’en été pour certaines régions (Fig.3.9[a]). En
effet, les océans Atlantique et Pacifique possèdent plus de précipitations en hiver, tandis
que le continent eurasien reste relativement sec. Concernant l’expérience FUT par rapport
à l’expérience PI, le modèle simule une augmentation des précipitations d’environ +100%
dans la région arctique, avec des pics dans les quatre principales régions le plus affectées
par la fonte de glace de mer (Fig.3.9[b]). De plus, une augmentation plus modérée des
précipitations est observée à l’est de l’Amérique du Nord et à l’est de l’Asie.
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L’évolution des précipitations n’est à nouveau pas linéaire entre les différentes expé-
riences. Dans un premier temps, la différence entre les expériences PR et PI montre une
légère augmentation des précipitations dans les quatre régions les plus touchées par la perte
de glace de mer, à l’exception de la région de la mer de Tchouktches, avec un impact plus
marqué dans la région de la mer de Barents-Kara (Fig.3.9[c]). Ensuite, la différence entre
les expériences FUT et PR indique une augmentation plus importante des précipitations,
variant entre 50%/106km2 et 100%/106km2, également dans les quatre régions les plus
touchées par la perte de glace de mer (Fig.3.9[d]). Cette augmentation des précipitations
est en accord avec l’augmentation des températures et la diminution de la concentration
de glace de mer observée dans les mêmes zones.

(a) (b)

(c) (d)

Figure 3.9 – Précipitations pour l’expérience PI (a) en hiver. Différence de précipitations entre les
expériences FUT et PI (b) en hiver. Différence relative de précipitations entre les expériences PR et PI (c)
et entre les expériences FUT et PR (d) en hiver.

3.2.4 Pression atmosphérique de surface
À propos de l’expérience initiale, PI, le schéma est assez similaire à celui de l’automne,

mais cette fois, avec les dépressions d’Islande et des Aléoutiennes, et les anticyclones de
Sibérie et d’Hawaï plus marqués (Fig.3.10[a]). Un centre de haute pression près des Açores
est également observé. Au sujet de l’expérience FUT par rapport à l’expérience PI, le
modèle simule une diminution de la pression atmosphérique, variant entre -3hPa et -4hPa,
dans les quatre régions les plus touchées par la perte de glace de mer (Fig.3.10[b]). Le
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modèle simule également une augmentation de la pression dans la région des mers du
Groenland et de Norvège, ainsi qu’en Sibérie touchant le nord de l’Europe. L’augmentation
de pression en Sibérie confirme le renforcement de l’anticyclone sibérien, qui serait provoqué
par la perturbation de la SPV.

L’évolution des pressions atmosphériques de surface n’est à nouveau pas linéaire entre
les différentes expériences. La différence entre les expériences PR et PI ne montre aucun
changement statistiquement significatif (Fig.3.10[c]). Ensuite, la différence entre les expé-
riences FUT et PR indique une diminution de la pression atmosphérique, variant entre
-1.5hPa/106km2 et -2.5hPa/106km2, dans les quatre régions les plus touchées par la perte
de glace de mer (Fig.3.10[d]). Dans ces figures de pressions atmosphériques de surface
relative, le nord de l’Europe n’est pas touché par une différence significative. Cela indique
que c’est la réponse face à la perte totale de glace de mer (et non par million de km2 de
perte de glace de mer) qui procure d’importants changements dans le nord de l’Europe.

(a) (b)

(c) (d)

Figure 3.10 – Pression atmosphérique de surface pour l’expérience PI (a) en hiver. Différence de pression
atmosphérique de surface entre les expériences FUT et PI (b) en hiver. Différence relative de pression
atmosphérique de surface entre les expériences PR et PI (c) et entre les expériences FUT et PR (d) en
hiver.
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3.2.5 Altitude géopotentielle des surfaces isobares 10hPa et
500hPa

Au sujet de l’expérience initiale (PI), une plus faible altitude géopotentielle de la surface
isobare 500hPa est observée sur l’ensemble de la région arctique en hiver (Fig.3.11[a]).
Cela est cohérent avec des températures atmosphériques plus basses en hiver. Concernant
l’expérience FUT par rapport à l’expérience PI, le modèle simule une forte augmentation
de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500hPa, variant entre +20m et +40m, sur
l’ensemble de la région située au-dessus de 50° de latitude Nord (à l’exception de l’ouest de
l’Amérique du Nord) (Fig.3.11[b]). Une légère diminution de -12m est observée au sud de
l’Europe. La région des mers de Barents-Kara semble présenter la plus forte augmentation
de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500hPa dépassant les +40m.

L’évolution de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500hPa n’est à nouveau,
pas linéaire entre les différentes expériences. Dans un premier temps, la différence entre les
expériences PR et PI indique une faible augmentation autour de +12m/106km2, exclusive-
ment dans la région des mers de Barents-Kara (Fig.3.11[c]). Ensuite, la différence entre les
expériences FUT et PR indique une importante augmentation variant entre +12m/106km2

dans la région du nord de l’Eurasie et +18m/106km2 dans la région recouvrant l’est du
Canada et le nord de l’Atlantique nord (Fig.3.11[d]). Cette répartition spatiale est cohérente
avec l’augmentation des températures observée en premier lieu dans la région des mers de
Barents-Kara. De plus, une légère diminution de -12m/106km2 environ est observée au
nord-est de l’Atlantique et à l’est des Etats-Unis. Cette diminution n’est cependant pas
observée pour la différence effectuée entre les expériences FUT et PI (Fig.3.11[b]). Cela
pourrait indiquer que la somme des différences entre les expériences PR-PI et FUT-PR
annule cette réponse significative des moyennes latitudes.
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(a) (b)

(c) (d)

Figure 3.11 – Altitude géopotentielle de la surface isobare 500hPa pour l’expérience PI (a) en hiver.
Différence de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500hPa entre les expériences FUT et PI (b) en
hiver. Différence relative de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500hPa entre les expériences PR
et PI (c) et entre les expériences FUT et PR (d) en hiver.

Pour rappel, selon l’hypothèse de la téléconnexion par voie stratosphérique, l’important
réchauffement dans la région des mers de Barents et de Kara devrait refroidir les hivers
de l’Asie de l’Est en impactant le SPV. Afin de comprendre ce qu’il se passe dans le
SPV, l’altitude géopotentielle de la surface isobare 10hPa est également analysée. Une
augmentation de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 10hPa aux alentours de
+60m longeant le continent asiatique entre 40°N et 65°N est observée entre les expériences
PI et FUT. Il y a donc bien une perturbation se propageant de la basse troposphère vers
la basse stratosphère pour cette région. Le cœur du SPV ne semble cependant pas être
directement impacté par la fonte de la glace de mer arctique.
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(a) (b)

Figure 3.12 – Altitude géopotentielle de la surface isobare 10hPa pour l’expérience PI (a) en hiver.
Différence de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 10hPa entre les expériences FUT et PI (b) en
hiver.

3.2.6 Indice NAO
En ce qui concerne la variation de l’indice NAO en hiver, des différences significatives

sont observées (Fig.3.12). Les médianes des trois scores calculés pour chacune des diffé-
rences d’expérience (entre FUT-PI, PR-PI et FUT-PR) indiquent partout une diminution
de l’indice NAO. Cela implique une augmentation de la probabilité de fréquence de phases
négatives de la NAO. La plus grande différence est proche de -0.5 et est obtenue entre
les expériences FUT et PI. L’analyse de la linéarité suggère que la diminution du score
NAO s’est principalement produite entre les expériences PR et FUT. La différence entre
les expériences PR et PI est, quant à elle, presque nulle.

(a)

Figure 3.13 – Boxplot des différences entre l’indice de la NAO calculée pour FUT et PI (FUT pi), pour
FUT et PR (FUT pr) et pour PR et PI (PR pi). Toutes ces différences sont calculées en hiver.
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3.2.7 Composante zonale de la vitesse du vent à 10hPa et 500hPa
A propos de l’expérience initiale (PI), le schéma ressemble fortement à celui observé

en automne (Fig. 3.13[a]). Cependant, les courants jets observés aux moyennes latitudes
sont plus puissants en hiver, atteignant environ 35m/s.

Ensuite, concernant l’expérience FUT par rapport à l’expérience PI, le modèle simule
une diminution de la composante zonale de la vitesse du vent allant jusqu’à -2.5m/s entre
45°N et 75°N, à l’exception de la région du Pacifique Nord et de l’est de l’Amérique du
Nord (Fig. 3.13[b]). Cette diminution, qui s’étend sur l’Atlantique Nord et sur l’Eurasie,
est en accord avec l’augmentation de l’occurrence des phases négatives de la NAO. Une
augmentation d’environ +1 m/s est ensuite observée dans la zone située entre 20°N et
45°N, ce qui peut signifier qu’il y a un décalage des courants jets de l’hémisphère Nord
vers l’équateur.

L’évolution de la composante zonale de la vitesse du vent n’est à nouveau pas linéaire entre
les différentes expériences. Dans un premier temps, la différence entre les expériences PR
et PI n’indique aucune variation statistiquement significative bien qu’une diminution non
négligeable se produise de l’Atlantique Nord au centre de l’Eurasie (Fig.3.13[c]). Ensuite,
la différence entre les expériences FUT et PR indique une diminution de la composante
zonale de la vitesse du vent allant jusqu’à -1.5m/s/106km2 à l’est de l’Amérique du Nord
(Fig.3.11[d]).
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(a) (b)

(c) (d)

Figure 3.14 – Composante zonale de la vitesse du vent à 500hPa pour l’expérience PI (a) en hiver.
Différence de la composante zonale de la vitesse du vent entre les expériences FUT et PI (b) en hiver.
Différence relative de la composante zonale de la vitesse du vent entre les expériences PR et PI (c) et
entre les expériences FUT et PR (d) en hiver.

A nouveau, afin de poursuivre l’examen de ce qu’il se déroule dans le SPV, une
analyse des vents zonaux à 10hPa a également été réalisée. Bien qu’un affaiblissement des
vents zonaux soit observé au-dessus de la région des mers de Barents et de Kara, il est
probablement dû à la variabilité interne étant donné qu’il ne soit pas ressorti significatif
des tests statistiques. De plus, il y a un renforcement ou un affaiblissement significatif des
vents zonaux aux alentours de -3m/s en Asie de l’Est est à l’ouest de l’océan Pacifique. Il
est difficile de conclure à un renforcement ou à un affaiblissement des vents zonaux dans la
stratosphère étant donné que les effets significatifs se situent à la frontière entre les vents
d’ouest et les vents d’est.
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(a) (b)

Figure 3.15 – Composante zonale de la vitesse du vent à 10hPa pour l’expérience PI (a) en hiver.
Différence de la composante zonale de la vitesse du vent à 10hPa entre les expériences FUT et PI (b) en
hiver.

3.2.8 Indice MCI
Au sujet de l’expérience initiale (PI), le schéma ressemble à celui de l’automne avec

un renforcement global de l’indice MCI (négatif ou positif), contribuant à des vents
méridiens plus forts (Fig. 3.14[a]). Le MCI positif informe de vents soufflant du sud en
direction du nord du Groenland. Le MCI négatif informe de vents soufflant du nord en
direction de l’est de l’Amérique du Nord. Concernant l’expérience FUT par rapport à
l’expérience PI, le modèle simule une augmentation de l’indice MCI d’environ +0.2 dans
la baie d’Hudson et au sud du Groenland dans l’Atlantique Nord (Fig. 3.14[b]). Pour
l’Atlantique Nord, l’augmentation de l’indice se déroule dans une zone avec un MCI déjà
positif. Cela indique un renforcement des vents méridiens venant du sud pour cette région.
Pour la baie d’Hudson, l’augmentation se produit dans une zone où l’indice MCI dans
l’expérience PI se situe entre -0.2 et +0.2. Il est difficile de déterminer s’il s’agit d’un
déplacement vers des vents plus méridiens ou vers des vents plus zonaux. Si l’indice MCI
pour l’expérience PI est considéré comme nul, alors l’augmentation de l’indice MCI indique
un changement vers des vents plus méridiens, ce qui concorde avec l’affaiblissement des
vents zonaux. Ensuite, le modèle simule une diminution de l’indice d’environ -0.12 pour le
nord de l’Europe de l’Ouest. L’indice MCI du Nord de l’Europe de l’Ouest dans l’expérience
PI est proche de 0, ce qui indique un passage vers des vents plus méridiens dans cette région.

L’analyse de la linéarité ne révèle aucune variation statistiquement significative de l’indice
(Fig. 3.14[cd]). Cela signifie à nouveau que c’est la réponse face à la fonte totale de glace
de mer (et non face à la perte de 106km2 de glace de mer) qui induit un changement de
l’indice MCI.
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(a) (b)

(c) (d)

Figure 3.16 – Indice MCI pour l’expérience PI (a) en hiver. Différence l’indice MCI entre les expériences
FUT et PI (b), entre les expériences PR et PI (c) et entre les expériences FUT et PR (d) en hiver.
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3.2.9 Synthèse des réponses

(a) (b)

(c)

Figure 3.17 – Synthèse des résultats des différentes variables sur la carte de la différence de concentration
de glace de mer entre les expériences FUT et PI en automne (a) et en hiver (b). Les variations de variables
qui ne sont pas entourées indiquent qu’elles touchent une plus large étendue spatiale.

La synthèse des résultats pour la saison hivernale indique une disparité spatiale des
réponses des différentes variables (Fig. 3.15[b]). Quatre régions se distinguent par des
changements significatifs tels qu’une augmentation des précipitations, une augmentation
des températures atmosphériques de surface, une diminution des pressions de surface et
une augmentation de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500hPa. Ces régions
sont la région des mers de Barents et de Kara, la région de la mer de Tchouktches, la région
de la baie d’Hudson et de Baffin et la région de la mer d’Okhotsk. Elles correspondent
aux zones où les plus importantes réductions de la concentration de glace de mer sont
observées (Fig.3.7[b]).

Derrière les réponses de chaque variable face à l’importante fonte de glace de mer des
quatre régions mentionnées se trouve une suite logique d’événements causée par une
modification de transfert de flux de chaleur. En hiver, la différence de température entre
l’océan et l’atmosphère est importante étant donné la couche isolante de la glace de mer.
L’augmentation des températures atmosphériques et la fonte de la glace de mer influencent
alors les flux turbulents de chaleur entre ces deux composantes climatiques, avec une
augmentation de ces flux turbulents de chaleur de l’océan vers l’atmosphère. L’évaporation
accompagnant ces flux augmente pour sa part, l’humidité de l’atmosphère, ce qui se traduit
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par des précipitations accrues. De plus, l’augmentation des températures atmosphériques
augmente également l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500hPa. Finalement, le
réchauffement de l’atmosphère à la surface de l’eau diminue la pression, étant donné que
l’air froid et dense est remplacé par de l’air chaud et léger.

La synthèse des résultats pour la saison hivernale informe également de variations clima-
tiques en dehors des régions de fonte de glace de mer, s’étendant de l’ouest de l’Europe
à l’est de l’Asie. Premièrement, la Sibérie connaît un renforcement de son anticyclone
accompagné d’un refroidissement à l’est de l’Asie. Ce phénomène est directement lié à
l’augmentation de l’occurrence des phases négatives de la NAO. En effet, l’affaiblissement
des vents zonaux entre 50°N et 80°N en Eurasie permet le renforcement de l’anticyclone
de Sibérie grâce à l’apport d’air froid de l’Arctique. D’autres phénomènes corroborent
l’hypothèse de l’augmentation de l’occurrence des phases négatives de la NAO, tels que
la diminution de la pression atmosphérique de surface de la région de la baie d’Hudson
ou l’affaiblissement de la dépression d’Islande. Ensuite, le nord de l’Europe de l’Ouest
connaît également des réponses climatiques importantes, telles qu’une augmentation de
pression, une augmentation de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500hPa, un
affaiblissement des vents zonaux à 500hPa (également liée à la phase négative de la NAO)
et une réduction de l’indice MCI. Le MCI négatif indique que la diminution du vent zonal
permet l’apport de vents plus froids et plus denses venant du Nord, ce qui expliquerait
l’augmentation de la pression atmosphérique de surface dans cette région. Finalement, le
sud de l’Europe connaît également des changements climatiques tels qu’une intensification
des vents zonaux et la diminution de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500hPa.
L’hypothèse du déplacement du courant-jet polaire vers l’équateur est donc soutenue. La
diminution de l’altitude géopotentielle pourrait être expliquée par l’apport d’air froid
bloqué au sud de l’Europe. Il y a bien une diminution de température au sud de l’Europe,
mais elle n’est pas significative et peut donc être expliquée par la variabilité interne du
climat (Fig.3.8[b]).

Un dernier point important de la synthèse hivernale concerne le blocage au-dessus de l’est
de l’Amérique du Nord. Plusieurs études soutiennent l’hypothèse de l’amplification d’un
creux au-dessus de l’est de l’Amérique du Nord, en lien avec la perturbation du vortex
polaire stratosphérique (SPV) et la fonte de la glace de mer dans la région de la mer
de Tchouktches (Cohen et al., 2018 ; Coumou et al., 2018 ; Overland et al., 2021).
Une diminution des pressions est bien observée dans les résultats, mais n’est cependant
pas accompagnée d’une diminution des températures, comme c’est souvent le cas pour la
formation de creux de Rossby. Cela pourrait être expliqué par l’importante augmentation
des températures atmosphériques de surface suite à la perte de glace de mer arctique, qui
viendrait diminuer le refroidissement.

La synthèse des résultats pour la saison automnale indique principalement des chan-
gements au-dessus de l’océan Arctique (en particulier dans les mers de Barents et de
Kara), région directement touchée par la perte de glace de mer (Fig.3.15[a]). Cette ré-
gion présente une augmentation des précipitations, une augmentation des températures
atmosphériques de surface, une diminution des pressions atmosphériques de surface et
une augmentation des altitudes géopotentielles de la surface isobare 500hPa. Comme
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pour la saison hivernale, toutes ces réponses sont liées à la variation des flux de chaleur
entre l’océan et l’atmosphère. L’explication donnée pour la synthèse hivernale des quatre
régions affectées par la perte de glace de mer s’applique également ici. Toutefois, les
réponses des diverses variables climatiques observées en automne sont plus faibles que
celles observées en hiver. Une explication pourrait résider dans le fait que l’automne
ne possède pas une différence de température entre l’océan et l’atmosphère aussi forte
que celle constatée en hiver. Lors de la fonte de glace de mer, les flux turbulents de
chaleur automnaux sont donc probablement moins forts, ne contribuant par conséquent
pas à des réponses aussi fortes qu’en hiver. Il est également important de noter qu’au-
cun résultat en automne ne montre d’augmentation de la fréquence des phases négatives
de la NAO. La réponse de ce mode de variabilité atmosphérique est plus prononcée en hiver.

Toutefois, un point spécifique à souligner pour l’automne est le renforcement de l’an-
ticyclone d’Hawaï dans la région centrale du Pacifique Nord. Les variations de pression
de l’anticyclone d’Hawaï et de la dépression des Aléoutiennes peuvent influencer le mode
de variabilité Pacifique/Amérique du Nord (PNA) 1. Cependant, il convient de noter que
le PNA est principalement influencé par les variations des températures océaniques de
surface, qui ne sont pas incluses dans les analyses de ce mémoire (Yu et Lin, 2019).

Aussi bien pour la synthèse hivernale que pour la synthèse automnale, la région des
mers de Barents et de Kara connaît une fonte de glace de mer précoce et, par conséquent,
connaît des réponses climatiques plus fortes que les autres régions touchées. Cela est
notamment dû à sa position géographique. En effet, cette région est affectée par l’apport
de flux de chaleur du courant nord-atlantique, ce qui entraîne un réchauffement plus
important par rapport aux autres régions (Yamagami et al., 2022). La fonte de glace de
mer qui a lieu dans les régions pan-arctiques, en particulier la région des mers de Barents
et de Kara et les régions de l’Atlantique Nord, est considérée comme étant principalement
responsable des impacts de la fonte de la glace de mer. Elle impacterait principalement le
déplacement du courant jet polaire vers l’équateur et/ou l’apparition d’hivers froids à l’est
de l’Asie (Screen et al., 2018).

Les résultats obtenus, principalement pour l’hiver, corroborent (pour la plupart) les
hypothèses des différentes téléconnexions. Premièrement, l’affaiblissement des vents zonaux
accompagné de l’augmentation de la fréquence des phases négatives de la NAO confirme la
probabilité accrue d’événements de blocage. Ces deux variations, associées à la réduction
de la baroclinicité de la basse troposphère (déduite de l’observation de la diminution
du gradient méridien de température), confirment l’hypothèse de l’affaiblissement de la
formation des tempêtes. Ensuite, la diminution de la composante zonale de la vitesse du
vent aux hautes latitudes et l’augmentation de cette composante à des latitudes inférieures
(accompagnée d’une diminution de l’altitude géopotentielle) renforcent l’hypothèse d’un
décalage du courant-jet polaire vers l’équateur. Toutefois, le déplacement du courant jet
vers le pôle, provoqué par l’augmentation des températures océaniques de surface de
l’équateur (bras de fer), doit être pris en compte dans l’étude de la réponse du climat aux
forçages globaux. Finalement, le renforcement de l’anticyclone Sibérien par la perturbation
du SPV dans la région des mers de Barents et de Kara n’est pas confirmé d’après les

1. Pacific/North American teleconnection pattern
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observations des résultats. Bien que le refroidissement de l’Asie de l’Est en hiver soit
observé, la perturbation du SPV au-dessus de la région des mers de Barents et de Kara
n’est pas observé (en accord avec l’hypothèse de cette téléconnexion). En effet, bien
que l’est de l’Asie et l’ouest de l’océan Pacifique soient concernés par un affaiblissement
des vents zonaux et une augmentation de l’altitude géopotentielle de la surface isobare
10hPa, aucun effet significatif n’est observé aux alentours du vortex polaire. Le manque
de variations significatives à cet endroit peut être causé par la variabilité interne. Étant
donné que le modèle HadGEM3-GC3.1-MM est un modèle de assez haut niveau, il devrait
correctement représenter les interactions entre les différentes couches de l’atmosphère et
donc inclure correctement les perturbations du vortex polaire (l’incertitude face au modèle
doit donc être minime face aux autres) (Charlton-Perez et al., 2013 ; Cohen et al.,
2020). Comme mentionné précédemment, l’analyse des impacts de la fonte de glace de
mer sur les vents zonaux de la stratosphère asiatique est complexe. Toutefois, cela indique
que cette fonte peut bel et bien influencer la stratosphère.

3.2.10 Linéarité
L’attribution du terme de non-linéarité à la réponse d’une variable face à un forçage se

produit si cette réponse n’est pas proportionnelle (amplification ou atténuation) à la fonte
de glace de mer dans le temps. Ce comportement non linéaire a été constaté pour toutes
les variables en automne et en hiver. Toutefois, en automne, l’altitude géopotentielle et
le vent zonal présentent un rapport signal/bruit trop faible, ce qui complique l’analyse
de la linéarité. L’hiver présente généralement une non-linéarité globale plus prononcée
que l’automne. L’augmentation de l’intensité des réponses varie selon les régions et les
variables. En hiver, ce sont la température de surface atmosphérique, les précipitations et
de l’altitude géopotentielle des surfaces isobares 500hPa qui présentent les non-linéarités
les plus notables en termes d’intensité et d’étendue des impacts. Leur intensité est souvent
doublée entre les différences des expériences FUT-PR et PR-PI. De plus, de nouvelles
régions affichent des variations significatives entre les expériences FUT-PR, alors qu’elles
n’en affichaient pas entre les expériences PR-PI.

En ce qui concerne les disparités spatiales, c’est la région des baies de Hudson et de
Baffin qui connaît les amplifications de réponse au forçage les plus importantes pour la
période entre les expériences FUT-PR. Contrairement à ce que l’on pourrait penser, ce
n’est pas la région des mers de Barents et de Kara qui connaît la plus forte amplification
de réponse, bien que cette région subisse la perte de glace de mer bien avant toutes les
autres régions. Cela suggérerait donc que d’autres facteurs liés à la fonte de glace de mer
agissent sur l’amplification des réponses. Il est d’ailleurs important de préciser que les effets
cumulatifs de la fonte de glace de mer n’ont pas été pris en compte dans cette analyse. Les
différences ont été calculées par rapport à une même perte d’étendue de glace de mer. Par
conséquent, la non-linéarité observée dans les résultats indique à nouveau que d’autres
facteurs, en plus de la diminution de l’étendue de glace de mer arctique, influencent les
réponses des variables climatiques à la perte de glace de mer. Tout cela reflète bien la
complexité du système climatique.

La non-linéarité des réponses climatiques face à la perte de glace de mer peut s’ex-
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pliquer par divers facteurs. Il s’agit notamment des rétroactions, des relations complexes
entre les composantes climatiques, de l’inertie du système, de la dépendance de certaines
variables à l’état initial, mais aussi de la variabilité interne du système climatique. Ce-
pendant, la variabilité interne du climat sera moins détaillée dans le cadre de l’étude des
causes de non-linéarité, étant donné que les tests de significativité ont réduit l’incerti-
tude à son sujet. Toutefois, il faut garder à l’esprit que l’incertitude face à la variabilité
interne n’est pas complètement supprimée et pourrait donc influencer la non-linéarité.
Quatre types de causes peuvent alors entrer en compte dans l’explication de la non-linéarité.

Tout d’abord, comme cela a été abordé dans le premier chapitre, de nombreuses ré-
troactions peuvent amplifier (rétroaction positive) ou réduire (rétroaction négative) la
fonte de la glace de mer. Ces rétroactions sont générées par les relations et les interactions
entre les différentes composantes climatiques, ce qui rend le système climatique complexe.
Certaines rétroactions peuvent alors présenter une non-linéarité, c’est-à-dire une réponse
qui n’est pas proportionnelle à la perturbation à laquelle elles répondent (la fonte de
glace de mer) (Rial et al., 2004 ; Goosse et al., 2018). Les rétroactions et la complexité
des relations entre les composantes climatiques sont donc deux facteurs contribuant à la
non-linéarité du système climatique. Cependant, le modèle employé est strictement atmo-
sphérique, et ne considère donc pas les interactions océan-atmosphère, qui introduiraient
d’autres dynamiques complexes au sein du système climatique.

Un autre facteur important, lié aux interactions et aux rétroactions complexes, est l’inertie
du système climatique. Le système climatique peut présenter des délais de réponse spéci-
fiques aux forçages. En effet, lorsque la fonte de glace de mer se produit, elle engendre
des changements du système climatique qui ne se produisent pas instantanément mais
parfois, sur de longues périodes. Un exemple se trouve dans le mécanisme des trains
d’ondes reliant la région des mers de Barents et de Kara à l’est de l’Asie, provoquant
des hivers particulièrement froids. Ce train d’ondes peut s’étendre sur quelques jours à
quelques mois (Overland et al., 2015). Ce temps correspond au temps nécessaire pour
que le système retrouve un nouvel état d’équilibre après le forçage de la fonte de glace
de mer. En outre, avec la fonte accélérée de l’Arctique, un nouveau problème a lieu. Le
système n’a plus le temps de retrouver un nouvel état d’équilibre. Par exemple, si la
fonte s’accélère et s’intensifie, la rétroaction de l’albédo-glace sera plus intense, contri-
buant à une absorption plus importante et plus rapide de la chaleur dans l’océan. Cela
conduira par la suite à une intensification des flux turbulents vers l’atmosphère, perturbant
les processus en cours dans l’atmosphère. Cela pourrait alors permettre la création de
nouvelles interactions entre les différentes composantes climatiques qui n’auraient pas
eu lieu si le système avait eu le temps de retrouver un état d’équilibre. L’inertie du
système climatique et l’accélération de la fonte peuvent donc également apporter de la com-
plexité entre les différentes composantes climatiques et de la non-linéarité dans les réponses.

Enfin, une dernière explication, et probablement l’élément clé, résiderait dans le fait
qu’il y ait une dépendance à l’état de fond du système climatique. Une dépendance à
l’état de fond signifie que les réponses climatiques peuvent avoir une sensibilité différente
pour un même forçage lorsque l’état de fond du système climatique change (Overland
et al., 2016). Un exemple concret concerne la position du courant-jet polaire. Une étude a
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démontré que les réponses climatiques à la fonte de la glace de mer arctique dépendaient
de la position climatologique du courant-jet polaire de par son influence sur le déplacement
des ondes de Rossby (Smith et al., 2017). La dépendance à l’état de fond peut, par
conséquent, perturber les interactions entre les composantes et provoquer la création ou la
suppression de diverses rétroactions. La dépendance à l’état de fond peut donc générer une
non-linéarité des réponses climatiques face à la fonte de la glace de mer en modifiant la
sensibilité des réponses et en interagissant avec les interactions complexes et les rétroactions
entre les composantes climatiques.

3.2.11 Incertitudes
Il est essentiel de prendre en compte les nombreuses incertitudes associées à l’utilisation

des modèles climatiques tels que ceux utilisés dans le cadre de CMIP6 (Cohen et al.,
2018 ; M. B. Andrews et al., 2020 ; Hardiman et al., 2022 ; John et al., 2022). Comme
discuté dans le premier chapitre, plusieurs sources d’incertitude liées à la modélisation
existent, y compris des incertitudes concernant les conditions initiales et la paramétrisa-
tion, ainsi que le fait que les modèles ne sont que des représentations simplifiées de la réalité.

Une étude récente a confronté les résultats des simulations du modèle HadGEM3-GC3.1-
MM aux observations de température atmosphérique de surface issues du HadCRUT4 pour
une période s’étendant du passé (1880-1919) au présent (2000-2014) (M. B. Andrews
et al., 2020). Les chercheurs ont constaté que le modèle HadGEM3-GC3.1-MM génère
des biais significatifs dans l’évolution des températures atmosphériques de surface. En
premier lieu, une combinaison de plusieurs facteurs fait en sorte que le modèle simule un
réchauffement trop faible entre le passé (1880-1919) et le présent (2000-2014) par rapport
aux observations. Les facteurs pour la période avant 1950 sont la combinaison d’une
efficacité excessive du forçage radiatif résultant de l’éruption de nombreux volcans et de la
variabilité interne. Après 1950, le facteur principal serait le forçage excessif des aérosols
anthropiques appliqué au modèle. Tout cela contribuerait donc à un refroidissement excessif
pendant cette période. En second lieu, une combinaison de deux facteurs fait en sorte
que le modèle simule un réchauffement trop fort après 1991 par rapport aux observations.
En effet, la surestimation du refroidissement après l’éruption du volcan Pinatubo en 1991
aurait été suivie d’une augmentation trop rapide des températures atmosphériques. De
plus, à partir de 1980, certaines estimations des paramètres de rétroaction pourraient être
erronées, ce qui contribuerait à une sensibilité climatique élevée du modèle. Toutes ces
théories restent, cependant, des hypothèses et des suggestions (T. Andrews et al., 2019 ;
M. B. Andrews et al., 2020). L’implication de ces théories dans l’analyse des résultats de
ce mémoire pourrait expliquer l’importante différence de température entre les expériences
FUT et PI, qui semble être surestimée par rapport aux observations.

De plus, il est signalé que les modèles du CMIP6 sous-estiment les rétroactions des
tourbillons 2, ce qui influence les résultats concernant le déplacement des courants-jet.
La rétroaction des tourbillons est liée aux effets des tourbillons océaniques sur le climat
(Hardiman et al., 2022). Cette rétroaction positive est définie comme le phénomène selon
lequel les interactions des tourbillons océaniques à petite échelle peuvent amplifier, par

2. Eddy-feedback en anglais
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le biais de perturbations de la circulation océanique, les anomalies climatiques à grande
échelle aux latitudes moyennes. La résolution spatiale insuffisante des modèles est associée
à la sous-estimation de cette rétroaction des tourbillons (Hardiman et al., 2022). Cette
lacune pourrait biaiser l’analyse des téléconnexions, en particulier en ce qui concerne
le déplacement du jet stream vers l’équateur. En effet, les tourbillons ont la capacité
de transporter de la chaleur et d’influencer l’intensité et la position du jet stream. Au
plus la rétroaction des tourbillons est forte, au plus le déplacement du courant-jet vers
l’équateur est prononcé. Par conséquent, la sous-estimation de l’intensité de la rétroaction
des tourbillons dans les modèles climatiques engendre une sous-estimation du déplacement
du courant-jet vers l’équateur (Hardiman et al., 2022 ; Screen et al., 2022). Toutefois,
le modèle HadGEM3-GC3.1-MM possède un paramètre de la rétroaction des tourbillons
assez proche de la réalité en comparaisont avec les autres modèles du CMIP6 (Smith
et al., 2022).
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Conclusion

Depuis le début des mesures satellitaires en 1979, l’étendue de la glace de mer a
fortement diminué, principalement en raison des émissions croissantes de gaz à effet de
serre d’origine anthropique. Cette perte importante de glace de mer a des répercussions
non négligeables sur le climat de l’hémisphère Nord. Le but de ce mémoire était d’analyser
la perturbation des conditions climatiques des hautes et moyennes latitudes boréales en
réponse à la fonte de glace de mer arctique. Deux questions étaient initialement posées :
Quels sont les impacts de la fonte de la glace de mer arctique sur le climat futur des
moyennes et hautes latitudes de l’hémisphère nord ? Est-ce que les réponses atmosphériques
sont linéaires face à l’intensité de perte de glace de mer arctique au fil du temps ? Si de
nombreuses études ont déjà tenté de répondre à la première question, très peu se sont
penchées sur l’étude de la linéarité de la réponse climatique dans le temps.

Dans un premier temps, l’examen des variations des variables climatiques grâce au mo-
dèle HadGEM3-GC3.1-MM de PAMIP a permis de répondre partiellement à la première
question concernant les téléconnexions. Les réponses observées peuvent être différenciées
en fonction de leur localisation. La première catégorie de réponses concerne les régions
qui subissent les plus importantes fontes de glace de mer. La fonte de la glace de mer
provoque une augmentation des flux turbulents de chaleur de l’océan vers l’atmosphère,
engendrant de nombreuses perturbations atmosphériques. L’hiver et l’automne connaissent
tous deux les mêmes perturbations : hausse des températures atmosphériques de surface,
diminution de la pression atmosphérique de surface, augmentation des précipitations et
l’augmentation de l’altitude géopotentielle des surfaces isobares. Cependant, l’hiver connaît
des perturbations plus prononcées, en raison de flux turbulents de chaleur plus forts qu’en
automne. La deuxième catégorie de réponses concerne les régions éloignées de la perte
de glace de mer, situées aux latitudes moyennes. Pour l’automne, c’est principalement le
renforcement de l’anticyclone d’Hawaï au centre du nord de l’océan Pacifique qui a été
observé. Pour l’hiver, plusieurs réponses climatiques ont été notées. Tout d’abord, une
diminution de la composante zonale de la vitesse du vent entre 40°N et 80°N, de l’est des
États-Unis à l’est de l’Asie, et une augmentation de l’occurrence des phases négatives
de la NAO ont été identifiées. Cela s’accompagne du renforcement de l’anticyclone de
Sibérie et d’un refroidissement de l’est de l’Asie, suggérant une première téléconnexion.
Bien qu’une perturbation des vents zonaux ait été identifiée dans la stratosphère, elle se
situe aux moyennes latitudes, au-dessus de l’Asie de l’Est et au-dessus de l’ouest de l’océan
Pacifique. Les observations ne confirment donc pas que c’est la perturbation du SPV qui
est à l’origine du renforcement de l’anticyclone de Sibérie. Ensuite, le déplacement des
courants-jet de l’hémisphère Nord vers l’équateur a également été constaté, suggérant
une deuxième téléconnexion. En effet, le sud de l’Europe connaît une intensification des
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vents zonaux et une diminution de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500hPa.
Cependant, il faut prendre en compte la compétition entre le pôle et l’équateur dans
l’étude de la réponse totale au réchauffement climatique. Par ailleurs, dans les résultats de
ce mémoire, le nord de l’Europe de l’Ouest connaît également des réponses climatiques,
notamment une augmentation de la pression et un déplacement vers un MCI négatif. Cela
suggère l’intrusion de vents méridiens du nord sur la région, contribuant à l’augmentation
de la pression. Enfin, plusieurs observations suggèrent qu’il y a une amplification d’une
dépression au-dessus de l’est de l’Amérique du Nord, indiquant un blocage et une troisième
téléconnexion. Seule la téléconnexion sur l’affaiblissement de la formation des tempêtes ne
peut pas être vérifiée. De plus, la téléconnexion impliquant le SPV et les blocages pourrait
être davantage approfondie.

Dans un deuxième temps, l’analyse des différences des variables climatiques a permis de
répondre partiellement à la deuxième question de recherche concernant la linéarité. Une
non linéarité de la réponse à l’intensité de la perte de glace de mer est observée pour
toutes les variables climatiques analysées. Une amplification des réponses climatiques face
à une même perte de glace de mer a eu lieu dans le temps. Les variables les plus impac-
tées sont les températures atmosphériques de surface, les précipitations et les altitudes
géopotentielles, avec une augmentation (relative à une perte de 106km2 de glace de mer)
d’environ deux fois la différence observée entre les expériences FUT-PR et PR-PI. La
région la plus fortement affectée par cette amplification est celle des baies de Baffin et de
Hudson. La non-linéarité observée peut être attribuée à plusieurs mécanismes, notamment
les nombreuses interactions entre les différentes composantes du système climatique, la
dépendance de la réponse climatique à l’état de fond, les rétroactions et l’inertie du système
climatique. Cependant, les analyses effectuées dans ce mémoire ne permettent pas de
déterminer les causes spécifiques de cette non-linéarité. Il est important de noter que cette
non-linéarité souligne la complexité des interactions au sein du système climatique. Les
résultats mettent en évidence la nécessité de prendre en compte ces effets non linéaires
lors de la modélisation des changements climatiques futurs. Cette complexité rend les
projections climatiques plus incertaines, car de nombreux facteurs interagissent ensemble
et peuvent amplifier les effets des perturbations.

Il est cependant important de prendre conscience de l’incertitude associée aux résul-
tats. En effet, l’utilisation de modèles climatiques est une représentation de la réalité, ce
qui introduit différents types d’incertitudes pouvant influencer les résultats. Ces incerti-
tudes peuvent être liées aux conditions initiales, à la variabilité interne, aux équations
physiques utilisées, etc. Bien que le modèle HadGEM3-GC3.1-MM ait une résolution
moyenne, il présente néanmoins certaines limites. Un des biais les plus pertinents dans ce
mémoire concerne la simulation des températures atmosphériques de surface qui varient
dans le temps. En effet, il y aurait une sous-estimation des températures pour la période
correspondant au passé industriel et une surestimation pour la période correspondant
au présent et au futur. La sous-estimation pourrait être liée à une efficacité excessive du
forçage radiatif lié aux éruptions volcaniques de l’époque ou à la variabilité interne et
finalement à un forçage d’aérosols anthropiques trop fort. La surestimation pourrait, elle,
être due à une sensibilité trop importante du modèle et à la trop grande augmentation
des températures après l’éruption d’un important volcan en 1991 dans le modèle (M. B.
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Andrews et al., 2020). Enfin, un dernier biais, qui concerne de nombreux modèles du
CMIP6, concerne la sous-estimation des rétroactions des tourbillons, ce qui entraînerait
une sous-estimation du déplacement des courants jet vers l’équateur (Hardiman et al.,
2022).

En plus des incertitudes liées au modèle, il convient de noter que le réchauffement de la
surface de l’océan n’est pas pris en compte dans la simulation. Or, la fonte de la glace
de mer arctique entraîne l’ouverture de nouvelles surfaces d’eau qui se réchauffent, ce
qui impacte le couplage entre l’océan et l’atmosphère. Les processus physiques liés au
réchauffement de l’océan sont donc également pertinents pour l’étude des téléconnexions
entre la perte de glace de mer arctique et les conditions climatiques des moyennes et hautes
latitudes.

Afin d’améliorer la réponse aux questions de recherche de ce mémoire, plusieurs pistes
peuvent être envisagées. Tout d’abord, pour réduire l’incertitude liée au modèle HadGEM3-
GC3.1-MM, une analyse multi-modèles serait pertinente. De plus, l’étude de la stratosphère
aurait été un aspect très intéressant pour comprendre la téléconnexion entre la perte de
glace de mer dans les mers de Barents et de Kara, et les événements hivernaux plus froids
en Sibérie. Par ailleurs, afin de poursuivre l’analyse de la non-linéarité, il serait pertinent
d’effectuer une analyse de sensibilité des paramètres du modèle. Cela permettrait d’évaluer
l’importance de chaque paramètre, tel que la température atmosphérique de surface initiale.
Cette analyse aurait comme objectif de mieux comprendre et d’évaluer la contribution
spécifique des paramètres à l’amplification des réponses face à la fonte de glace de mer et
éventuellement d’améliorer la compréhension des relations entre variables climatiques. En
combinant ces différentes approches, il serait possible d’améliorer la compréhension des
impacts de la fonte de glace de mer arctique sur le climat des moyennes et hautes latitudes
de l’hémisphère nord, ainsi que d’affiner les prédictions et les scénarios futurs.
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Annexe

Figure 1 – Carte des régions et des mers arctiques. Provient de Swoop Travel LDT (s.d.).

68



Figure 2 – Cartes des variations de températures atmosphérique de surface et des précipitations pour
les deux scénarios RCP2.6 et RCP8.5 entre la période 1986-2005 et la période 2081-2100. Provient du
rapport de l’IPCC (2013) .

(a) (b)

Figure 3 – Différence des températures atmosphériques de surface entre l’expérience FUT et PI pour le
modèle MIROC6. Provient de Crevits (2023) .
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Figure 4 – Boxplot des différences entre l’indice de la NAO calculée pour FUT et PI (FUT pi), pour
FUT et PR (FUT pr) et pour PR et PI (PR pi). Toutes ces différences sont calculées en automne.

(a) (b)

(c) (d)

Figure 5 – Composante zonale de la vitesse du vent à 500hPa pour l’expérience PI (a) en automne.
Différence de la composante zonale de la vitesse du vent entre les expériences FUT et PI (b) en automne.
Différence relative de la composante zonale de la vitesse du vent entre les expériences PR et PI (c) et
entre les expériences FUT et PR (d) en automne.
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(a) (b)

(c) (d)

Figure 6 – Indice MCI pour l’expérience PI (a) en automne. Différence l’indice MCI entre les expériences
FUT et PI (b), entre les expériences PR et PI (c) et entre les expériences FUT et PR (d) en automne.
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