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Résumé

Dans le contexte du réchauffement global qui affecte notre planète, la région arctique connaît
une élévation de température deux fois plus rapide que la moyenne mondiale, phénomène connu
sous le nom d’amplification arctique. La fonte de la banquise arctique associée à ce phénomène
peut potentiellement influencer le climat des moyennes latitudes dans l’hémisphère nord. Des
études ont été menées pour comprendre les effets de cette fonte sur les conditions climatiques
extrêmes aux hautes et moyennes latitudes mais de grandes incertitudes persistent.

Dans ce contexte, l’objectif de ce travail est d’analyser les effets de la fonte de la banquise
arctique sur les conditions climatiques extrêmes aux hautes et moyennes latitudes de l’hémisphère
Nord. Deux modèles climatiques globaux, CanESM5 et MIROC6, ont été utilisés pour analyser
les résultats de deux expériences. La première expérience simule des conditions climatiques
avec une situation de la banquise arctique telle qu’elle était lors de la période pré - industrielle.
Ensuite, la seconde simule une situation où la glace de mer est telle qu’elle serait dans un
scénario de réchauffement global de 2 °C. L’unique différence entre ces deux expériences réside
dans les conditions de glace de mer. Pour les deux modèles, des cartes représentant diverses
variables climatiques et différents indices d’évènements extrêmes climatiques sont produites
pour représenter les différences climatiques entre les deux expériences.

Les résultats indiquent une amplification arctique tout au long de l’année. En hiver, cela
entraîne une propagation des anomalies de température de surface jusqu’à la stratosphère, avec
une augmentation de l’altitude géopotentielle de la surface isobare à 10 hPa. La fonte de la
banquise semble également entraîner une phase négative de l’oscillation nord-atlantique en
automne et en hiver, bien que les effets sur les précipitations et les températures de surface
soient minimes. Une légère diminution de la fréquence des journées chaudes en Asie (nord de
la Chine, Mongolie, et sud de la Russie) est également observée en hiver, l’hypothèse étant
que cette baisse des températures hivernales soit due au renforcement de l’anticyclone sibérien
qui favorise l’advection d’air froid vers l’Asie. Cette étude suggère que la fonte de la banquise
arctique a peu d’impact sur les extrêmes climatiques aux latitudes moyennes, en raison de divers
facteurs tels que les limites des modèles climatiques et l’incertitude entourant les processus
physiques.
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CHAPITRE 1

Introduction

Les changements climatiques observés ces dernières décennies ont engendré d’importantes
répercussions sur l’Homme et son environnement, se manifestant à différents niveaux. Parmi ces
conséquences figurent les perturbations économiques, la fragilisation des écosystèmes (Soto et
al., 2021), ainsi que l’augmentation de l’intensité et de la fréquence des événements climatiques
extrêmes (Vogel et al., 2019). Il est maintenant établi que le réchauffement global actuellement
observé est essentiellement imputable aux émissions de gaz à effet de serre provenant des
activités humaines (Al Ghussain, 2019). Dans ce contexte, de nombreuses études climatiques
se multiplient afin de formuler des hypothèses sur les projections futures. L’objectif de ces
études est double : elles visent à accroître la compréhension du système climatique au sein de la
communauté scientifique et à faciliter la mise en place de mesures d’adaptation et d’atténuation
pour limiter les conséquences sur les populations (Brunner et al., 2020).

Le système climatique terrestre est constitué de différentes composantes spécifiques, qui
interagissent entre elles (Lourtioz et al., 2022). Cette étude se concentrera particulièrement
sur la glace de mer dans la région arctique qui fait partie de la cryosphère. Cette composante
englobe les zones de la Terre où l’eau se trouve sous forme solide (Mercier, 2021). De façon
plus précise, ce mémoire analyse les manières avec lesquelles la glace de mer arctique influence
les autres composantes du système climatique. L’augmentation de la température à la surface
de l’Arctique a été approximativement deux fois supérieure à la hausse globale moyenne au
cours des dernières décennies (phénomène connu sous le nom d’amplification arctique ou AA)
(Kogan, 2023). Ce réchauffement important est notamment associé à la fonte de la glace de
mer, provoquant ainsi une diminution considérable de l’étendue de la banquise arctique (Ivanov,
2023). L’AA englobe une série de mécanismes qui entraînent une augmentation significative des
températures dans cette région (Hao et al., 2023).

La réduction de la couverture de glace de mer arctique a des conséquences à différents
niveaux, notamment des perturbations des écosystèmes, des impacts sur le climat mondial et
des effets sur les activités humaines (Yang et al., 2023). La question économique revêt également
une importance cruciale. Par exemple, la fonte de la banquise arctique peut ouvrir la voie la
plus rapide pour relier l’Europe et l’Asie. De plus, la diminution de l’étendue de la banquise
permettrait potentiellement l’exploitation de réserves naturelles de ressources minérales parmi
les plus importantes au monde (Ivanov, 2023). Ensuite, diverses hypothèses suggèrent que la
perte de la glace de mer peut, par divers processus, affecter le climat des latitudes moyennes de
l’hémisphère Nord (Blackport et al., 2019 ; Cohen et al., 2020). Ces dernières décennies, de
nombreux évènements climatiques extrêmes ont été observé et diverses hypothèses indiquent
que ces phénomènes soient liés à la fonte de la banquise arctique (Cohen et al., 2014). Ce lien
potentiel entre le climat des moyennes latitudes et la diminution de la couverture de la glace de
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mer est particulièrement étudié et de nombreuses questions restent en suspens. En effet, dans
de nombreux cas, les études observationelles ne concordent pas avec les résultats de modèles,
ce qui complique la compréhension des processus réels (Mori et al., 2014 ; Cohen et al., 2020).
Ainsi, étant donné les évènements climatiques extrêmes recensés ces derniers temps, il est crucial
d’avoir une bonne compréhension des processus en lien avec ces évènements (McKenna et al,
2018).

La question des températures extrêmes revêt une grande importance en raison de son impact
sur les écosystèmes terrestres, les rendements agricoles, la disponibilité en eau et la stabilité
socio-économique des pays (Kogan, 2023). De ce fait, les évènements extrêmes ont un impact
direct sur la santé humaine, entraînant une augmentation des décès, des maladies et des blessures
(Bell et al., 2018). Compte tenu des effets néfastes de ces évènements, il est essentiel de pouvoir
les prévoir efficacement afin de limiter leurs conséquences. Par conséquent, il est crucial de
comprendre la relation entre les évènements climatiques extrêmes observés ces dernières décennies
et le processus d’amplification arctique, afin de développer des prévisions précises, d’atténuer
les impacts sur la santé humaine et d’assurer une stabilité des écosystèmes.

Toutefois, il est important de souligner le rôle de la variabilité naturelle interne du climat
(VNI). La VNI comprend les mécanismes non - linéaires ainsi que les grandes oscillations
climatiques naturelles qui contrôlent les interactions entre les différentes composantes du climat
(Morin, 2022). Par conséquent, les fluctuations climatiques attribuables aux actions humaines
ainsi que les forçages naturels comme le volcanisme, le cycle solaire ou d’autres paramètres ne
sont pas pris en compte dans la VNI (Khodri, 2015 ; Morin, 2022). Il convient donc de déterminer
si les évènements climatiques extrêmes observés ces dernières années sont liés au réchauffement
global d’origine anthropique ou simplement à la VNI (Cohen, 2014). Pour distinguer clairement
les effets de la fonte de la banquise de la VNI, la méthodologie reposera sur deux expériences où
seule la concentration de glace sera modifiée, toutes les autres composantes restant inchangées.
Ces procédures seront expliquées en détail ultérieurement.

Ce travail s’inscrit dans un vaste contexte où la problématique de recherche se formule comme
suit : "Dans quelle mesure la fonte de la glace de mer en Arctique influence-t-elle les événements
climatiques extrêmes au niveau des pourtours arctiques et des moyennes latitudes de l’hémisphère
Nord ?". De par la compréhension incomplète du lien potentiel entre l’amplification arctique
(AA) et le climat des moyennes latitudes, ainsi que les effets néfastes des événements extrêmes,
cette question se révèle pertinente.

Ce mémoire est structuré en plusieurs chapitres distincts. Le premier chapitre est une revue
de la littérature qui présente l’état des connaissances sur les liens entre la fonte de la banquise
arctique et les extrêmes climatiques des moyennes latitudes. Le deuxième chapitre expose la
méthodologie mise en œuvre pour répondre à la question de recherche. Le troisième chapitre
présente, analyse et discute les résultats produits dans ce mémoire en les confrontant aux
données de la littérature, dans le but de répondre à la question de recherche. Enfin, la conclusion
synthétise le travail réalisé et apporte une réponse concise à la question de recherche.



CHAPITRE 2

Revue de la littérature

Ce chapitre se divise en différentes sections spécifiques. La première section (section 2.1) traitera
brièvement de l’importance de la glace de mer arctique sur le climat mondial. Ensuite, la section
2.2 explique ce que sont l’amplification arctique et les différents processus qui y sont associés.
La troisième section (section 2.3) détaille les liens existant entre l’amplification arctique et les
évènements climatiques extrêmes des moyennes latitudes.

2.1 Importance de la glace de mer arctique pour le climat
La banquise arctique est une composante à part entière du système climatique mondial. La
variabilité du climat dépend directement des interactions entre la surface de l’atmosphère, la
glace de mer et la surface de l’océan (Budikova, 2009). La perte de la glace de mer observée ces
dernières décennies semble avoir des conséquences non - négligeables sur le changement climatique
à l’échelle mondiale. Un mode de perturbation principalement retenu est la redistribution de
chaleur par voie océanique (Li et Liu, 2022). En effet, suite à la diminution de la couverture
de glace, les océans stockent davantage de chaleur en absorbant plus de rayonnement solaire.
Cela peut être expliqué par le fait que, l’albédo de la glace étant très important, la fonte de la
banquise provoque une diminution de l’albédo de surface et par conséquent une plus grande
part du rayonnement solaire est absorbé par l’océan (Cohen et al., 2020). Ensuite, au fil du
temps, une redistribution progressive de cette énergie est effectuée par les flux océaniques (Li et
Liu, 2022). La glace de mer peut également affecter le climat à une échelle plus large par le
biais atmosphérique. Premièrement, la présence de glace contrôle les échanges de chaleur et de
matière entre l’océan et l’atmosphère. Dans ce premier exemple, il s’agit d’une influence à un
niveau local. Cependant, des effets plus complexes de la glace de mer sont également possibles
sur de plus grandes distances. Diverses hypothèses suggèrent que la perte de la glace de mer
arctique perturbe la circulation atmosphérique aux moyennes latitudes (Vihma, 2014).

La banquise arctique est fréquemment utilisée comme indicateur de référence en ce qui
concerne le réchauffement climatique global. En effet, l’Arctique est particulièrement sensible
face au changement climatique mondial (Maslowski et al., 2012). Les observations indiquent
que la banquise arctique fond depuis de nombreuses années, que ce soit en mars (Figure 1a) ou
en septembre (Figure 1d). De plus, les projections réalisées à partir des modèles du sixième
projet d’inter-comparaison de modèles couplés (CMIP6) indiquent que la fonte de la banquise
arctique est susceptible de continuer quelque soit le scénario d’émission envisagé (Figure 1).
La fonte sera également plus importante en été qu’en hiver. Dans la grande majorité des
simulations CMIP6 disponibles, une convergence des résultats se manifeste : l’océan Arctique
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2.1. IMPORTANCE DE LA GLACE DE MER ARCTIQUE POUR LE CLIMAT 4

tend à devenir pratiquement dépourvu de glace de mer en septembre, avec une étendue de
glace de mer inférieure à 1 × 106 kilomètres carrés, avant 2050. Cette évolution est observée
dans chacun des quatre scénarios d’émissions étudiés, à savoir SSP1-1.9, SSP1-2.6, SSP2-4.5
et SSP5-8.5. Ces scénarios représentent différents futurs possibles en fonction des trajectoires
d’émissions de gaz à effet de serre et des politiques climatiques mises en place. Cette tendance
souligne l’impact préoccupant du changement climatique sur la couverture de glace de mer dans
l’océan Arctique (Notz, 2020).

Figure 1 - Évolutions historiques et projections futures de la surface de la banquise arctique
par les modèles climatiques de CMIP6. Provient de Notz (2020).

Notes: évolution de la banquise arctique au cours de la période historique et à la suite de trois scénarios
de projections (réalisés par les modèles de CMIP6) en mars (a–c) et en septembre (d–f) en fonction de:
émissions de CO2 d’origine anthropique (a,d), anomalie de température moyenne à la surface (b, e) et temps
pour tous les modèles CMIP6 disponibles (c, f). L’ombrage autour des lignes en indique l’écart type autour
de la moyenne multi - modèle.

Ces changements importants des conditions de la banquise arctique peuvent entraîner des
conséquences à grande échelle au niveau de la circulation océanique, des bilans énergétiques
et d’un large panel de rétroactions (Maslowski et al., 2012). Étant donné ces sensibilités
particulières des régions arctiques face au réchauffement global et l’importance de la glace
de mer dans la dynamique climatique, il semble primordial de comprendre l’ensemble de ces
processus. Cette sensibilité de la glace de mer face au réchauffement induit un réchauffement plus
important en Arctique que dans les basses latitudes, ce qui est appelé "amplification arctique"
ou "AA" (Serreze et al., 2009).
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2.2 Amplification arctique
Comme expliqué ci - dessus, l’AA fait référence au fait que la région arctique est particulièrement
sensible au réchauffement global de la planète. En effet, l’Arctique a vu sa température augmenter
deux fois plus vite que la température moyenne globale depuis la fin du vingtième siècle (Cohen
et al., 2020). Cette rapide croissance des températures dans cette région explique, en partie,
pourquoi les changements locaux sont si importants. L’AA est observée tout au long de l’année
mais est particulièrement intense en automne et en hiver (Cohen et al., 2014). Une tendance
globale est observée en hiver ou la température a augmenté de manière significative en surface
durant la période 1980 - 2019. Il semble que ce réchauffement se propage aussi à travers la
troposphère (Cohen et al., 2020). Divers processus permettent d’expliquer ce phénomène. Ceux
- ci sont détaillés ci - dessous.

Les processus permettant d’expliquer l’AA se divisent en deux catégories distinctes (Cohen
et al., 2020). Premièrement, la perte de la banquise arctique, préalablement discutée, induit
directement des effets locaux sur l’atmosphère et l’océan (Kelleher et Screen, 2018). Deuxième-
ment, l’AA peut également être induite par des processus plus lointains. En ce qui concerne
les processus locaux, le plus connu est la rétroaction de l’albédo de la glace de mer. Cette
rétroaction s’explique par la grande différence d’albédo entre l’océan et la glace. En effet, lorsque,
pour une surface donnée, il y a une perte nette de glace, l’albédo de la surface baisse et donc une
moins grande partie du rayonnement solaire incident est réfléchie (Cohen et al., 2020). Diverses
observations vérifient cette théorie et indiquent que l’albédo moyen des régions arctiques est
passé de 0,52 à 0,48 entre 1979 et 2011 (Pistone et al., 2014). En été, la glace de mer est très fine
et une plus grande fraction de l’océan Arctique est libre de glace. De ce fait, une plus grande
part du rayonnement solaire est absorbée ce qui réchauffe la surface. Avec cette température
de surface plus élevée à l’arrivée de l’automne, la formation de glace est plus tardive, ce qui
diminue à nouveau l’albédo de surface et toute la chaîne de rétroaction recommence et amplifie
le réchauffement de surface (Cohen et al., 2020). Cette baisse d’albédo n’est pas uniquement
provoquée par la perte de la banquise. En effet, une diminution importante de l’étendue neigeuse
est observée au niveau des continents au printemps. Cela induit également une baisse de l’albédo
de surface. Cette perte de neige nette induit un réchauffement plus important de la surface.
Par conséquent, les sols s’assèchent davantage et cela accentue encore le réchauffement dans
la région arctique (Overland et al., 2012). Au - delà des processus directement liés à l’albédo,
d’autres processus entrent en jeu au niveau local lorsque la glace de mer fond. En effet, comme
expliqué ci - dessus, lorsque la glace disparaît, l’océan absorbe l’énergie radiative qui était
initialement réfléchie par la glace. La glace joue un rôle d’isolant, et sans cette couche isolante,
il y a davantage de flux turbulents de chaleur sensible et latente de l’océan vers l’atmosphère.
Les flux turbulents impactent ensuite plusieurs paramètres comme la température de surface,
l’humidité de l’air et la formation de nuages. Un élément crucial à prendre en compte est
la capacité thermique de l’eau, qui est nettement supérieure (environ 3600 fois) à celle de
l’air atmosphérique. Par conséquent, avec les flux de chaleur plus importants de l’océan vers
l’atmosphère dans les zones libres de glace, l’augmentation de la température de l’air sera plus
importante que dans l’océan (Vihma, 2014).

Le second grand processus local concerne les nuages de basse altitude. Il s’agit de la
rétroaction locale associée aux nuages de faible altitude (Wendisch et al., 2019). Diverses
analyses suggèrent que les nuages réchauffent la surface de l’Arctique et tendent à refroidir le
sommet de l’atmosphère (Kay et L’Ecuyer, 2013). Les nuages impactent grandement le bilan
radiatif de surface. Ils tendent à limiter le refroidissement de surface en hiver (de 40 à 50W/m2)
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et à atténuer le réchauffement en été (de 20 à 30 W/m2) (Vavrus, 2004). Cela peut s’expliquer
par le fait que durant la majeure partie de l’année les nuages induisent un rayonnement de
longues longueurs d’onde (surtout durant l’hiver). Cependant, durant l’été, la réflexion solaire
par les nuages domine, ce qui tend à limiter le réchauffement de surface (Cohen et al., 2020).
Avec la croissance des températures en Arctique, l’atmosphère peut contenir une plus grande
quantité de vapeur d’eau, ce qui tend à augmenter l’effet de serre local. On appelle ce processus
la rétroaction de la vapeur d’eau. Cette plus grande humidité atmosphérique induit une plus
grande couverture nuageuse aux basses altitudes ce qui augmente les radiations de longues
longueurs d’onde vers la surface (Bony et Dufresne, 2007). Cependant, il faut bien être vigilant,
car de nombreuses discussions existent en ce qui concerne les effets des nuages sur l’AA. Il n’est
pas encore clairement établi que les rétroactions associées aux nuages accentuent ou limitent
l’AA (Cohen et al., 2020).

Il est parfois considéré que la cause majeure de l’AA soit la rétroaction de l’albédo. Cependant,
le phénomène d’AA est tout de même observé dans les résultats de modèles climatiques
qui n’incluent pas de changement dans les conditions de glace de mer et de neige. Cette
observation implique que d’autres processus doivent intervenir. Après l’analyse des poids
respectifs qu’occupent les différentes rétroactions dans l’AA, il semble que le phénomène le
plus important soit lié à la rétroaction de température. Le processus est le suivant : lorsque la
température de surface augmente, une plus grande quantité d’énergie est rayonnée depuis la
surface vers l’atmosphère aux basses latitudes qu’aux hautes latitudes. Cela est dû au fait que,
dans la région arctique, les températures sont beaucoup plus faibles et donc le rayonnement de
longues longueurs d’onde émis est de plus faible intensité (Pithan et Mauritsen, 2014). Cette
rétroaction de température peut se diviser en deux composantes : la rétroaction de Planck
et la rétroaction du gradient thermique (Zhang et al., 2018). La première implique la loi de
Stefan-Boltzmann (E = ϵσT 4), qui explique que l’énergie radiative émise par unité de temps et
par unité de surface (E) est fonction de la température à la puissance 4 (et de σ, la constante
de Stephan - Boltzman et de ϵ qui représente l’émissivité de la surface) (Pithan et Mauritsen,
2014). À cause de la dépendance du rayonnement du corps noir à la température, par unité
de réchauffement local, l’augmentation de radiation de longues longueurs d’onde émise par la
Terre vers l’atmosphère sera beaucoup plus élevée pour une surface initialement plus chaude.
Dès lors, pour une même augmentation de température, les basses latitudes perdent davantage
de rayonnement infrarouge qu’aux pôles. Donc, pour compenser un même forçage externe,
la température doit augmenter plus fortement dans les régions froides que dans les régions
chaudes. Par conséquent, afin d’atteindre un équilibre, pour un forçage donné, les températures
augmenteront davantage aux hautes latitudes qu’aux moyennes et faibles latitudes (Goosse et
al., 2018).

Ensuite, la rétroaction du gradient thermique représente la seconde composante de la
rétroaction de température. Cette rétroaction provient de la sensibilité du rayonnement de
longues longueurs d’onde sortant au sommet de l’atmosphère à la structure verticale de la
troposphère. La basse troposphère de l’Arctique a une stratification assez stable ce qui limite le
mélange entre la basse et la haute troposphère. Cela favorise un réchauffement concentré dans
la basse troposphère arctique et donc une rétroaction positive avec un réchauffement intense
concentré en surface (Boeke et al., 2021).

Comme expliqué précédemment, l’AA résulte de processus locaux et lointains. Diverses
études indiquent que certains phénomènes ont, à distance, impacté l’AA en Arctique. Les
processus lointains et locaux interagissent entre eux et cette interaction amplifie ou atténue
l’AA. Les processus lointains correspondent majoritairement à des transports de chaleur par
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voie atmosphérique et/ou océanique. Par exemple, en hiver, un processus lointain peut être
l’advection d’air humide (en provenance des basses latitudes) dans les régions arctiques via
des ondes atmosphériques. Cet afflux de masse d’air vers l’Arctique entraîne une élévation de
l’humidité atmosphérique locale, ce qui influe sur l’intensité des rétroactions liées à la vapeur
d’eau et aux nuages (Cohen et al., 2020).

Une multitude de processus entrent en compte et induisent une augmentation rapide de la
température dans les hautes latitudes boréales. L’AA est une signature importante du réchauffe-
ment climatique global et ses causes sont encore peu comprises. Des études observationnelles ont
trouvé des liens entre la perte de la glace de mer associée à l’AA et des anomalies climatiques
aux moyennes latitudes. Cependant, les études provenant de modèles ne tirent pas les mêmes
conclusions que les études basées sur des observations (Mori et al., 2014). Comprendre ces
interactions est primordial. Le prochain chapitre (section 2.3) va dresser l’état de l’art concernant
les liens potentiels entre l’AA et les extrêmes climatiques des moyennes latitudes.

2.3 Liens entre l’amplification arctique et les conditions
climatiques extrêmes aux moyennes latitudes

Ce chapitre a pour but de dresser l’état de l’art en ce qui concerne les potentielles relations entre
l’AA et les évènements climatiques extrêmes des moyennes latitudes. Avant de rentrer dans les
détails, il semble important d’expliquer pourquoi de tels liens sont envisageables. Depuis la
fin des années 80, les températures de surfaces semblent diminuer en hiver à divers endroits
au niveau des moyennes latitudes. De plus, à partir de 2005, des hivers particulièrement froids
avec des chutes importantes de neige sont observés aux moyennes latitudes (Cohen et al., 2012).
En 2010, le mois de décembre au Royaume-Uni a établi un record en devenant le mois le plus
froid depuis plus d’un siècle (Eden, 2011). En plus des hivers particulièrement froids, plusieurs
années successives avec des étés particulièrement humides ont été observées durant la même
période (Vihma, 2014). Cette situation a provoqué une attention particulière de la part de la
communauté scientifique. En effet, le contraste entre un réchauffement climatique global et des
hivers qui se refroidissent aux moyennes latitudes pose question. C’est dans ce contexte que
la problématique des impacts éventuels de la fonte de la banquise arctique sur le climat des
moyennes latitudes s’est posée. Des études se sont multipliées afin de comprendre cette relation.
La suite de ce chapitre vise à résumer l’ensemble des théories existantes. Il semble important de
spécifier que de nombreuses incertitudes persistent en ce qui concerne ces relations. Il existe
toujours beaucoup de confusions et de doutes (Blackport et Screen, 2020). Ces incertitudes
seront discutées dans la section 2.4.

2.3.1 Liens en hiver et en automne
2.3.1.1 Première voie : perturbations du courant - jet

L’AA peut affecter les extrêmes climatiques par plusieurs voies qui interagissent entre elles
(Cohen et al., 2014). La première conséquence établie de l’AA est une augmentation de l’épaisseur
de l’altitude géopotentielle des surfaces isobares associée à l’augmentation des températures en
Arctique (Cohen et al., 2014). En effet, étant donné que les régions arctiques se réchauffent
plus rapidement que les moyennes latitudes, la différence de température entre les deux régions
diminue (Francis et Vavrus, 2012), ce qui implique un affaiblissement du gradient méridien de
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température (Coumou et al., 2018). Par conséquent, étant donné que le gradient de température
contrôle celui de l’altitude géopotentielle des surfaces isobares, le gradient méridien d’altitude
géopotentielle des surfaces isobares baisse également (Cohen et al., 2014). Cette diminution a
comme conséquence directe une perturbation de la dynamique du courant-jet (Francis et Vavrus,
2012). En effet, l’intensité du vent thermique étant proportionnelle au gradient méridien de
température moyenne de la couche considérée (et donc de géopotentiel) (Allen et Sherwood,
2008), cette perturbation provoque un affaiblissement du flux zonal du courant - jet (Francis et
Vavrus, 2012). En plus de cette perturbation, la diminution du gradient méridien de température
peut augmenter l’ondulation du courant - jet (Francis et Vavrus, 2012). De ce fait, avec une
AA importante, le courant-jet est plus méandré et a un flux zonal plus faible. Ce genre
de configuration peut mener à des conditions climatiques plus persistantes et augmente la
probabilité d’observer des évènements climatiques extrêmes comme des sécheresses, des vagues
de chaleur ou encore des précipitations prolongées (Barriopedro et al., 2006). En effet, étant
donné que la composante zonale de la vitesse du courant-jet est affaiblie et que les hautes
températures en Arctique induisent des anomalies positives de pression, les ondes peuvent se
propager davantage vers le nord (et le sud) ce qui augmente la sinuosité du jet. Une plus grande
quantité d’air polaire peut donc être advectée vers les moyennes latitudes et cela peut induire des
hivers particulièrement froids et neigeux (Jolly, 2020). De plus, en automne, les précipitations
neigeuses observées sur la Sibérie refroidissent la surface et accentuent encore le processus. Il
est donc observé que l’AA tend à faire déplacer le courant-jet polaire vers le sud et d’augmenter
son amplitude (Barnes et Polvani, 2015).

En parallèle, le réchauffement particulièrement important de la tropopause tropicale induit
une augmentation du gradient méridien de température vers les pôles. Cela tend à renforcer les
vents d’ouest aux moyennes latitudes et cette tendance s’oppose donc à celle citée ci - dessus
(Barnes et Polvani, 2015). Il est de ce fait difficile de suivre l’évolution du courant-jet. En effet,
les effets de l’AA tendent à déplacer les courants - jet vers le sud et à diminuer le flux zonal en
hiver alors que l’influence tropicale tend à les déplacer vers le nord et à augmenter leurs vitesses
(Perlwitz et al., 2015).

2.3.1.2 Seconde voie : modification de la trajectoire des tempêtes

La deuxième manière avec laquelle l’AA impacte le climat des moyennes latitudes est la
perturbation des trajectoires de tempêtes (Woollings et Blackburn, 2012). Dans l’hémisphère
Nord (surtout aux moyennes et hautes latitudes), le mode dominant qui contrôle la variabilité
climatique est l’oscillation nord - atlantique (NAO) (Bader et al., 2011). De manière générale,
la NAO est définie comme étant la différence de pression entre l’anticyclone des Açores et
la dépression d’Islande. La NAO comprend deux phases. La phase positive correspond à la
situation lorsque les deux centres de pression se sont intensifiés (la pression a augmenté dans
l’anticyclone des Açores et la dépression d’Islande s’est accentuée). La seconde phase (phase
négative) correspond à une situation ou la différence entre les deux centres s’est atténuée (Cassou,
2004). Avant de rentrer dans les détails en ce qui concerne l’influence de l’AA sur ce mode, il
semble important de spécifier de quelle manière les deux phases de la NAO impactent le climat
des moyennes latitudes. Pour ce qui est de la phase positive de la NAO, le gradient méridien
de pression atmosphérique est important dans l’Atlantique Nord. Cela influence la direction
et l’intensité du vent au-dessus de cet océan (Hurrell et al., 2001). En effet, on peut voir sur
la figure 2 qu’en hiver, la phase positive de la NAO induit des flux zonaux plus importants
que la moyenne déviés vers le nord, ce qui implique des mouvements de masses d’air maritimes
douces et humides sur le nord de l’Europe (Bader et al., 2011 et Hurrell et al., 2003). En même
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temps, des vents du nord plus forts sur le Groenland et le nord-est du Canada transportent de
l’air froid vers le sud et font baisser les températures de l’Atlantique au nord-ouest (Hurrell et
al., 2003). En ce qui concerne la phase négative, la situation est inversée avec un gradient de
pression plus faible. Dans ce cas le flux zonal est plus faible et est davantage dirigé vers le sud
de l’Europe. Ainsi, dans cette situation, l’Europe centrale et du sud aura des hivers humides et
l’Europe du Nord plus secs. Il est important de spécifier que la discussion est faite ici sur l’hiver,
car c’est à cette saison que ses effets sont les plus importants, mais la NAO affecte également le
climat des moyennes latitudes durant les autres saisons (Hurrell et al., 2003).

Figure 2 - Représentation des deux phases de la NAO. Provient de Cassou (2004).

Le second grand mode de variabilité climatique aux moyennes et hautes latitudes de
l’hémisphère Nord est l’oscillation arctique (AO) (Bader et al., 2011). L’AO est considérée
comme étant le mode principal de variabilité climatique en Amérique du Nord (Ambaum et
al., 2001). Elle est définie sur base de la première composante d’une analyse en composantes
principales des champs de pression atmosphérique sur l’hémisphère Nord (Kergomard, 2007).
Lorsque l’oscillation arctique est en phase positive, la pression de surface diminue au-dessus
de l’Arctique et augmente au-dessus des océans subtropicaux septentrionaux (Gillett et al.,
2002). Les deux modes (AO et NAO) sont très corrélés et leurs effets sont parfois difficilement
différenciables. De grandes similitudes existent entre les processus des deux modes (Kergomard,
2007).

L’action combinée de l’AO et de la NAO impacte directement la trajectoire des tempêtes
aux moyennes latitudes (Cohen et al., 2014). En résumé, quand la combinaison AO/NAO est
en phase positive, les tempêtes sont déviées vers le pôle et donc les hivers sont majoritairement
doux dans le nord de l’Eurasie et l’est des États-Unis. Par contre, dans cette situation, les hivers
sont plus froids en Arctique. Lorsque la phase est négative, les tempêtes sont déviées vers le
sud et les hivers sont plus rudes dans le nord de l’Eurasie et l’est des États-Unis et plus chauds
en Arctique. Ce type de scénario est régulièrement appelé "Arctique chaud-continents froids "
(Overland et al., 2011). Ces dernières décennies, les observations réalisées sur les continents de
l’hémisphère Nord indiquent une tendance négative de la AO/NAO. Suite à cette observation,
l’hypothèse a été faite que la fonte de la banquise arctique impacte la phase et l’intensité de
l’AO/NAO. En affectant l’AO/NAO, la variabilité de la glace de mer a donc des conséquences
directes sur la trajectoire des tempêtes aux moyennes latitudes (Cohen et al., 2014). Ensuite,
en modifiant ces trajectoires, l’AA impacte l’occurrence d’évènements climatiques extrêmes. En
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effet, les sécheresses, les précipitations importantes, les fortes chaleurs ou encore les événements
extrêmes froids dépendent directement de la trajectoire des tempêtes (Wang et al., 2017).

Mais comment la fonte de la banquise arctique peut impacter la phase de l’AO/NAO?
L’hypothèse qui permet d’expliquer ce phénomène est qu’avec une région arctique plus chaude,
l’atmosphère peut contenir plus de vapeur d’eau et peut donc engendrer plus de précipitations
sur les continents. De plus, la perte de la glace de mer induit une augmentation des flux
de vapeur d’eau depuis l’océan (libre de glace à certains endroits) vers l’atmosphère. Ainsi,
l’atmosphère est capable de contenir plus de vapeur d’eau et la source de vapeur d’eau augmente.
Dans ce contexte, dès l’automne dans les régions sibériennes, la température de l’atmosphère
est suffisamment basse pour que les précipitations soient neigeuses. Ce schéma engendre une
potentielle augmentation des précipitations neigeuses au début de l’automne en Sibérie (Cohen
et al., 2014), une hypothèse corroborée par les observations effectuées au cours des dernières
décennies (Mudryk et al., 2014). Cette augmentation de la couverture neigeuse impacte ensuite
directement la phase de l’AO/NAO. En effet, la croissance de la couverture neigeuse tend à
induire un refroidissement important en surface et un renforcement l’anticyclone de Sibérie. Ces
deux effets induisent un affaiblissement des vents d’ouest et un renforcement de la composante
méridional du flux. Cette configuration mène ensuite à un affaiblissement de l’AO/NAO ce qui
induit des températures particulièrement basses à l’est des USA et au nord de l’Eurasie. De
plus, cette configuration mène à une augmentation de la fréquence et de l’intensité des tempêtes
aux moyennes latitudes (Cohen et al., 2012).

2.3.1.3 Troisième voie : modification de la circulation stratosphérique

Les deux premières voies présentées (perturbation du courant-jet et modification de la trajectoire
des tempêtes) ne concernent que la troposphère. La troisième grande dynamique par laquelle
l’AA peut impacter le climat des moyennes latitudes est la modification des ondes de Rossby à
large échelle par la stratosphère. Avant d’entrer dans les détails, il est important d’introduire un
phénomène, il s’agit du vortex polaire stratosphérique (SPV). Le SPV est un système généré par
le contraste thermique entre la zone polaire très froide et les moyennes latitudes plus chaudes.
Ce schéma se compose d’un centre froid de basse pression et de haute altitude et de vents
zonaux très forts. Il se forme durant l’automne à cause du refroidissement intense associé à
cette période. En automne, la différence de température entre la stratosphère tropicale et la
stratosphère polaire est telle que la vitesse des vents augmente. Pour compléter la présentation
de la situation, dans la troposphère, le contraste entre les masses d’air polaire et les masses d’air
plus chaud des moyennes latitudes est marqué par le courant - jet polaire. Il se forme juste en
dessous de la tropopause (Lecouffe, 2021).

En automne, l’augmentation de la couverture neigeuse en Sibérie observée ces dernières
décennies et la diminution de la couverture de glace de mer sont corrélées à une circulation
anticyclonique intense au niveau de l’Arctique. Cette perte de glace, associée à cette circulation,
induit un flux vers l’est et l’advection d’air froid vers le nord de l’Europe. Ces anomalies hivernales
provoquent une réponse atmosphérique immédiate (Cohen et al., 2014). Avec l’augmentation des
flux turbulents de chaleur, la baroclinicité1 est changée et cela affecte directement les grandes
ondes planétaires de Rossby (Cohen et al., 2014). Les ondes de Rossby étant des ondes barocline,
leur propagation est fonction du gradient de pression et de température (Majda, 2003).

1Dans un environnement barocline, la densité d’un fluide est fonction des variations horizontale de pression et
de température. Ainsi, les gradients de pression et de densité ne sont pas nécessairement alignés. Cette situation
est opposée à un environnement barotrope ou les variations horizontales de densité ne sont fonction que du
gradient horizontal de pression (Momen et al., 2012).
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De ce fait, en automne, une situation avec une grande couverture neigeuse en Sibérie et une
perte de glace de mer élevée dans les mers de Barents et de Kara provoque la formation d’un
grand anticyclone en Arctique (Cohen et al., 2014). Cette configuration augmente l’altitude
géopotentielle des surfaces isobares en Arctique sur le nord de l’Eurasie, ce qui induit des
situations de blocage plus fréquentes. Ces blocages piègent les ondes planétaires dans cet
anticyclone et favorisent ensuite l’excitation énergétique verticale. Cela provoque une propagation
des grandes ondes planétaires en altitude. De plus, des intrusions fréquentes de masses d’air
chaud provenant des moyennes latitudes vers l’Arctique sont observées. Cela réchauffe encore
plus l’atmosphère polaire. Ce réchauffement important de toute la couche troposphérique
se propage verticalement et peut, étant donné la situation de blocage, induire un deuxième
maximum de réchauffement Arctique au niveau de la stratosphère polaire. Ainsi, il y a un
réchauffement très intense au niveau du SPV. Ce réchauffement très important de l’atmosphère
polaire implique une inversion du gradient méridien de l’altitude géopotentielle des surfaces
isobares. Cela provoque l’entrée de masses d’air polaire initialement piégées dans la région
arctique vers les moyennes latitudes (Cohen et al., 2020).

Ce réchauffement de la stratosphère est généralement appelé "réchauffement stratosphérique
soudain" (sudden Stratopheric Warming ou SSW). Ce SSW est un évènement initialement rare
qui s’est multiplié ces dernières années. Celui - ci implique un affaiblissement du SPV, ce qui
provoque par la suite une AO/NAO négative qui peut engendrer des vagues de froid intense en
Eurasie et en Sibérie (Kim et al., 2014). La réponse de l’AO/NAO prend généralement 1 ou 2
mois avant de se faire ressentir (Baldwin et al., 2001). Les conditions de glace de mer dans la
mer de Barents et de Kara sont donc fréquemment étudiées au début de l’hiver en raison des
impacts que la chaîne de réaction peut avoir 2 mois après (Kim et al., 2014).

Figure 3 - Synthèse de la voie stratosphérique. Provient de Cohen et al. (2014).
Notes: la neige est représentée en blanc, la glace de mer en blanc teinté de bleu, la fonte de la glace de mer
avec des vagues bleues, l’altitudes géopotentielles élevées et basses avec respectivement un "H" rouge et un
"L" bleu, le courant-jet troposphérique en bleu clair avec des flèches, et le courant-jet stratosphérique ou
vortex polaire en mauve avec des flèches. Sur le globe de droite, les anomalies de température de surface
basses (hautes) associées à la phase négative de la NAO/AO hivernale sont représentées en bleu (brun).

La figure ci - dessus (Figure 3) synthétise les processus impliquant la stratosphère. Durant
l’automne, l’étendue neigeuse au niveau de la Sibérie augmente et la glace de mer est réduite.
En octobre, cette grande étendue de neige induit un refroidissement de surface, ce qui provoque
la formation d’un creux barométrique dans la moyenne troposphère au niveau de la Sibérie.
Ensuite, en raison de la grande perte de glace de mer et du réchauffement important en
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surface, une crête barométrique se forme en novembre et en décembre dans la troposphère
moyenne dans la région des mers de Barents et de Kara, avec un creux barométrique en aval
sur l’est de l’Asie. Cette configuration favorise ensuite la propagation verticale des ondes
de Rossby de la troposphère vers la stratosphère. En se propageant verticalement, toute la
colonne atmosphérique est réchauffée. Lorsque la propagation atteint la stratosphère, le SPV
est affaibli et donc la stratosphère se réchauffe (Cohen et al., 2014). Cette augmentation de la
température stratosphérique impacte directement la circulation stratosphérique en entraînant un
affaiblissement, voire un renversement, du flux zonal (Liu et al., 2014). Ensuite, ces anomalies
de circulation peuvent se propager vers la surface et affecter la troposphère (durant les mois de
janvier et de février). Ces anomalies de circulation sont associées à une phase négative de la
NAO/AO. Ainsi, une crête barométrique au-dessus de l’Arctique est observée (en particulier
près du Groenland), et le courant-jet polaire est plus faible et est décalé vers le sud. En résumé,
les effets de la couverture neigeuse sibérienne et de la perte de la glace de mer dans les mers de
Barents et de Kara interfèrent de manière constructive en induisant une chaîne de processus qui
affaiblissent le SPV (Cohen et al., 2014).

Figure 4 - Synthèse des liens entre la perte de glace de mer/AA et les conditions extrêmes
froides aux moyennes latitudes en automne et en hiver.
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En hiver, de nombreux processus inter-connectés agissent en ce qui concerne les liaisons
entre l’AA et le climat des moyennes latitudes. Les modes de liaison se divisent en deux voies
distinctes : la voie troposphérique et la voie stratosphérique, impliquant le SPV. Il semble que
les mécanismes troposphériques soient plus importants que les processus stratosphériques lors
de pertes importantes de glace de mer (McKenna et al., 2018). La figure ci - dessus (Figure 4)
synthétise l’ensemble des processus présentés dans ce chapitre.

2.3.2 Liens au printemps et en été
Les liens entre l’AA et le climat des moyennes latitudes sont différents lors de la période estivale.
La majorité des études se focalisent sur des analyses des liens en hiver. Cependant, d’autres
études relèvent également des liens durant l’été, car, ces dernières années, de nombreuses vagues
de chaleur se sont produites aux moyennes latitudes. Cependant, ces évènements ne peuvent pas
uniquement être attribués aux effets thermodynamiques liés à l’augmentation de la concentration
de gaz à effet de serre d’origine anthropique (Coumou et al., 2018). En effet, le réchauffement
estival ne se distribue pas de façon équivalente sur le globe. Les moyennes latitudes semblent
être particulièrement touchées par une augmentation de la fréquence et de l’intensité des vagues
de chaleur (Russo et al., 2014). De plus, au-delà de l’élévation des températures, il semble que la
variabilité climatique estivale ait également augmenté. Au-delà de l’augmentation de l’intensité
des vagues de chaleur, le climat estival est plus persistant et est plus propice aux blocages. Tout
cela implique à nouveau que d’autres processus que le forçage lié à l’augmentation des gaz à
effet de serre doivent rentrer en compte (Coumou et al., 2018).

En été, le SPV est inactif, de ce fait, l’influence stratosphérique sur le climat des moyennes
altitudes est minime. Ensuite, en été, le courant-jet a une composante plus zonale et la circulation
est davantage barotrope et donc moins intense. Cette circulation induit la formation de trains
d’ondes circumglobales. Par rapport à l’hiver, le gradient méridien de température est moins
prononcé ce qui induit des flux d’ouest plus faibles (Coumou et al., 2018). La circulation
atmosphérique estivale est donc différente de la circulation hivernale à plusieurs niveaux. Trois
voies sont retenues en ce qui concerne les liens entre l’AA et le climat des moyennes latitudes :
l’affaiblissement de la trajectoire des tempêtes, le changement de la position du courant-jet et
l’amplification des trains d’ondes (Coumou et al., 2018). La figure 5 présente ces trois voies et
la suite du chapitre a pour but de les détailler.

La première manière avec laquelle l’AA peut impacter le climat des moyennes latitudes en été
est la perturbation de la trajectoire des tempêtes (Chang et al., 2016). Cette première explication
est représentée sur l’image (a) de la figure 5. Le fait est que, dans la basse troposphère, si
le gradient méridien de température diminue, le vent thermique s’affaiblit. En effet, le vent
thermique, par définition, dépend directement de l’amplitude du gradient thermique méridien.
Ainsi, cette baisse du cisaillement vertical du vent induit un affaiblissement du courant-jet et une
diminution de la baroclinicité au niveau de la basse troposphère. Cette dernière perturbation
induit ensuite une diminution de la cyclogenèse à l’échelle synoptique et donc une perturbation
générale des trajectoires des tempêtes. Cette dynamique est la même que celle présentée en hiver,
mais est de plus faible intensité, car le gradient méridien de température est moins important
en été qu’en hiver (Coumou et al., 2018).
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Figure 5 - Représentation des mécanismes proposés en été. Provient de Coumou et al. (2018).
Notes: a: affaiblissement des trajectoires des tempêtes, b: changement de la position du jet et c: amplification
des trains d’ondes.

La seconde voie d’impact de l’AA sur les extrêmes climatiques aux moyennes latitudes est la
variation de la position du courant-jet (Figure 5b). Le fait est que le courant-jet se forme là où les
différences de température sont les plus importantes. Par conséquent, avec une AA importante,
le courant-jet sub-polaire devrait se déplacer vers le sud. Durant l’été, comme en hiver, le
gradient thermique est plus faible, ce qui baisse l’intensité du vent zonal et affaiblit le courant-jet.
Dans le futur, un régime qui sera certainement plus observé est un système avec un double jet.
En effet, à cause de la faible capacité thermique des terres et de la diminution de la couverture
neigeuse de la fin du printemps au début de l’été, le réchauffement est concentré au niveau des
continents. Dès lors, si le système est pris dans son ensemble, le gradient thermique méridien
baisse, mais augmente à la frontière terre/océan. Cette configuration induit le développement
du courant-jet sub-polaire vers le sud. Cela peut ensuite favoriser une interaction entre les deux
courants-jets. En effet, un système appelé "double courant-jet" est apparus plus fréquemment
ces dernières années. Cette configuration peut impacter la formation de guides d’ondes et de
résonances qui augmentent la fréquence de circulations persistantes aux moyennes latitudes
(Kornhuber et al., 2017 ; Coumou et al., 2018).

Comme spécifié, la troisième voie d’interaction entre l’AA et le climat des moyennes latitudes
en été concerne l’amplification des trains d’ondes. Les changements dans les conditions clima-
tiques estivales induites par l’AA semblent induire une amplification des ondes quasi-stationnaires.
Comme il est expliqué ci - dessus, l’AA implique une diminution de la baroclinicité dans la basse
troposphère et une réduction du flux zonal moyen de la circulation atmosphérique. L’hypothèse
est que ces deux perturbations, associées à un réchauffement de surface estival important,
induisent une dynamique des ondes planétaires plus stationnaire (Hoskins et Woollings, 2015).
De plus, il est suggéré que la diminution du gradient méridien de température estivale tende à
amplifier la dynamique stationnaire des ondes planétaires (Zappa et al., 2011).

Ces trois processus semblent lier la diminution de l’étendue de la banquise arctique et le
climat des moyennes latitudes en engendrant des conditions plus persistantes qui favorisent
l’occurrence d’évènements climatiques extrêmes. Il est important de préciser que les différentes
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voies de liaisons en été citées ci - dessus interagissant les unes avec les autres. Par exemple,
les changements dans les trajectoires des tempêtes induisent des conditions plus sèches et plus
chaudes sur les continents. Cette configuration amplifie davantage le contraste thermique entre
les terres et les océans. Ensuite, si la composante zonale de la circulation atmosphérique est
faible, le comportement stationnaire des grandes ondes peut s’intensifier ce qui accentue encore
les risques de conditions climatiques extrêmes (Coumou et al., 2018).

2.4 Incertitudes
Les sections 2.3.1 et 2.3.2 exposent une multitude de processus qui contribuent à la compréhension
de la dynamique climatique reliant la fonte de la banquise arctique au climat des moyennes
latitudes. Néanmoins, de nombreuses incertitudes subsistent, découlant de diverses sources.

Tout d’abord, les analyses basées sur les observations ne concordent pas avec les résultats des
modèles climatiques, créant ainsi une disparité. Par exemple, les simulations ne parviennent pas
à reproduire le refroidissement hivernal observé aux moyennes latitudes au cours des dernières
décennies. En raison de cette discordance, les hivers froids observés récemment peuvent être
attribués à la VNI (Blackport et al., 2019). Par conséquent, des hypothèses importantes
basées sur les observations sont formulées, mais elles font encore l’objet de débats en raison
de la divergence des résultats des modèles (Jolly, 2020). Ensuite, en ce qui concerne l’effet de
l’augmentation de la couverture neigeuse sur la circulation stratosphérique, les résultats des
analyses ne parviennent pas à reproduire de manière satisfaisante la réponse des changements
d’ondes à une couverture neigeuse plus étendue. De ce fait, ces résultats indiquent une relation
faible entre la couverture neigeuse eurasienne en octobre et l’AO/NAO négative hivernale
(Cohen et al., 2014). Par conséquent, des divergences existent entre les hypothèses de la voie
stratosphérique présentée à la section 2.3.1 et les résultats des modèles.

Deuxièmement, une autre source d’incertitude découle de la divergence des résultats entre les
simulations climatiques. En effet, des différences sont observées entre les études utilisant différents
modèles climatiques. Par exemple, il semble que la réponse de la circulation atmosphérique soit
plus uniforme dans les expériences réalisées avec des modèles couplés océan-atmosphère que dans
les expériences menées avec seulement des modèles atmosphériques. Il est important de prendre
en compte la physique des processus modélisés, car elle varie d’un modèle à l’autre (Screen
et al., 2018). La divergence des résultats des modèles peut être attribuée à plusieurs facteurs.
Les expériences ne simulent pas systématiquement la fonte de la banquise arctique de la même
manière. L’intensité de la fonte simulée peut varier en fonction du scénario climatique étudié,
tout comme sa localisation (Screen et al., 2018). En effet, la fonte de la banquise dans les secteurs
pacifique et atlantique de l’Arctique semble avoir des conséquences climatiques différentes. Les
pertes de glace de mer limitées aux secteurs atlantique ou pacifique de l’Arctique entraînent des
effets opposés sur le SPV. De plus, la phase de l’AO/NAO et donc la réponse de la température
de surface aux moyennes latitudes dépendent également de la région de fonte simulée. Par
ailleurs, il a été observé que de faibles pertes de glace dans le secteur atlantique ou pacifique
induisent, respectivement, une réponse négative ou positive de l’AO/NAO. Cependant, pour une
fonte plus importante, une réponse négative de l’AO/NAO est observée dans les deux cas. Cela
suggère que différents modèles climatiques simulant des pertes de glace d’intensités différentes et
dans des secteurs différents produiront des réponses climatiques contrastées (McKenna, 2018).

Troisièmement, une autre source évidente d’incertitude réside dans la physique des processus.
Certains processus demeurent encore mal compris, comme les potentiels effets de l’AA sur la
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dynamique du courant-jet. En effet, la dynamique du courant-jet ne dépend pas uniquement
du gradient méridien de température en surface, mais également du gradient méridien de
température en altitude. Bien que ce gradient se soit affaibli entre les régions arctiques et les
moyennes latitudes, il s’est renforcé entre les tropiques et les latitudes moyennes en altitude.
Cette augmentation conduit à un renforcement du flux zonal du courant-jet. Ce contraste
engendre des incertitudes persistantes quant à l’évolution future de la dynamique du courant-jet
(Allen et Sherwood, 2008). D’autres incertitudes subsistent également concernant la sinuosité du
courant-jet. Il semble que cette dynamique dépende de nombreux autres paramètres en plus du
vent zonal, tels que la baroclinicité et l’humidité. Ainsi, l’hypothèse est avancée selon laquelle
les variations observées dans la sinuosité du courant-jet sont davantage liées à la VNI qu’à l’AA
(Blackport et Screen, 2020). Enfin, la question fondamentale qui se pose est de savoir si l’AA est
induite par des rétroactions locales ou par des processus agissant à distance. Comme mentionné
dans la section 2.2, une partie de l’AA est due à des processus à distance. Dans ce contexte,
l’hypothèse peut être formulée selon laquelle l’AA est en réalité une conséquence de certaines
conditions climatiques aux moyennes latitudes plutôt que l’inverse (Cohen et al., 2014).

Enfin, la plus grande source d’incertitude provient de la VNI. En effet, comme il a déjà
été mentionné, l’influence de la fonte de la banquise semble être faible par rapport à la VNI.
L’incertitude concernant la VNI est très importante et il semble que cette dernière masque la
réponse de la circulation atmosphérique associée à la fonte de la banquise arctique (Screen et
al., 2014). Par exemple, le refroidissement eurasien observé ces dernières décennies pourrait en
réalité provenir de la VNI plutôt que de la fonte de la banquise (McCusker et al., 2016). De
plus, la phase négative de l’AO/NAO observée ces dernières années et le régime de précipitation
associé pourraient également provenir de la VNI plutôt que de la perte de glace de mer (Screen et
al., 2014). De grandes incertitudes subsistent concernant les liens entre l’AA et la perturbation
des trajectoires des tempêtes au niveau des moyennes latitudes. Il est difficile d’attribuer de
manière certaine le changement de phase de l’AO/NAO à l’AA. Les résultats des simulations ne
convergent pas vers une conclusion unique. De plus, il est à nouveau délicat de distinguer la
réponse associée à l’AA de celle de la VNI. La réponse simulée de la phase de l’AO/NAO est
relativement faible par rapport à celle de la VNI, et de nombreuses questions demeurent à cet
égard (Cohen et al., 2020). Néanmoins, certaines simulations étudiant les effets de la fonte de la
banquise arctique indiquent un perturbation de la trajectoire des tempêtes. Toutefois, il est
précisé que les changements dans les conditions de la glace de mer ne permettent d’expliquer
qu’une partie de la perturbation observée (Coumou et al., 2018). Enfin, les expériences de
modélisation indiquent une influence minime de la perte de la glace de mer arctique sur les
hivers froids aux moyennes latitudes par rapport à la VNI (Blackport et al., 2019).

Pour conclure, bien qu’il existe un grand nombre de débats sur l’influence des conditions en
Arctique sur la circulation atmosphérique des latitudes moyennes, un consensus scientifique
émerge selon lequel l’AA a au moins une certaine influence sur les conditions météorologiques
hivernales (Coumou et al., 2018). De plus, les observations récentes montrent que les relations
entre la glace de mer arctique et la circulation atmosphérique se sont affaiblies, ce qui est plus
compatible avec les résultats des modèles (Smith et al., 2022). Cependant, il convient de noter
que des incertitudes persistent et que des recherches supplémentaires sont nécessaires pour
mieux comprendre les interactions complexes entre l’Arctique et les latitudes moyennes.

Ce chapitre a permis de développer l’ensemble des théories et hypothèses existantes en ce qui
concerne les potentiels effets de la fonte de la banquise arctique sur les extrêmes climatiques
des moyennes latitudes. Maintenant, le prochain chapitre va présenter la méthodologie mise en
place afin de répondre à la question de recherche.



CHAPITRE 3

Méthodologie

Ce chapitre vise à fournir une description détaillée des différentes étapes entreprises dans cette
étude. Tout d’abord, les modèles climatiques utilisés sont présentés dans la section 3.1. Ensuite,
les deux expériences utilisées sont expliquées dans la section 3.2. Par la suite, les variables
climatiques employées sont introduites dans la section 3.3. Dans cette même section, afin
d’analyser les effets de la fonte de la glace de mer sur les événements climatiques extrêmes, des
indices d’événements extrêmes sont construits et décrits. En quatrième lieu, les étapes suivies
dans cette étude sont exposées dans la section 3.4. Enfin, la méthodologie utilisée pour calculer
la significativité statistique des résultats est présentée dans la section 3.5.

3.1 Présentation des modèles climatiques
Les diverses opérations entreprises dans cette étude reposent sur l’utilisation de deux modèles
climatiques. La diversité des modèles est motivée par l’incertitude inhérente à la représentation
physique des processus climatiques. Par exemple, lors de projections visant à simuler les
augmentations futures de température, la moitié des différences observées entre les résultats des
différentes simulations provient des disparités entre les modèles (Le Treut, 2003). Face à cette
grande diversité, il est judicieux de se baser sur les résultats de plusieurs modèles climatiques
pour obtenir des conclusions plus pertinentes. La méthodologie de ce travail s’inspire du projet
d’intercomparaison des modèles d’amplification polaire (PAMIP). Ce projet vise à étudier la
réponse climatique globale à la fonte de la banquise arctique en comparant les résultats de
différents modèles et de différentes expériences et s’inscrit dans le cadre du CMIP6 (Smith et
al., 2019).

Les résultats de ce mémoire reposent sur l’analyse de deux modèles climatiques. Afin de
prendre en compte un large éventail de réponses, la sélection des modèles est basée sur leur
sensibilité à la perte de la banquise. En effet, la réponse climatique simulée par les modèles face
à une fonte de la glace de mer arctique peut présenter des variations significatives en fonction de
la façon dont certains processus sont représentés dans les modèles climatiques. Par conséquent,
le choix est fait de travailler avec un modèle ayant une sensibilité modérée et un modèle ayant
une sensibilité élevée à la perte de glace de mer. La sélection des modèles est réalisée en se
basant sur l’étude de Smith et al. (2022).

Le premier modèle employé (modèle moyennement sensible) est la sixième version du Modèle
de Recherche Interdisciplinaire sur le Climat ("Model for Interdisciplinary Research on Climate",
ou MIROC6). Ce modèle a été développé au Centre de recherche sur le système climatique de
l’Université de Tokyo (Tatebe et al., 2019). La version finale de MIROC (MIROC6) utilisée dans
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notre travail a mis à jour la paramétrisation physique des processus par rapport aux anciens
modèles (Tatebe et al.., 2008). La paramétrisation représente une problématique centrale dans
la construction d’un modèle. Il s’agit de l’étape qui permet de prendre en compte des processus
physiques d’échelle inférieure à celle de la résolution du modèle (Imkeller et Monahan, 2002).
Ensuite, afin de limiter le temps de calcul, le choix est fait pour MIROC6 de ne pas augmenter
la résolution horizontale par rapport à MIROC5 (Tatebe et al.., 2008). La résolution horizontale
de l’atmosphère est de T85 (cellules de 150 km) avec 81 niveaux verticaux (Ando et al.., 2021).
Finalement, la résolution complète de ce modèle est de 1.4 × 1.4 × 81 × 0.004 (latitude en
degré × longitude en degré × nombre de niveaux verticaux × sommet vertical en hPa). Le
sommet du modèle, placé à 0,004 hPa, correspond donc à un haut niveau (Smith et al.., 2022).
La résolution verticale dans la stratosphère est augmentée par rapport à MIROC5 afin de mieux
représenter la circulation stratosphérique. La résolution horizontale de MIROC6 n’est pas
particulièrement fine. Malgré tout, ce genre de modèle est utile. En effet, pour des prévisions
de grands ensembles basées sur des modèles climatiques avec des résolutions horizontales fines,
les temps et les coûts de calcul sont particulièrement importants. Des modèles avec de faibles
résolutions horizontales comme MIROC6, peuvent, avec leurs paramétrisations développées,
permettre de faire des projections climatiques utiles pour les besoins de la société. MIROC6
se compose de trois sous-modèles. À chaque modèle est associée une composante majeure du
système climatique. La composante atmosphérique est représentée par le modèle de circulation
atmosphérique générale "Coupled Climate System Model developed by the Center for Climate"
(CCSR-NIES) (Tatebe et al.., 2008).

Le second modèle utilisé (modèle hautement sensible) est CanESM5 (Canadian Centre for
Climate Modelling and Analysis). Ce modèle a été développé au Centre canadien de modélisation
et d’analyse climatique (CCmaC) (Sospedra et al., 2019), et a pour fonction principale de simuler
le climat historique afin de pouvoir réaliser des projections climatiques à l’échelle du siècle et
produire des prédictions climatiques saisonnières et décennales (Swart et al., 2019). La résolution
horizontale est de T63 (soit 2,8° à la fois en latitude et en longitude dans l’atmosphère et ∼ 1°
dans l’océan) avec 49 niveaux verticaux dans l’atmosphère. L’épaisseur de ces niveaux augmente
de façon monotone avec l’altitude, soit des augmentations de 100 m en surface à 2 km au niveau
de la limite supérieure (Swart et al., 2019). En résumé, les résolutions de ce modèle sont les
suivantes : 2.8 × 2.8 × 49 × 1 (latitude en degrés × longitude en degrés × nombre de niveaux
verticaux × sommet vertical en hPa) (Smith et al., 2022). La résolution est à nouveau assez
grossière. Cela permet de limiter le temps de calcul étant donné la complexité du modèle et de
réaliser des simulations sur de nombreuses années. Dans ce modèle, l’atmosphère est représentée
par le modèle d’atmosphère canadien (CanAM5), la composante terrestre est représentée par
les modèles "Canadian Land Surface Scheme" (CLASS) et le "Canadian Terrestrial Ecosystem
Model" (CTEM). L’association de ces deux modèles (CLASS-CTEM) permet de calculer les
flux d’énergie et de matières entre la surface terrestre et l’atmosphère dans CanESM5 (Jouanno
et al., 2020).

3.2 Expériences
La méthodologie de ce travail se base sur deux expériences qui seront utilisées pour les deux
modèles. Pour rappel, l’objectif de ce mémoire est de comprendre de quelle manière la fonte de
la banquise arctique influence les extrêmes climatiques aux moyennes latitudes ainsi que sur
les pourtours arctiques. Dans le contexte global du projet CMIP6, le projet PAMIP a pour
but d’améliorer la compréhension des processus reliés à l’AA. Différentes expériences ont été
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développées par PAMIP afin de comprendre respectivement quels rôles ont la glace de mer et la
température de surface de l’océan et comment le climat mondial réagit face aux variations de
ces deux paramètres (Smith et al.., 2019). Les expériences développées par PAMIP utilisées
dans ce mémoire ne prennent en compte que la composante atmosphérique des modèles auxquels
des valeurs spécifiques de température de surface et de concentration de glace de mer sont
fournies. Ainsi, la première expérience utilisée représente la situation de glace de mer telle qu’elle
était lors de la période pré-industrielle (pdSST-piArcSIC). Dans cette expérience, le forçage
est basé sur une température de surface de l’océan telle qu’elle est aujourd’hui (pdSST) et des
conditions de concentration de glace de mer arctique telles qu’elles étaient lors de la période
pré-industrielle (piArcSIC). En ce qui concerne la température de surface de l’océan au jour
d’aujourd’hui, celle-ci a été acquise sur la base de la moyenne calculée au Centre Hadley durant
la période 1979-2008 (Smith et al.., 2019). Pour les conditions de concentration de glace de mer
pré-industrielles, ces données ont été obtenues à partir d’un ensemble de 31 sorties historiques de
modèles CMIP5 et en retirant ensuite un indice de réchauffement global estimé pour la période
1979-2008. Ensuite, la seconde expérience reprend une situation où la température de l’océan
est à nouveau telle qu’elle était lors de la période pré-industrielle. Par contre, les conditions de
glace de mer de cette expérience représentent la situation de la banquise dans un réchauffement
global de deux degrés (pdSST-FutArcSIC). Ces conditions futures de concentration de glace de
mer (FutArcSIC) ont été obtenues à partir d’un ensemble de 31 simulations RCP8.5 issues de
modèles CMIP5. Les données de concentration de glace de mer résultent donc de projections
réalisées qui simulent l’état de la banquise telle qu’elle serait pour un réchauffement global
de +2 °C par rapport à la situation pré - industrielle. Il est important de souligner que, dans
cette seconde expérience, la température de l’océan est demeurée inchangée par rapport à la
première, à l’exception des zones de fonte où la température de l’eau subit des modifications.
Ces deux expériences, ne forçant que l’atmosphère, n’incluent aucun couplage entre l’océan, la
surface terrestre et l’atmosphère. Cette approximation permet de limiter le temps de calcul et
de se focaliser sur la circulation atmosphérique. Il est important d’être bien conscient de cette
approximation lors de l’analyse (Smith et al.., 2019).

L’examen de la première expérience (pdSST-piArcSIC) et sa comparaison avec la deuxième
(pdSST-futArcSIC) permet d’étudier les conséquences de la fonte de la banquise de manière
ciblée. En maintenant la température de l’océan constante, seuls les effets de la perte de glace
de mer et du changement de température de surface de l’océan associée aux zones de fonte
de glace sont pris en compte, permettant ainsi une analyse des conséquences. Dans la suite
du travail, la situation correspondant à l’expérience simulant les conditions de glace de mer
pré-industrielles est désignée par "Pi", tandis que la situation future est appelée "Fut".

En général, les modèles simulent une faible réponse atmosphérique à la perte glace de mer par
rapport à la VNI. Ainsi, afin d’obtenir des résultats statistiquement robustes, il est recommandé
de prendre en compte de grands ensembles (Screen et al., 2014). C’est pourquoi pour chaque
modèle utilisé et pour chaque expérience, 100 membres seront sélectionnés et utilisés pour
réaliser les procédures. Cela a pour but d’essayer de discerner les réponses significatives de la
VNI.

3.3 Présentation des variables
Afin de pouvoir réaliser les analyses, différentes variables sont examinées pour chaque modèle.
Ces données sont sélectionnées sur le site de ESGF (Earth System Grid Federation) qui regroupe
les résultats de modèles du projet CMIP6 pour une multitude d’expériences. Les premières
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données utilisées sont présentées dans le tableau ci - dessous (Table 1). Ces données sont
téléchargées pour les deux expériences et les deux modèles climatiques et ont pour but de
représenter les conditions climatiques générales. La moyenne de tous les membres est effectuée
pour chaque expérience et la différence entre l’expérience Fut et l’expérience Pi est réalisée.
En plus de ces différentes données, les conditions de concentration de la glace de mer arctique
(Siconca) [%] imposées par les deux expériences sont également utilisées. Cela permet de
représenter les changements de conditions de banquise entre les deux expériences et de faciliter
l’analyse des résultats. Ces données sont acquises de manière mensuelle. Par conséquent, pour
chaque mois de l’année, des valeurs moyennes de la concentration de glace de mer sont accessibles
en chaque point de la grille pour les deux expériences.

Table 1 - Définitions des variables climatiques utilisées.

Variable Symbole Unité Remarques Fréquence
Température de l’air à 2m de
la surface

Tas [K] Données fournies en degrés
Kelvin. Pour avoir la
température en degrés Celsius,
il faut soustraire 273,15 à
chaque valeur de température.

Mensuel

Pression de l’air au niveau
moyen de la mer

Psl [hPa] Les données sont fournies en
Pascal. Pour avoir les données
en hecto-pascal, il faut diviser
les valeurs de pression par 100.

Mensuel

Précipitations Pr [mm] Les données sont fournies en
kg/(m2s) et représentent les
précipitations solides et
liquides. On multiplie les
valeurs par 84600 pour avoir
les valeurs en mm/m2.

Journalier

Altitude géopotentielle de la
surface isobare 500 hPa

Zg500 [m] Permet de représenter la
dynamique moyenne dans
toute la troposphère.

Mensuel

Altitude géopotentielle de la
surface isobare 10 hPa

Zg10 [m] Permet de représenter la
dynamique stratosphérique.

Mensuel

Concentration de glace de mer Siconca [%] Pourcentage des cellules
recouvertes par de la glace de
mer.

Mensuel

Notes: Les références aux variables se feront sur la base des symboles présentés dans ce tableau.

Ensuite, dans le but d’étudier et de comparer les événements climatiques extrêmes entre les
deux expériences, des indices d’évènements climatiques extrêmes sont produits. De nombreux
indices ont été développés au cours du temps (Heim et Richard, 2015). L’équipe d’experts sur la
détection et les indices des changements climatiques (ETCCDI) a défini un ensemble d’indices
climatiques (27 au total) en mettant particulièrement l’accent sur les extrêmes de température
et de précipitation. La grande majorité des indices construits par l’ETCCDI correspond à
des évènements avec des temps de réapparition d’un an ou moins. Un évènement climatique
est caractérisé par trois propriétés spécifiques : sa fréquence, son amplitude et sa persistance.
Ainsi, dans ce travail, différents types d’indices sont construits afin de tenir compte de ces trois
différentes caractéristiques (Sillmann et al., 2013).
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Le calcul des indices se base généralement sur des seuils. Il s’agit par exemple de compter
le nombre de jours durant lesquels les précipitations journalières dépassent les 20 mm. Ces
seuils peuvent être définis de plusieurs manières. En effet, comme pour l’exemple présenté juste
auparavant, le choix peut être fait de se baser sur des seuils absolus (dans l’exemple, 20 mm de
pluie). Une autre possibilité est d’utiliser des seuils relatifs. Dans ce cas, il peut être possible de
compter le nombre de jours où la température minimale est inférieure au 10e percentile d’une
période de référence. Dans ce cas de figure, le seuil est défini par rapport à la distribution des
températures minimales d’une période de référence (et donc, le seuil est relatif). Par rapport
aux seuils relatifs (basés sur le 10e percentile ici), leurs calculs se font sur base de fenêtres de
cinq jours centrées sur chaque journée de l’année afin de tenir compte des variations naturelles
durant la période étudiée. Plus d’explications seront données par la suite en ce qui concerne le
détail de la construction des indices. Le tableau-ci - dessous (Table 2) représente les différents
indices de températures extrêmes utilisés dans ce travail. Ces indices proviennent de Sillmann
et al., (2013). Les températures maximales et minimales utilisées pour créer ces indices sont
basées sur des données quotidiennes.

Pour les indices SU, ID et FD, les calculs ont été fait en comptant le nombre de jours qui
respectaient la condition basée sur les seuils fixes présentés dans la table 2. Les indices de
fréquences (TX10p, TN10P, TX90p, TN90p) sont quant à eux construits sur base de seuils
relatifs. Pour ces indices, le développement est assez spécifique. Voici la méthodologie mise
en place pour TX90p (et qui est répétée et adaptée pour les trois autres indices) : pour un
jour de l’année donné (X), l’objectif est d’indiquer le pourcentage de jours dans la situation
Fut où la température maximale est supérieure au nonantième percentile de la distribution
des températures maximales de la situation Pi. Ainsi, pour le jour X, l’idée est de prendre la
température maximale des jours X-2, X-1, X, X+1 et X+2, soit une fenêtre de 5 jours autour
du jour d’intérêt, et cela, pour les 100 membres de la simulation de référence (Pi) du modèle
climatique (ce qui fait finalement 500 jours). Ainsi, le nonantième percentile est calculé sur base
de la distribution des températures maximales de ces 500 jours (et donc, il y a un seuil par jour
du calendrier). Les valeurs de température maximale journalière de la simulation future sont
ensuite comparées à ces seuils. Et donc, si la température maximale du jour X est supérieure
au seuil de ce même jour X, ce jour est comptabilisé. En sommant le nombre de jours où cette
condition est respectée et en divisant par le nombre total de jours, le pourcentage est obtenu.
Finalement, une moyenne de ce pourcentage pour les 100 membres est réalisée. La même logique
est appliquée pour les autres indices ayant des seuils relatifs. Dans les résultats, pour ces indices,
les échelles des cartes sont centrées sur 10%. Il faudra donc bien tenir compte de ce point lors
de la lecture des cartes produites. Par exemple, si pour l’indice Tx90P, la Belgique est classée à
14% en été, cela veut dire que la fréquence de journées chaudes augmente de 4% (14 - 10) dans
la simulation Fut par rapport à la simulation Pi. Le même principe est appliqué aux autres
indices (TX10p, TN10P, TN90p).
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Table 2 - Définitions des indices de températures extrêmes utilisés.

Variable Symbole Unité Remarques

Température
minimale

Tmin [°C] Les données sont initialement fournies en degrés Kelvin. Pour
avoir la température en degrés Celsius, il a fallut soustraire 273,15
à chaque valeur de température. Cet indice représente la
température minimale par mois.

Température
maximale

Tmax [°C] Les données sont initialement fournies en degrés Kelvin. Pour
avoir la température en degrés Celsius, il a fallut soustraire 273,15
à chaque valeur de température. Cet indice représente la
température maximale par mois.

Jours d’été SU [Jours] Indice représentant le nombre de jours par an où la température
maximale dépasse les 25°C.

Ice day ID [Jours] Indice représentant le nombre de jour par an où la température
maximale est strictement inférieure à 0°C.

Jours de gel FD [Jours] Indice représentant le nombre de jour par an où la température
minimale est strictement inférieure à 0°C.

Nuits
froides

TN10p [%] Indice représentant le pourcentage de jours dans la situation
future où la température minimale est inférieure au dixième
percentile de la distribution des températures minimales de la
situation pré - industrielle.

Jours froids TX10p [%] Indice représentant le pourcentage de jours dans la situation
future où la température maximale est inférieure au dixième
percentile de la distribution des températures maximales de la
situation pré - industrielle.

Nuits
chaudes

TN90p [%] Indice représentant le pourcentage de jours dans la situation
future où la température minimale est supérieure au nonantième
percentile de la distribution des températures minimales de la
situation pré - industrielle.

Jours
chauds

TX90p [%] Indice représentant le pourcentage de jours dans la situation
future où la température maximale est supérieure au nonantième
percentile de la distribution des températures maximales de la
situation pré - industrielle.

Notes: pour le reste du travail, les références aux indices se font sur base des symboles présentés dans ce
tableau.

La table ci - dessous (Table 3) présente les différents indices de précipitations extrêmes
construits dans ce travail. A nouveau, ces indices proviennent de Sillmann et al., (2013). Dans
ce cas - ci, les seuils sur lesquels les indices sont basés sont fixes. Pour l’indice CDD, le calcul
est basé sur la plus grande somme de jours consécutifs où les précipitations journalières sont
inférieures à 1 mm. L’indice représente par pixel le plus grand nombre de jours secs consécutifs
sur l’année. En ce qui concerne l’indice CWD, la même procédure est réalisée, mais cette fois en
sélectionnant les jours humides (précipitations supérieures à 1 mm). Pour l’indice PRCPTOT,
les précipitations totales (mm) tombant lors des jours humides (précipitations journalières
supérieures à 1 mm) sont sommées pour une période de référence. À propos de R10mm, le
nombre de jours total où les précipitations dépassent 10 mm est répertorié. Finalement, pour
Rx1day, la valeur maximale des précipitations journalières est sortie.
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Table 3 - Définitions des indices de précipitations extrêmes utilisés.

Variable Symbole Unité Remarques

Nombre de jours
secs consécutifs

CDD [Jours] Indice représentant le plus grand nombre de jours
consécutifs où les précipitations journalières sont
inférieures à 1mm.

Nombre de jours
humides consécu-
tifs

CWD [Jours] Indice représentant le plus grand nombre de jours
consécutifs où les précipitations journalières sont
supérieures à 1mm.

Précipitations to-
tales les jours hu-
mides

PRCPTOT [mm] Indice représentant la quantité annuelle totale de
précipitation tombée durant les jours humides. Ces
jours sont définis comme ceux où les précipitations
sont supérieures à 1 mm.

Nombre de jours
de fortes précipita-
tions

R10mm [Jours] Indice représentant le nombre de jour sur l’année où
les précipitations journalières dépassent les 10 mm.

Précipitations
maximales sur 1
jour

Rx1day [mm] Indice représentant les précipitations maximales
tombées sur une journée durant l’année.

Notes: pour le reste du travail, les références aux indices se font sur base des symboles présentés dans ce
tableau.

3.4 Manipulation des données
Pour chaque variable présentée (Table 1) et pour chaque indice construit (Tables 2 et 3), des
cartes sont réalisées. Il est important de spécifier que toutes les manipulations sont réalisées
à l’aide du logiciel Python. Pour réaliser les cartes, l’outil cartopy est utilisé. Les cartes sont
réalisées entre 30° et 90 °N. Cela permet de représenter les processus à la fois sur les moyennes
latitudes, mais également au niveau de l’Arctique. Des cartes de la situation pré - industrielle
sont construites afin de réaliser une analyse purement descriptive de la situation initiale. Ensuite,
des cartes de différences sont réalisées pour toutes les variables et tous les indices entre la
situation future et la situation pré - industrielle. Les premières cartes créées, que ce soit les
cartes de la situation pré - industrielle ou les cartes de différences, sont les variables de la table
1. Ensuite, pour les deux expériences et pour les deux modèles, les cartes traitant des indices
sont réalisées. Cette étape permet de mettre en évidence les effets de la fonte de la banquise sur
les événements climatiques extrêmes entre 30° et 90 °N.

Les différences réalisées ne sont pas toujours faites de la même manière. Pour les variables
Tas, Psl, Zg10 et Zg500 les différences sont calculées de façon absolue (soit les valeurs futures
moins les valeurs passées). Pour les variables "Pr", "Siconca" et pour l’ensemble des indices,
les différences sont relatives par rapport à la situation pré - industrielle. En d’autres termes,
ces différences relatives reflètent les changements survenus dans l’expérience Fut par rapport à
l’expérience Pi pour une variable ou un indice donné, exprimés en pourcentage.

Enfin, toutes ces cartes sont élaborées en utilisant des moyennes annuelles et des moyennes
saisonnières. Cette approche permet d’observer les modifications simulées en moyenne sur une
année et de détecter également des variations spécifiques liées aux saisons. La prise en compte
de la dimension saisonnière est également motivée par l’analyse de la littérature scientifique, qui
met en évidence des processus distincts en fonction des différentes saisons.
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Il est aussi important de préciser que, pour les deux modèles, 100 membres ont été utilisés.
Ainsi, pour les indices présentés, ceux - ci ont initialement été développés pour chaque membre
avant d’être moyennés sur l’ensemble. Cela permet d’avoir la réponse moyenne de l’ensemble
des membres. En ce qui concerne l’analyse, celle - ci va se faire en deux étapes. Premièrement,
l’objectif est d’étudier les résultats afin de comprendre la réponse climatique associée à la perte
de la glace de mer. Deuxièmement, l’idée est de comparer les résultats des deux modèles afin
d’analyser les différentes réponses.

3.5 Significativité des résultats
Il est nécessaire d’analyser la significativité statistique des résultats afin de discerner au mieux
la réponse due à la perte de la glace de mer de celle de la VNI. Pour cela, le test de Kolmogorov
- Smirnov a été appliqué. Il s’agit d’un test statistique qui a pour but de déterminer si les
fonctions de distribution de deux échantillons sont similaires ou pas. L’hypothèse de base du
test est que les deux distributions sont égales (de Fisher, sd). Dans ce cas, les deux situations
(Pi et Fut) ont les mêmes distributions.

Pour une cellule de la grille donnée, le test compare les 100 valeurs de la situation pré -
industrielle (100 valeurs provenant des 100 membres) aux 100 valeurs de la situation future.
La valeur propre du test est initialement fixée à 5%. De ce fait, si la valeur propre du test est
inférieure à ce seuil, l’hypothèse nulle est rejetée et il est considéré que les deux distributions
sont significativement différentes. Ce test vise donc à comparer la situation pré - industrielle
à la situation future pour une variable ou un indice donné. Lorsque le test indique que les
différences entre les deux situations sont significatives, l’hypothèse est faite que la différence est
due à la perte de la glace de mer. Dans le cas contraire, il est considéré que le changement ne se
dégage pas par rapport à la VNI. .

Cependant, le risque que le test reconnaisse une relation significative pour un point donné
alors qu’elle ne l’est pas n’est pas négligeable. Cette erreur est qualifiée d’erreur de type 1 et
fait référence au fait de rejeter une hypothèse nulle qui est en réalité vraie. L’utilisation sans
précaution de procédures d’inférence unique entraîne une augmentation considérable du taux
de faux positifs. La méthode utilisée pour éviter ce problème est la méthode False Discovery
Rate (FDR) (Benjamini et Hochberg, 1995). Lorsqu’ un grand nombre de tests est réalisé, la
probabilité de faire une erreur de type 1 est importante. En effet, si 10 000 tests sont réalisés,
en se basant sur un seuil de significativité de 5%, 500 faux positifs peuvent être reconnus par le
test. Il est donc primordial d’appliquer le test FDR (Bécu, 2016).

Pourquoi est - il nécessaire de faire un tel test ? Si la différence entre les températures
maximales des deux expériences est étudiée en un lieu donné et que le test ressort une différence
significative, cette différence peut simplement être due à quelques membres particuliers qui ne
reflètent pas la réponse globale. Dans ce cas, les fonctions de distributions des deux situations
sont reconnues comme statistiquement différentes. Cependant, il s’agit en réalité d’un faux
positif. La correction du FDR permet donc de supprimer une partie des faux positifs et évite
d’interpréter des résultats qui ne sont en réalité pas significatifs. L’équation de ce test se trouve
ci - dessous et provient de Benjamin et Hochberg (1995) (équation 3.1) :

pF DR = max
i=1,...,N

(pi : pi ≤ ( i

N
)αF DR), (3.1)
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Dans cette équation, les variables sont définies comme suit : pF DR représente le seuil de
significativité du test d’hypothèse local, pi est la p-valeur associée à ce test et i correspond à
la position du test d’hypothèse local dans une séquence allant de 1 à N . Le paramètre αF DR

indique le seuil de significativité utilisé pour le test FDR.

La première étape de la méthode consiste à ordonner les valeurs propres de tous les tests
par ordre croissant, ce qui leur attribue une position i utilisée pour calculer pF DR. Ensuite,
l’ajustement est réalisé de telle manière que la plus grande valeur propre reste inchangée après
correction. Pour l’avant-dernière position, la valeur propre corrigée est obtenue en multipliant
la valeur propre initiale par le rapport entre le nombre total de valeurs propres et la position
étudiée. Par exemple, si la valeur propre initiale est de 0.81, que 10 tests (N) sont effectués
et que la neuvième position (i) est considérée, la valeur propre corrigée FDR sera de : 0,81 *
(10/9) = 0,90. Cette procédure est répétée pour toutes les valeurs propres. De plus, le seuil
de significativité αF DR du test FDR est augmenté par rapport au seuil du test de Kolmogorov.
Ainsi, il est fixé à 0,10 pour toutes les variables climatiques et les indices d’événements extrêmes
traitant des températures, et à 0,05 pour les variables et les indices liés aux précipitations.

Ce test présente un autre avantage en permettant de tenir compte de l’autocorrélation spatiale.
L’autocorrélation spatiale se réfère à la tendance des observations géographiquement proches à
être plus similaires que celles qui sont éloignées. La méthode FDR prend en considération cette
autocorrélation spatiale importante des résultats et la corrige partiellement en rendant le seuil
de significativité plus robuste.

Maintenant que la méthodologie est présentée, le prochaine chapitre va présenter et discuter
les résultats importants obtenus durant la réalisation de ce mémoire.



CHAPITRE 4

Résultats et discussion

Ce chapitre vise à présenter et à analyser les résultats obtenus dans le cadre de cette étude,
afin de répondre à la question de recherche. L’analyse se focalise sur les résultats du modèle
CanESM5, qui est le modèle le plus sensible utilisé dans ce travail. Tout d’abord, la section
4.1 expose les changements observés dans les concentrations de glace de mer entre les deux
situations étudiées. Ensuite, la section 4.2 décrit les résultats concernant les modifications des
conditions atmosphériques générales et la section 4.3 les discute. Par la suite, la section 4.4
présente et discute les résultats relatifs à l’influence de la fonte de la banquise arctique sur les
événements climatiques extrêmes aux hautes et moyennes latitudes de l’hémisphère Nord. La
section 4.5 expose brièvement les résultats provenant du modèle MIROC6 en expliquant les
différences et/ou similitudes avec les résultats présentés auparavant. Enfin, la section 4.6 vise à
expliquer l’absence de résultats concernant les évènements climatiques extrêmes aux moyennes
latitudes.

4.1 Conditions de glace de mer

Dans la situation pré - industrielle, en moyenne annuelle, la glace de mer arctique est présente
dans l’Arctique central ainsi que dans mer de Laptev à l’est de la Sibérie, la mer de Kara entre
la mer de Laptev et la mer de Barents, la mer de Beaufort au nord du Canada et de l’Alaska, la
mer des Tchouktches entre la Sibérie orientale et l’Alaska, ainsi que la mer de Barents située
entre la Norvège et la Russie (Figure 6a). La perte de glace de mer entre les deux simulation se
manifeste de manière significative dans les mers de Barents et de Kara (Figure 6). En moyenne
annuelle, une perte importante dans la mer de Norvège est également observée. Cette perte se
propage au niveau des pourtours de l’Arctique et est moins importante au niveau du centre de
l’Arctique central (Figure 6b).

L’intensité de la perte de glace de mer varie selon les saisons. En été, la fonte est particulière-
ment significative sur les pourtours de l’océan Arctique, mais elle est également présente au
voisinage du pôle (Figure 6c). En automne, la fonte de la glace de mer est plus concentrée au
centre de l’océan Arctique et elle est encore plus importante qu’en été (Figure 6d). En hiver, la
perte se concentre principalement sur les pourtours de l’océan Arctique, avec des valeurs allant
de 50 à 100% (Figure 6e). Enfin, des anomalies de concentration de glace de mer similaires sont
observées au printemps, mais les pertes sont moins importantes et moins étendues (Figure 6f).
Quoi qu’il en soit, la concentration de glace de mer est plus faible pour tous les mois de l’année
dans la condition future par rapport aux conditions pré-industrielles.

26
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

Figure 6 - Concentration de la glace de mer dans l’expérience Pi (a). Différences de
concentration de glace de mer (%) entre Fut et Pi en moyenne annuelle (b), en été (c), en
automne (d), en hiver (e) et au printemps (f). Ces cartes correspondent aux deux modèles
climatiques employés, car elles représentent les conditions forcées de Siconca provenant des

expériences utilisées.
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4.2 Conditions atmosphériques
Dans la suite des résultats, les cartes de différences entre les conditions Fut et Pi contiennent
des fronts de glace de mer tracés finement. Ces fronts représentent les zones où la concentration
de la glace de mer vaut 15% dans la simulation Pi (fronts tracés en orange sur les cartes) et
dans la situation Fut (fronts tracés en vert sur les cartes). Il s’agit d’un simple outil visuel qui a
permis de faciliter l’analyse.

4.2.1 Conditions atmosphériques en automne
On constate une élévation de la température dépassant 10 °C au cœur de l’Arctique, avec
une décroissance graduelle de cet accroissement en se rapprochant des latitudes inférieures,
aboutissant à un réchauffement pratiquement inexistant au niveau des continents. Toutefois,
les régions situées au nord du Canada et au nord de la Sibérie connaissent une augmentation
de la température de 2 à 4 °C. Les moyennes latitudes sont relativement peu affectées, mais
une augmentation significative de 0 à 2 °C est tout de même visible jusqu’à la latitude de 60
°N (Figure 7b). Ces observations mettent clairement en lumière les mécanismes liés à l’AA.
En effet, les résultats révèlent un accroissement de température concentré au pôle, suivi d’une
dissipation subséquente de ce réchauffement vers les latitudes inférieures.

L’altitude géopotentielle de la surface isobare 500 hPa révèle une augmentation dans la région
arctique (Figure 7c-d). Cette augmentation est principalement concentrée au centre de l’océan
Arctique, là où le réchauffement est le plus important (Figure 7b). De plus, une diminution
significative de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500 hPa est observée au niveau
des Açores, avec une baisse de 8 à 12 mètres. Concernant les continents, seules de légères
augmentations significatives sont relevées au Groenland, au Québec, dans le nord-est canadien
et dans le nord-est de la Russie (Figure 7d).

Une diminution significative de la pression atmosphérique au niveau de la mer de 2 à 3,5 hPa
est notée au niveau du centre anticyclonique de l’océan Arctique, ce qui entraîne une réduction
de l’anticyclone dans cette région. Cette baisse de pression est à nouveau concentrée au niveau
des zones de réchauffement intenses en Arctique (Figure 7b). La pression diminue de 0,6 à 1,2
hPa au niveau de l’anticyclone des Açores, tandis qu’une légère augmentation de la pression est
observée au niveau de la dépression d’Islande. Ce schéma de pression est associé à un indice
d’AO/NAO négative. De plus, le long de la côte est du Groenland, une augmentation légère
mais significative de la pression au niveau de la mer est observée (Figure 7f).

En ce qui concerne les précipitations, les changements simulés sont principalement observés en
Arctique (Figure 7h), là ou le réchauffement simulé est le plus prononcé (Figure 7b). Les résultats
révèlent une légère augmentation des précipitations dans le nord de la Sibérie, atteignant environ
10 %. De plus, une augmentation d’environ 10 % des précipitations est également observée aux
Açores. Dans l’ensemble de l’Arctique, les précipitations augmentent de manière généralisée,
avec des croissances allant de 10 % à plus de 50 %. Les augmentations les plus significatives
sont observées dans la mer de Sibérie orientale (Figure 7b).
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

(g) (h)

Figure 7 - Résultats du modèle climatique CanESM5. Conditions atmosphériques moyennes
en automne (gauche) et différences entre les simulations Fut et Pi (droite): Tas (a) et (b),

Zg500 (c) et (d), Psl (e) et (f), Pr (g) et (h). Les points noirs représentent les cellules de la
grille où la différence est statistiquement significative.
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4.2.2 Conditions atmosphériques en hiver
En hiver, les expériences Fut et Pi révèlent des changements plus importants. Concernant la
température de l’air à 2 mètres, un réchauffement est observé en Arctique (Figure 8b). Les zones
de perte de glace mentionnées précédemment connaissent les réchauffements les plus importants,
dépassant les 10 °C. Au niveau continental, les résultats indiquent peu de changements aux
moyennes latitudes. Cependant, des régions comme la Sibérie et l’Amérique du Nord connaissent
une augmentation significative de leurs températures de surface, d’environ 2 °C. Une légère
tendance au refroidissement est également perceptible en Asie. Par ailleurs, des élévations
significatives de température de l’ordre de 0 à 2 °C sont observées aux États-Unis, au Canada,
en mer Noire et en mer Caspienne (Figure 8b).

Concernant l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500 hPa, les résultats indiquent
des augmentations significatives de 10 à 40 m dans l’ensemble de la région arctique, avec une
augmentation maximale au niveau du Groenland. Par ailleurs, certaines régions des moyennes
latitudes présentent des variations. Une diminution de plus de 10 m est constatée au centre de
l’Europe. Cette situation correspond à un schéma associé d’AO/NAO négative. En outre, une
augmentation de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500 hPa est simulée le long de la
côte ouest de l’Amérique du Nord, à environ 50° de latitude. Enfin, les résultats mettent en
évidence un renforcement de la dépression des Aléoutiennes. En Asie, une légère diminution
de l’altitude géopotentielle est également constatée, en concordance avec le refroidissement
asiatique précédemment évoqué (Figure 8d).

Une diminution significative d’environ 3 hPa de la pression au niveau de la mer est notée
dans la Baie d’Hudson, avec des réductions de pression d’intensité similaire également présentes
en Amérique du Nord. La dépression des îles Aléoutiennes se renforce également. Ensuite, une
augmentation d’environ 2 hPa de la pression au niveau de la mer est constatée au centre du
Groenland. Ces variations de pression affectent davantage les moyennes latitudes en hiver par
rapport à l’automne. Une diminution significative d’environ 2 hPa de la pression est observée
au niveau de l’Europe centrale et orientale. En revanche, une augmentation non-significative
d’environ 2 - 3 hPa est observée au niveau de la dépression islandaise, correspondant à une
configuration d’une AO/NAO négative, plus intense en hiver qu’en automne. De plus, une
diminution de pression d’environ 2 hPa est simulée jusqu’à 40 °N en Amérique, tandis que
l’anticyclone sibérien se renforce de 3 hPa entre 60 °E et 180 °E, avec une baisse de pression de
3 hPa dans la mer d’Okhotsk (Figure 8f).

Enfin, les précipitations augmentent en moyenne de 10 à 30% dans l’Arctique. Les régions
présentant des pertes de glace importantes, telles que la mer de Barents, la baie d’Hudson,
le détroit de Béring et la mer d’Okhotsk, connaissent des augmentations de précipitations
dépassant les 50%. Une augmentation d’environ 10% au niveau des Açores et une diminution
de magnitude similaire au niveau de la dépression islandaise sont également visibles. Ce schéma
correspond à une configuration de NAO négative. Au niveau continental, les résultats indiquent
peu de changement (Figure 8h). L’augmentation significative des précipitations dans les régions
de fonte est attribuable à des processus spécifiques. Le réchauffement en Arctique entraîne une
diminution de la concentration de glace de mer, ce qui entraîne une plus grande étendue d’océan
libre de glace favorisant l’évaporation de l’eau de mer. Par ailleurs, avec des températures plus
élevées, l’atmosphère a la capacité de contenir une plus grande quantité de vapeur d’eau. Cette
succession de processus conduit à une augmentation des précipitations en Arctique.
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

(g) (h)

Figure 8 - Résultats du modèle climatique CanESM5. Conditions atmosphériques moyennes
en hiver (gauche) et différences entre les simulations Fut et Pi (droite): Tas (a) et (b), Zg500 (c)
et (d), Psl (e) et (f), Pr (g) et (h). Les points noirs représentent les cellules de la grille où la

différence est statistiquement significative.



4.3. DISCUSSION DES CHANGEMENTS ATMOSPHÉRIQUES 32

4.2.3 Conditions atmosphériques au printemps et en été
Les saisons printanières et estivales sont regroupées dans l’analyse en raison du nombre limité de
réponse pour ces deux saisons. De plus, comme indiqué dans la revue de littérature, les processus
dynamiques sont globalement similaires en été et au printemps. Premièrement, au printemps,
les températures atmosphériques de surface augmentent dans toute la région arctique, avec des
réchauffements particulièrement intenses dans les zones de perte de glace les plus importantes
telles que la mer de Barents, la mer de Béring et la mer d’Okhotsk (Annexe 2b). Aux moyennes
latitudes, les résultats indiquent de légères augmentations significatives de 0 à 1 °C au niveau
de la mer Caspienne et de la côte ouest de l’Amérique du Nord (Annexe 2b). Enfin, en été, les
résultats indiquent un réchauffement pouvant atteindre 5 °C, principalement concentré dans les
zones de perte de glace (Annexe 1).

Ensuite, aucune différence n’est observée en ce qui concerne la pression au niveau de la mer,
et ce, pour les deux saisons. L’altitude géopotentielle de la surface isobare 500 hPa ne présente
également aucune différence en été. Cependant, au printemps, une élévation significative de plus
de 20 m est notée dans la mer de Barents (Annexe 2d). Enfin, aucun changement significatif n’est
observé dans le régime des précipitations en été. En revanche, au printemps, les précipitations
augmentent de plus de 10% dans la mer de Barents (Annexe 2f).

4.3 Discussion des changements atmosphériques
L’analyse des résultats indique que l’AA se manifeste tout au long de l’année. Indépendamment
de la saison, la fonte de la glace entraîne un réchauffement de surface concentré dans les régions
arctiques. Ce réchauffement est plus prononcé dans les zones où la glace a subi des pertes
importantes. Ces observations corroborent également les constatations d’autres études (Vihma,
2014). Les résultats révèlent que les augmentations de température sont maximales en automne
et dans les hautes latitudes. Ce réchauffement, accru près du pôle, peut être expliqué par
plusieurs mécanismes liés à l’amplification arctique. Tout d’abord, la diminution de l’albédo de
surface due à la perte de glace de mer entraîne une plus grande absorption du rayonnement
solaire, ce qui réchauffe davantage la surface. De plus, au printemps, la couverture neigeuse
des hautes latitudes diminue rapidement, ce qui réduit l’albédo et favorise encore davantage
l’accumulation de chaleur. En conséquence, la glace de mer commence à se former plus tard en
automne. De plus, les flux turbulents de chaleur latente et sensible augmentent en raison de
l’accumulation saisonnière de chaleur. Cela contribue à une augmentation supplémentaire de la
température de l’air, favorisant une évaporation plus intense et donc une humidité atmosphérique
accrue (Cohen et al., 2020). Cette augmentation de l’humidité atmosphérique entraîne une
augmentation des précipitations dans les régions arctiques, en particulier dans les zones où la
perte de glace de mer est plus prononcée (Figure 8h).

L’analyse de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500 hPa revêt une importance
particulière, car elle permet de prendre en considération les processus qui se déroulent à travers
une vaste portion de la troposphère. Les variations observées dans la Figure 8d en ce qui
concerne l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500 hPa en hiver peuvent être expliquées
par des processus associés à l’AA. En effet, le réchauffement des masses d’air polaires présenté ci -
dessus entraîne une élévation de ces dernières, ce qui tend à augmenter l’altitude du géopotentiel
de la surface isobare 500 hPa (Migone, 2022). Cependant, les résultats indiquent que cette
élévation, observée en Arctique, n’est pas suffisante pour inverser le gradient méridien d’altitude
géopotentielle de la surface isobare 500 hPa (Figure 8c-d). Malgré cela, une diminution de ce
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gradient entraîne, selon la définition du vent thermique, une réduction de la composante zonale
de la vitesse du vent dans la troposphère (Vihma, 2014). Ainsi, bien que le gradient méridien
de température ne soit pas inversé, il est tout de même réduit en raison du réchauffement plus
important observé aux hautes latitudes.

En ce qui concerne les impacts de la fonte de la glace de mer sur les champs de pression,
diverses études indiquent que la diminution de l’étendue de la banquise, combinée à une
augmentation de la couverture neigeuse en Eurasie, favorise des configurations de la circulation
atmosphérique similaires à la phase négative de l’AO/NAO. Ces configurations comprennent
la formation d’un anticyclone sur l’Eurasie, ce qui engendre des hivers froids en Europe et
en Eurasie du Nord. De plus, un anticyclone se forme à l’ouest tandis qu’une dépression
se développe à l’est de l’Amérique du Nord, facilitant ainsi le transport d’air arctique vers
cette région (Vihma, 2014). Les résultats indiquent une manifestation précoce de la phase
négative de l’AO/NAO au niveau des schémas de pression, dès le début de l’automne et pendant
l’hiver. Comme précisé précédemment, les conséquences d’une phase négative de l’AO/NAO se
traduisent par des hivers relativement froids et secs en Europe du Nord ainsi que sur la côte est
nord-américaine, tandis que le sud de l’Europe connaît une augmentation des précipitations. Ce
schéma de précipitation associé à une phase négative de l’AO/NAO est également observé, bien
que de manière très légère, dans la figure 8f, où une légère augmentation des précipitations est
constatée sur le sud de l’Europe et une diminution au nord-est de l’Europe. Au sein des zones
de fonte en automne, les baisses de la pression atmosphérique au niveau de la mer qui y sont
observées (Figure 7f), sont également documentées dans la littérature. Par exemple, Petrie et
al., (2015) ont également identifié une diminution de la pression atmosphérique dans les régions
de fonte de glace.

L’origine de la NAO négative dans ce contexte peut être attribuée à plusieurs facteurs.
La diminution significative de la glace de mer en automne dans les mers de Barents et de
Kara, combinée à une couverture neigeuse plus étendue dans le nord de la Sibérie, agit de
manière synergique pour renforcer l’anticyclone de Sibérie. Cependant, il convient de noter
que la couverture neigeuse ne présente pas de différence entre les simulations Fut et Pi (car les
expériences forcent uniquement l’atmosphère), ce qui exclut son rôle dans l’explication de la
phase négative de la NAO dans ce cas précis. Cette configuration favorise ensuite la propagation
verticale des ondes de Rossby jusqu’à la stratosphère, ce qui entraîne un affaiblissement du
vortex polaire stratosphérique (SPV) et, en fin de compte, conduit à un régime de NAO négative.
De plus, il est bien établi que le renforcement de l’anticyclone sibérien entraîne des hivers froids
en Asie en favorisant l’advection d’air polaire vers ces régions (Overland et al., 2021). Dans
notre étude, en plus du renforcement de l’anticyclone sibérien, une diminution de la pression
est observée dans la mer d’Okhotsk, ce qui devrait encore renforcer l’advection d’air polaire
vers l’Asie. Toutefois, à l’exception d’une légère diminution de température en Asie (Figure 8b),
aucun refroidissement intense n’est observé en Europe et en Asie.

Concernant les hivers froids observés ces dernières décennies aux Etats - Unis, ceux - ci
ne sont pas observés dans les résultats de notre travail, car le régime de pression associé à ce
processus n’est pas présent. En effet, il semble que les vagues de froid observées ces dernières
années soient associées à un renforcement de l’anticyclone d’Hawaï et d’une dépression accentuée
à l’est de l’Amérique du Nord (Overland et al., 2021). Ce régime est corrélé avec une fonte de la
banquise dans les mers de Bering-Tchouktches (Cohen et al., 2020) et semble être proportionnel
à l’activité du SPV (Overland et al., 2021). Cette configuration permet ensuite à nouveau
l’advection d’air froid polaire dans les terres nord-américaines, ce qui peut expliquer les vagues
de froid observées ces dernières années (Cohen et al., 2020). Cependant, ce régime n’est pas
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observé dans notre étude. Malgré la réduction de la concentration de glace de mer dans les mers
de Bering-Tchouktches pendant les saisons d’automne et d’hiver, notre étude ne montre pas
d’intensification de l’anticyclone d’Hawaï ni de la dépression à l’est de l’Amérique du Nord.

L’analyse de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 10 hPa permet de comprendre
comment les anomalies de surface se propagent verticalement jusqu’à la stratosphère. La voie
stratosphérique est observée uniquement pendant la période hivernale, lorsque le SPV est actif.
La figure 9b indique une réponse stratosphérique significative avec une élévation de l’altitude
géopotentielle de la surface isobare 10 hPa dans l’Arctique, en Sibérie et en Asie aux moyennes
latitudes. L’augmentation dans l’Arctique et en Sibérie peut influencer les conditions dans les
couches inférieures de l’atmosphère, y compris en affectant le renforcement de l’anticyclone
sibérien. Ensuite, en théorie, lorsque l’anticyclone sibérien se renforce, il favorise l’apport d’air
froid vers les régions de Sibérie et d’Asie aux moyennes latitudes. L’augmentation de l’altitude
géopotentielle de la surface isobare 10 hPa dans ces régions peut être un indicateur de la présence
d’air moins froid dans la stratosphère, ce qui induit donc une déstabilisation du vortex.

(a) (b)

Figure 9 - Résultats du modèle climatique CanESM5. Altitude géopotentielle de la surface
isobare 10 hPa dans l’expérience Pi (a) et différence entre les situations Fut et Pi (b). Les

points noirs représentent les cellules de la grille où la différence est statistiquement significative.
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4.4 Réponses des extrêmes climatiques
Cette section présente et analyse les résultats relatifs aux indices d’évènements climatiques
extrêmes. Elle est divisée en trois parties principales. Tout d’abord, les sections dédiées à
l’automne (sections 4.4.1 et 4.4.2) exposent et discutent les résultats spécifiques à cette saison.
Ensuite, les sections 4.4.3 et 4.4.4 se focalisent respectivement sur la description et la discussion
des résultats concernant l’hiver. Enfin, la section 4.4.5 aborde les résultats relatifs à l’été et au
printemps. Dans cette analyse, seules les observations présentant des différences significatives
sont discutées, tandis que les indices qui n’ont montré que peu ou pas de changement ne sont pas
mentionnés. Parmi les indices qui n’ont pas présenté de changement significatif entre la situation
Fut et Pi, il y a le nombre de jours par an où les précipitations journalières dépassent les 10
mm, les précipitations maximales journalières ainsi que le nombre de jours où les températures
maximales dépassent les 25 °C.

4.4.1 Analyse des extrêmes climatiques en automne
Les résultats de l’étude indiquent une augmentation significative des températures minimales
de surface de plus de 10 °C au centre de la région arctique. Les changements concernant les
températures maximales sont similaires (Figure 10a). Les températures minimales augmentent
statistiquement de 0 à 2 °C jusqu’à environ 60 °N (jusqu’à 50 °N en Amérique). De plus, la
figure 10b montre une diminution du nombre de jours de gel dans les zones arctiques où la perte
de glace est la plus importante.

La fréquence des nuits froides diminue de 10% dans la région arctique et dans les hautes
latitudes continentales (Figure 10c). Les régions où la fréquence des journées froides diminue
correspondent aux zones de forts réchauffements de surface (Figure 10a). Cependant, les
extrêmes de température ne montrent pas de changement significatif au niveau des moyennes
latitudes.

Quant aux précipitations extrêmes, les résultats montrent une diminution du nombre de
jours secs consécutifs et une augmentation du nombre de jours humides consécutifs dans la
région arctique (Figure 10d-e). Cette tendance suggère un changement vers des conditions plus
humides dans ces régions. L’indice PRCPTOT (Figure 10f) résume les changements dans les
régimes de précipitation entre les deux expériences. On observe une augmentation de 20 à 30%
de la quantité annuelle totale de précipitations les jours humides en région arctique. Néanmoins,
les indices R10 et Rx1day ne montrent aucune différence significative, ce qui signifie qu’il n’y
a pas de changement notable dans l’intensité des précipitations en Arctique. Finalement, en
automne, il y a une augmentation des précipitations, du nombre de jours humides, mais pas de
changement significatif dans l’intensité des précipitations en Arctique.
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(a) Tmin (b) FD (c) Tn10p

(d) - CDD (e) - CWD (f) - PRCPTOT

Figure 10 - Résultats du modèle climatique CanESM5. Différence entre les conditions Fut et
Pi pour différents indices d’évènements climatiques extrêmes en automne: température
minimale (a), nombre de jours de gel (b), fréquence de nuits froides (c), journées sèches

consécutives (d), journées humides consécutives (e) et précipitations totales durant les jours
humides (f). Les points noirs représentent les cellules de la grille où la différence est

statistiquement significative.

4.4.2 Discussion des extrêmes climatiques en automne
Premièrement, en automne, la fonte généralisée de la glace de mer induit une augmentation
des surfaces d’eau libres de glace sur toute la région arctique. Le premier effet de cette fonte
est une diminution de l’albédo de surface. De ce fait, une plus grande partie du rayonnement
solaire est absorbée en surface, ce qui tend à faire augmenter les températures maximales
(et donc minimales) aux hautes latitudes. En automne, la température de surface devient
rapidement inférieure à celle de l’océan, ce qui induit, dans les nouvelles zones d’eau libres, des
flux radiatifs et turbulents qui réchauffent la basse troposphère et retardent la croissance de la
glace de mer (Cohen et al., 2014). La libération de chaleur depuis l’océan vers l’atmosphère est
particulièrement importante en automne, où la perte de glace est conséquente et ou la différence
de température entre l’océan et l’atmosphère s’accentue, de par le refroidissement atmosphérique
saisonnier et par l’accumulation d’énergie durant l’été (Semmler et al., 2016). Ce réchauffement
de surface induit ensuite une diminution de la stabilité verticale (Vihma, 2014). Ensuite, une
atmosphère plus chaude peut contenir plus de vapeur d’eau. Cette configuration, associée à une
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plus grande évaporation de surface dans les zones d’eau libre, provoque une augmentation des
précipitations aux hautes latitudes en automne, avec un plus grand nombre de jours humides et
moins de journées sèches. Cette augmentation s’observe sur tout l’Arctique et sur les bordures
continentales l’entourant. Ce phénomène est directement relié à l’AA et est discuté dans de
nombreuses études (Jolly, 2020 ; Serreze et Barry, 2011). Au niveau continental, aux hautes
latitudes, les températures augmentent également jusque 60 °N en Russie et jusque 50 °N en
Amérique (Figure 10a). Ce réchauffement de surface qui est plus important aux hautes latitudes
peut être lié à diverses rétroactions positives associées à l’AA.

En automne, la perte de glace de mer a peu d’impact sur le climat des moyennes latitudes.
Une théorie mentionnée dans la revue de littérature (section 2.3.1) suggère qu’une augmentation
des précipitations neigeuses continentales en Sibérie peut se produire en automne. Selon cette
théorie, une couverture neigeuse plus importante entraînerait un refroidissement de surface en
Sibérie et un renforcement de l’anticyclone sibérien, ce qui engendrerait une phase négative
de l’AO/NAO (Cohen et al., 2012). Nos résultats indiquent une légère augmentation des
précipitations dans le nord de la Sibérie, de l’ordre de 20 à 30%. De plus, étant donné que
les températures atmosphériques de surface sont négatives (environ -10 °C) à ce moment, les
précipitations se présentent sous forme de neige. Cependant, aucune baisse de température
de surface n’est observée en automne, comme le montre la figure 10. Au contraire, on note
une augmentation des températures maximales et minimales moyennes pendant cette période.
Cela est lié au fait que, comme il a déjà été mentionné, les expériences utilisées ne prennent en
compte que la composante atmosphérique. De ce fait, même si la couverture neigeuse augmente
en surface dans les résultats des modèles, cela ne peut pas affecter nos résultats, car la surface
continentale n’est pas couplée à l’atmosphère. Les effets aux moyennes latitudes restent minimes
dans les résultats de la simulation.

Cependant, plusieurs études scientifiques ont mis en évidence une corrélation entre la
diminution automnale de la concentration de glace de mer et une augmentation de la fréquence
des évènements climatiques extrêmes aux moyennes latitudes (Vihma, 2014). Ces événements se
manifestent sous la forme de chutes de neige importantes ou de vagues de froid. Nous n’avons
aucune trace de tels évènements dans nos résultats.

4.4.3 Analyse des extrêmes climatiques en hiver
En hiver, la perte de glace de mer se concentre principalement le long des pourtours de l’océan
Arctique, comme précédemment mentionné (Figure 6e). Dans ces zones de fonte, on observe
une augmentation des températures minimales et maximales, pouvant atteindre jusqu’à 10 °C
(Figure 11a-b). Ces augmentations sont spécifiquement localisées dans les régions présentant
une forte perte de glace, telles que la mer de Barents, la mer de Kara, la mer du Labrador et la
mer de Béring. Les moyennes latitudes montrent également une augmentation significative des
températures minimales et maximales au Canada, dans le nord des États-Unis, dans le nord de
la Sibérie ainsi qu’au niveau de la mer Noire et de la mer Caspienne (Figure 11a). En revanche,
les températures maximales diminuent d’environ 2 °C en Asie, avec une baisse non-significative
également observée en Europe centrale (Figure 11b).

Au sein des zones de perte de glace, le nombre de jours de gel diminue de façon significative
entre 20 et 80% (Figure 11c). On observe une diminution de la fréquence de nuits froides
pouvant atteindre 10% au niveau de la région arctique (Figure 11d). Aux hautes latitudes, la
fréquence de nuits froides baisse également un peu partout (entre 2 et 6%). Au Nord de la
Sibérie, la fréquence de nuits froides diminue de 4 à 6% plus loin dans les terres (entre 50 et
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60 °N). De telles augmentations sont également visibles au nord de l’Amérique, en Finlande,
en Suède en Norvège, ... (Figure 11d). La fréquence de journées chaudes baisse quant à elle
d’environ 4% en Mongolie, au sud de la Russie et au nord de la Chine. On peut aussi observer
une légère baisse au nord de l’Europe (Figure 11e). Des observations similaires peuvent être
faites pour la fréquence de nuits chaudes, bien que cette tendance soit moins marquée (Figure
11f). Ces deux dernières observations, cumulées à la diminution des températures maximales
en région asiatique (Figure 11b) indiquent donc une diminution des températures hivernales
hautes dans le scénario Fut par rapport à Pi. Cependant, en ce qui concerne les températures
minimales, celles - ci ne baissent pas.

(a) Tmin (b) Tmax (c) FD

(d) Tn10p (e) Tx90p (f) Tn90p

Figure 11 - Résultats du modèle climatique CanESM5. Différence entre les conditions Fut et
Pi pour différents indices de températures extrêmes en hiver: température minimale (a),

température maximale (b), nombre de jours de gel (c), fréquence de nuits froides (d), fréquence
de journées chaudes (e), fréquence de nuits chaudes (f). Les points noirs représentent les

cellules de la grille où la différence est statistiquement significative.

À propos des précipitations extrêmes, la figure 12a montre une diminution du nombre de
jours consécutifs sans précipitation dans les régions où la perte de glace de mer est élevée.
Aucun changement significatif n’est observé aux latitudes moyennes. Toutefois, au sein de
la dépression islandaise, le nombre de jours consécutifs sans précipitation augmente de 20
à 40% dans le scénario futur (Figure 12a). Quant au nombre de jours humides consécutifs,
on observe à nouveau une augmentation dans les zones de forte perte de glace de mer. De
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plus, une diminution de cet indice est perceptible au niveau de la dépression islandaise, tandis
qu’une légère augmentation, de faible amplitude et non significative, est observée au niveau
de l’anticyclone des Açores (Figure 12b). Ces observations concordent avec celles faites à la
figure 8h, qui indiquent une configuration similaire des précipitations en Europe. Enfin, l’indice
PRCPTOT permet de résumer les informations concernant les changements dans le régime des
précipitations entre les deux situations. La figure 12c indique à nouveau une augmentation
des précipitations dans la région arctique. De plus, la région islandaise est touchée par une
baisse d’environ 20% des précipitations et on observe une légère augmentation, d’environ 20%
également, au niveau de l’Espagne/France.

(a) CDD (b) CWD (c) PRCPTOT

Figure 12 - Résultats du modèle climatique CanESM5. Différence entre les conditions Fut et
Pi pour différents indices de précipitations extrêmes en hiver: nombre de jours secs consécutifs
(a), nombre de jours humides consécutifs (b), précipitations totales les jours humides (c). Les
points noirs représentent les cellules de la grille où la différence est statistiquement significative.

4.4.4 Discussion des extrêmes climatiques en hiver
En hiver, les processus décrits dans la section 4.4.2 restent pertinents. Au sein des zones où la
perte de glace de mer est importante, l’albédo diminue, entraînant une augmentation des flux
de chaleur turbulents à l’interface surface/atmosphère, et par conséquent, une élévation de la
température de surface. Selon la loi de Clausius-Clapeyron, la pression de vapeur saturante
augmente de manière exponentielle avec l’augmentation de la température de l’air. Cela signifie
que la quantité maximale d’eau que l’air peut contenir augmente lorsque la température s’élève.
Parallèlement, en raison d’un accroissement des échanges entre l’air et l’océan, l’humidité
absolue connaît une augmentation (Triplet et Roche, 1986). Ces différentes causes permettent
d’expliquer l’augmentation des précipitations dans la région arctique. De plus, en raison du
réchauffement local résultant de la fonte de la banquise, l’altitude géopotentielle des surfaces
isobares 500 hPa augmente dans la région arctique. Cette configuration affaiblit les gradients
méridiens de température et de géopotentiel. Par conséquent, le courant-jet moyen, dont la
vitesse est proportionnelle à ces gradients, peut être perturbé. Au niveau des régions arctiques,
l’altitude géopotentielle des surfaces isobares 500 hPa présente une diminution significative dans
la mer de Béring et au niveau de l’Europe centrale (Figure 8d).

L’un des effets visibles de la fonte de la banquise est le renforcement de l’anticyclone sibérien
en hiver (Figure 8f). Cela est également observé dans la littérature (Cohen et al., 2012).
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Comme il est discuté dans la section 2.3.1, en automne, l’augmentation des précipitations et les
basses températures induisent une augmentation de la couverture neigeuse en Sibérie ce qui
tend à refroidir la surface et à renforcer l’anticyclone sibérien. Cependant, dans notre cas, les
expériences utilisées forcent uniquement l’atmosphère. De ce fait, bien que les précipitations
neigeuses augmentent aux hautes latitudes, les conditions neigeuses continentales ne sont pas
couplées à l’atmosphère et ne peuvent donc pas perturber la circulation atmosphérique. Il est
de ce fait délicat de faire des liens entre cette théorie et les résultats de notre étude.

Ensuite, la littérature scientifique aborde d’autres processus importants. Premièrement, il est
largement reconnu qu’une fonte de la banquise arctique en hiver peut entraîner un régime de
l’AO/NAO négatif (Vihma, 2014). Ce régime est également observé dans les résultats de notre
étude (Figure 8f). Cette configuration peut, comme il est spécifié dans la revue de la littérature,
favoriser l’entrée de masses d’air plus froid vers l’Asie et donc induire des hivers plus rigoureux.
Cela peut donc partiellement expliquer la diminution des températures maximales et de la
fréquence des journées chaudes (Figure 11). Cependant, il convient de noter que l’AO/NAO
négative observée semble avoir peu d’effet sur les températures hivernales en Europe. Cela peut
être expliqué par le fait que, bien qu’une AO/NAO négative soit observée, son amplitude est
faible.

La littérature mentionne qu’un réchauffement extrême de la mer de Kara peut entraîner un re-
froidissement des moyennes latitudes eurasiennes. Ce phénomène s’explique par l’affaiblissement
du vent zonal résultant d’une forte diminution du gradient méridien de température. Il semble
en effet que le refroidissement eurasien soit corrélé à l’affaiblissement du vent zonal (Vihma,
2014). De plus, l’un des liens les plus étudiés entre la fonte de la banquise arctique et les
extrêmes climatiques aux moyennes latitudes concerne la relation entre la fonte de la glace dans
les mers de Barents et de Kara et le refroidissement hivernal en Eurasie. Il est suggéré que la
fonte de la banquise dans ces deux mers favorise la propagation des ondes de Rossby, ce qui
entraîne ensuite une intensification de l’anticyclone sibérien. Ce renforcement de l’anticyclone
sibérien provoquerait à son tour des hivers plus froids en Eurasie (Overland et al., 2021). De
plus, la diminution de la pression dans la zone de la mer d’Okhotsk, associée au renforcement
de l’anticyclone sibérien, favorise l’advection de masses d’air polaire vers l’Asie et le centre de la
Russie (Figure 8f). Cette dernière théorie semble être la meilleure hypothèse pour expliquer la
diminution de la fréquence des journées chaudes et la baisse des températures maximales en
Eurasie observée dans notre étude (Figure 11).

Comme mentionné précédemment, la littérature indique qu’une augmentation des précip-
itations continentales associées à la fonte de la banquise provoque une augmentation de la
couverture neigeuse en Sibérie. Cette grande étendue de neige induit un refroidissement de
surface, ce qui provoque la formation d’un creux barométrique dans la moyenne troposphère au
niveau de la Sibérie et tend à renforcer l’anticyclone de Sibérie (Cohen et al., 2012). Cependant,
à nouveau, il est important de rappeler que dans le cadre de ce mémoire, cette évolution ne
peut pas être prise en compte. En effet, les expériences utilisées ne tiennent pas compte de la
couverture neigeuse continentale dans le modèle, car ce dernier est un modèle atmosphérique-seul.
Par conséquent, il n’y a aucun couplage entre l’atmosphère et la surface continentale dans les
expériences (Smith et al., 2019). Le développement décrit ci-dessus ne peut pas être observé
dans notre travail. En parallèle, la littérature indique également qu’en raison de la grande perte
de glace de mer et du réchauffement important en surface, une crête barométrique se forme en
novembre et en décembre dans la troposphère moyenne dans les mers de Barents et de Kara,
avec un creux en aval sur l’est de l’Asie. Ainsi, en théorie, la grande couverture neigeuse en
Sibérie et la fonte de la banquise dans les mers de Barents et de Kara interfèrent de manière
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constructive en induisant une chaîne de processus qui vont induire une situation de blocage au
niveau des régions polaires. Cette configuration favorise la propagation verticale des anomalies
de température ce qui peut provoquer un SSW lorsque la stratosphère est atteinte (Cohen et al.,
2014). Avec un SSW, le SPV est affaibli ce qui engendre une phase négative de l’AO/NAO, qui
peut, avec le renforcement de l’anticyclone sibérien, induire des conditions hivernales extrêmes
froides en Eurasie et en Sibérie (Kim et al., 2014). La littérature indique également que ce
réchauffement très important de l’atmosphère polaire peut provoquer une inversion du gradient
méridien de l’altitude géopotentielle des surfaces isobares 500 hPa. Cela permet ensuite aux
masses d’air polaire, initialement piégées dans la région arctique, de s’infiltrer vers les moyennes
latitudes (Cohen et al., 2020). Cependant, cette inversion n’est pas observée dans notre étude.

L’augmentation de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 10 hPa, telle qu’observée
dans notre étude (Figure 9), suggère que la fonte de la glace de mer dans les mers de Barents et
de Kara peut perturber la circulation atmosphérique jusque la stratosphère. La propagation
des anomalies de température de surface vers l’altitude peut provoquer un réchauffement
stratosphérique et par conséquent un affaiblissement du SPV. Cette propagation verticale du
réchauffement de surface peut être observée en comparant l’altitude géopotentielle des surfaces
isobares 500 hPa (Figure 8d) et 10 hPa (Figure 9b). Ces deux figures révèlent une propagation
du réchauffement de surface jusqu’à la stratosphère. Ce réchauffement stratosphérique peut
potentiellement provoquer ensuite un SSW. Ce potentiel SSW implique un affaiblissement du
vortex polaire troposphérique, ce qui provoque par la suite une AO/NAO négative qui peut
engendrer des vagues de froid intense en Eurasie et en Sibérie (Kim et al., 2014). Cependant,
il n’est pas possible d’affirmer l’apparition d’un événement de SSW dans notre étude. Malgré
tout, il est évident que, selon nos résultats, la circulation stratosphérique est influencée par
la fonte de la banquise arctique. Le réchauffement stratosphérique, visible par l’élévation de
l’altitude géopotentielle de la surface isobare 10 hPa (Figure 9), peut expliquer la diminution de
la fréquence des nuits chaudes, avec une propagation des perturbations stratosphériques vers la
troposphère, favorisant ainsi l’entrée de masses d’air polaires en Asie.

Finalement, trois hypothèses sont avancées pour expliquer la tendance vers un refroidissement
en Eurasie. Premièrement, la phase négative de l’AO/NAO observée dans les résultats peut po-
tentiellement expliquer les températures froides en Eurasie (Cohen et al., 2012). Deuxièmement,
le réchauffement stratosphérique observé dans notre étude, peut expliquer l’entrée de masses
d’air froid, initialement confinées au pôle, vers les moyennes latitudes. Enfin, le renforcement
de la circulation anticyclonique en Sibérie provoque une diminution des flux d’ouest et un
renforcement de la composante méridienne des vents, ce qui favorise l’advection d’une plus
grande quantité d’air polaire vers l’Asie. Il est important de souligner que tous ces postulats
restent des hypothèses et aucune attribution certaine n’est établie dans ce mémoire.

Par rapport aux hivers froids observés aux États-Unis au cours des dernières décennies, il
est à noter que ces conditions climatiques ne trouvent pas de corrélation dans le cadre de ce
mémoire. Cela peut être expliqué par le fait que le régime de pression associé à ces processus, tel
qu’il est présenté dans la section 4.3, n’est pas observé. Les résultats de notre étude montrent
que les extrêmes climatiques aux moyennes latitudes ne sont que très peu influencées par la
fonte de la banquise arctique en hiver. Cette constatation entre en contradiction avec les
observations effectuées au cours des dernières décennies, qui suggèrent une corrélation entre un
climat Arctique plus chaud et des températures continentales plus froides. Cette dissonance
représente une preuve substantielle de l’existence d’un mécanisme non pris en considération
jusqu’à présent, capable de compenser l’impact du réchauffement causé par les gaz à effet de
serre au sein des latitudes moyennes de l’hémisphère Nord en hiver. L’hypothèse attribuant ce
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phénomène à la fonte de la banquise arctique ne trouve donc pas de support empirique dans nos
résultats (à l’exception des observations spécifiques en Asie).

4.4.5 Analyse et discussion des extrêmes climatiques au printemps
et en été

Les changements des extrêmes climatiques dus à la fonte de la banquise arctique au printemps
et en été sont moins importants qu’aux autres saisons. Les températures continentales ne sont
pas influencées par la fonte de la banquise au printemps. L’analyse des indices de température
maximale et de fréquence des journées chaudes résume les observations relatives aux changements
des conditions extrêmement chaudes dans la simulation Fut. Il est visible que les températures
extrêmes augmentent dans la région arctique où la glace fond. Cependant, aucune modification
significative n’est constatée au niveau continental en ce qui concerne les températures extrêmes
au printemps (Figure 13).

(a) Tmax (b) Tx90p

Figure 13 - Résultats du modèle climatique CanESM5. Différence entre les conditions Fut et
Pi pour différents indices de températures extrêmes au printemps: températures maximales (a)
et fréquence de journées chaudes (b). Les points noirs représentent les cellules de la grille où la

différence est statistiquement significative.

En été, les réponses concernant les événements climatiques extrêmes sont moins prononcées
que pendant les saisons automnales et hivernales. Les températures maximales augmentent
dans les régions où la glace de mer fond (Figure 14a). Au centre de l’Arctique, la température
maximale de l’air connaît une légère diminution d’environ 1 °C (Figure 14a). La fréquence des
journées chaudes augmente également dans les zones de fonte de glace et diminue au centre
de l’Arctique. Cette baisse de température peut potentiellement être liée au fait qu’en été,
l’atmosphère est plus chaude que l’océan, ce qui entraîne un transfert de chaleur turbulente de
l’atmosphère vers l’océan, réduisant ainsi la température atmosphérique.

Une légère augmentation d’environ 4% de la fréquence de journées chaudes est observée
en Asie (Figure 14b). Néanmoins, aucune modification n’est constatée dans la circulation
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atmosphérique pendant l’été entre les deux expériences. Ce résultat complexifie l’interprétation
de l’augmentation de la fréquence de journées chaudes en Asie. Quoiqu’il en soit, les vagues
de chaleur estivales observées ces dernières années en Eurasie ne sont pas représentées dans
les résultats de notre étude. Enfin, par rapport aux phénomènes extrêmes de précipitation, les
résultats ne montrent aucune différence significative pour ces deux saisons.

(a) Tmax (b) Tx90p

Figure 14 - Résultats du modèle climatique CanESM5. Différence entre les conditions Fut et
Pi pour différents indices de températures extrêmes en été: températures maximales (a) et

fréquence de journées chaudes (b). Les points noirs représentent les cellules de la grille où la
différence est statistiquement significative.

En raison de l’absence de résultat significatif sur les extrêmes climatiques au printemps et en
été, aucune interprétation spécifique des résultats n’est possible. Une hypothèse plausible, qui
ne nécessite pas de processus complexes entre les dynamiques des hautes et moyennes latitudes,
concerne l’effet de la neige continentale. Comme détaillé dans la section 5, en moyenne annuelle,
la couverture de neige a considérablement diminué ces dernières années (Derksen et Brown,
2012). Cette tendance entraîne une augmentation de l’absorption de rayonnement solaire par
le sol, ce qui provoque un assèchement rapide. Par conséquent, en été, le refroidissement par
évaporation est réduit, ce qui entraîne une augmentation des températures de surface (Wu et et
al., 2014). Toutefois, ces processus ne sont pas représentés dans les expériences utilisées, car
celles-ci se limitent à forcer l’atmosphère seule. De ce fait, même s’il neige davantage dans la
simulation Fut sur les bordures continentales entourant l’Arctique, l’étendue neigeuse en surface
ne changera pas, ou en tout cas, n’affectera pas la circulation atmosphérique dans nos résultats.
Par conséquent, cette chaîne de processus liée à l’effet de la neige continentale est masquée dans
les résultats de notre étude.

En conclusion, l’impact de la fonte de la banquise arctique sur le climat des moyennes latitudes
semble être très faible, notamment au printemps et surtout en été. Les résultats suggèrent
que d’autres facteurs, tels que la VNI, ont un poids plus significatif dans la modification des
conditions climatiques observées ces dernières décennies aux moyennes latitudes pendant ces
saisons.



4.5. DIFFÉRENCES ENTRE LES RÉSULTATS DES DEUX MODÈLES CLIMATIQUES44

4.5 Différences entre les résultats des deux modèles cli-
matiques

L’ensemble des résultats présentés et discutés auparavant proviennent du modèle CanESM5. Le
choix a été fait de se focaliser sur ces résultats, car ce modèle est plus sensible face à une perte
de glace de mer. Cette section a pour but de comparer ces résultats à ceux de MIROC6 afin de
voir si les tendances sont les mêmes. Premièrement, en ce qui concerne les saisons automnales
et estivales, les résultats entre les deux modèles concordent parfaitement. Il n’y a à nouveau
que très peu de changements en ce qui concerne la circulation atmosphérique et les extrêmes
climatiques aux hautes et moyennes latitudes.

Ensuite, pour la saison automnale, les réponses atmosphériques dans les deux modèles
sont similaires. Les changements simulés dans l’expérience Fut sont cohérents en termes de
température de surface, d’altitude géopotentielle de la surface isobare 500 hPa, de pression au
niveau de la mer et de précipitations. Les extrêmes climatiques ne présentent pas non plus de
variations significatives entre les deux modèles.

Enfin, en hiver, MIROC6 présente, tout comme CanESM5, des réponses atmosphériques plus
prononcées qu’aux autres saisons (Annexe 3). Les changements concernant les températures
restent les mêmes que ceux simulés par CanESM5, avec un léger refroidissement en Asie (Annexe
3b). MIROC6 montre également l’élévation de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 500
hPa au centre de l’Arctique, mais ne présente pas de baisse aux Aléoutiennes et aux Açores
(Annexe 3d). Les résultats de MIROC6 indiquent également une phase négative de l’AO/NAO,
bien que celle-ci ne soit pas significative. De plus, le renforcement de l’anticyclone sibérien n’est
pas représenté par MIROC6 dans la situation Fut (Annexe 3f). Enfin, le changement simulé par
MIROC6 pour les précipitations est identique à celui de CanESM5 (Annexe 3h).

Une différence importante existe tout de même entre les deux modèles. Les résultats du
modèle MIROC6 ne montrent pas d’augmentation significative de l’altitude géopotentielle de la
surface isobare 10 hPa (Annexe 4), contrairement au modèle CanESM5. Par conséquent, cela
suggère que MIROC6 ne simule pas de réponse stratosphérique importante et que les anomalies
de surface ne se propagent pas jusqu’à la stratosphère.

En ce qui concerne les extrêmes climatiques, les deux modèles présentent des tendances
similaires. Les températures minimales sont affectées de la même manière dans les deux cas
(Annexe 5a). Toutefois, contrairement à CanESM5, le modèle MIROC6 ne simule pas de
diminution des températures maximales hivernales en Asie (Annexe 5b). Cette disparité peut
être attribuée à l’absence de renforcement de l’anticyclone sibérien dans la simulation Fut
réalisée avec MIROC6, ce qui limite l’advection d’air froid polaire vers l’Asie.

Par ailleurs, aucune modification significative n’est observée dans la fréquence des jours de
gel entre les deux modèles (Annexe 5c). En revanche, en ce qui concerne la fréquence des nuits
froides, MIROC6 indique une augmentation significative d’environ 4 à 6% en hiver en Asie.
Cela suggère que MIROC6 présente une augmentation plus marquée de la fréquence des nuits
froides par rapport à CanESM5 en Asie (Annexe 5d). Contrairement aux résultats simulés par
CanESM5, la fréquence des journées chaudes en hiver ne diminue pas en Asie selon les résultats
de MIROC6 (Annexe 5e). Enfin, les deux modèles donnent des résultats similaires à propos de
la fréquence des nuits chaudes en hiver (Annexe 5f). Pour ce qui est des précipitations, aucune
modification significative n’est observée entre les deux modèles.
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4.6 Absence de réponse aux moyennes latitudes
L’analyse de l’ensemble des résultats produits durant ce travail indique que des divergences
persistent entre les prévisions théoriques et les résultats de notre travail. En effet, les résultats
obtenus montrent des variations très limitées, voire l’absence de changement significatif, dans
les conditions extrêmes aux moyennes latitudes, contredisant ainsi les attentes formulées par les
théories existantes et les observations passées. Afin de mieux comprendre ces résultats et de
fournir une explication détaillée, cette section vise à explorer les facteurs possibles qui peuvent
contribuer à cette divergence.

Une des principales raisons réside dans les limitations inhérentes des modèles climatiques
eux-mêmes. Les modèles climatiques sont des outils puissants utilisés pour simuler les processus
atmosphériques, océaniques et terrestres, mais ils sont basés sur des simplifications de la réalité
et reposent sur des paramétrisations et des équations mathématiques. Ces approximations
peuvent entraîner des écarts avec la complexité réelle du système climatique. De plus, les
modèles peuvent sous-estimer ou surestimer certains processus ou présenter des biais dans leur
représentation des interactions entre les composantes du climat. Par conséquent, il est crucial
de prendre en compte ces limites lors de l’interprétation des divergences entre les observations
et les résultats des modèles (Smith et al., 2022). Une autre limite provient de la résolution
horizontale des modèles qui est assez grossière. Cela permet de limiter les temps de calculs
de réaliser des projections climatiques de grands ensembles. Cependant, avec des résolutions
spatiales faibles, les modèles climatiques peuvent sous - estimer des processus régionaux, louper
des interactions se faisant sur des échelles fines ou encore être incapables de prendre en compte
des interactions complexes entre différentes échelles spatiales (Jouanno et al., 2020 ; Smith et
al., 2022 ; Tatebe et al., 2022).

L’importance accordée aux rétroactions liées aux tourbillons (Eddy feedback) permet d’expliquer
en partie les différentes sensibilités des modèles climatiques face à une perte de la glace de mer.
En effet, Smith et al. (2022) ont essayé de comprendre comment le système climatique mondial
répond face à une diminution de l’étendue de la banquise arctique. Ils ont, pour 16 modèles du
CMIP6, simulé les effets de la perte de glace de mer sur le climat des moyennes latitudes. Pour
l’ensemble de ces modèles, les réponses indiquent un affaiblissement des vents d’ouest au niveau
des latitudes moyennes. Cependant, la réponse reste assez faible. Les résultats indiquent que,
dans les modèles, la rétroaction des tourbillons est jusqu’à trois fois trop faible par rapport aux
observations. Ainsi, la réponse réelle du climat devrait se situer dans l’extrémité supérieure
des simulations des modèles. En fonction de l’importance accordée à cette rétroaction, les
simulations indiquent des réponses plus ou moins importantes. Les réponses stratosphériques et
troposphériques dépendent directement de l’importance accordée au paramètre de rétroaction
des tourbillons (Smith et al., 2022).

Avant de rentrer dans les détails, il peut être intéressant de rappeler ce que représentent les
rétroactions associées aux tourbillons. Les rétroactions des tourbillons représentent les processus
par lesquels des tourbillons de petites échelles peuvent impacter les anomalies climatiques
quasi-stationnaires sur de grandes échelles. En d’autres termes, il s’agit des rétroactions par
lesquelles des processus lointains influencent les jets troposphériques (Hardiman et al., 2022).
Comme il a déjà été spécifié, lorsque la glace de mer fond, elle modifie les caractéristiques
thermiques et la dynamique de l’atmosphère arctique. Cela conduit à des changements dans
la génération, l’intensité et la position des tourbillons atmosphériques à grande échelle. Ces
tourbillons sont responsables du transport d’énergie et de masse, et ils peuvent influencer la



4.6. ABSENCE DE RÉPONSE AUX MOYENNES LATITUDES 46

distribution des températures et des précipitations à travers leurs mouvements (Kug et al., 2010
; Tan et al., 2014 ; Ren et al., 2022).

Dans ce contexte, le flux ascendant d’Eliassen-Palm (Fp) est considéré comme un outil de
diagnostic important pour étudier la propagation verticale des ondes atmosphériques, telles que
les ondes de Rossby, et le couplage entre la stratosphère et la troposphère. Ce flux permet de
représenter les ondes atmosphériques de faible amplitude sous forme de vecteurs directionnels.
De plus, la divergence de ce flux est indicative de l’accélération du vent zonal moyen (Jucker,
2021). Ainsi, en analysant ce paramètre, il est possible de mieux comprendre comment la
circulation atmosphérique réagit à la perte de glace de mer. En moyenne, les modèles simulant
une diminution de la banquise suggèrent un déplacement vers le sud du Fp dans la troposphère
(Smith et al., 2022). Les résultats de Smith et al. (2022) indiquent également une augmentation
du Fp entre 35 et 55 °N et une diminution entre 60 et 75 °N. La divergence de Fp indique
quant à elle une accélération du vent zonal entre 30 et 40°N et un ralentissement entre 55 et
65°N. Smith et al. (2022) ont utilisé les simulations PAMIP en comparant la simulation Fut
(telle que celle utilisée dans ce travail) avec la simulation représentant les conditions de glace
actuelles. Par conséquent, dans le cadre de ce mémoire, il peut être supposé que les réponses
atmosphériques sont plus importantes que celles mentionnées précédemment s’il est considéré
que la réponse atmosphérique est proportionnelle à la perte de glace. Sur la base de cet outil, il
est donc possible de comprendre comment évolue la circulation atmosphérique en réponse à la
perte de glace (Smith et al., 2022).

Pour quantifier la sensibilité des modèles, la variation de la composante zonale de la vitesse
du vent aux moyennes latitudes est utilisée. Les modèles ayant un affaiblissement du vent
zonal important aux moyennes latitudes indiquent un refroidissement adiabatique de la basse
troposphère par ascendance autour de 35-50 °N et réchauffement par descendance vers 65–75 °N.
De plus, ces mêmes modèles indiquent un réchauffement de la troposphère moyenne à supérieure
plus important en raison d’une advection accrue vers le sud autour de 50-70 °N par rapport
aux autres modèles. Cette analyse de la réponse du vent zonal permet de quantifier la réponse
troposphérique. Cette réponse peut ensuite être renforcée par une rétroaction des tourbillons
impliquant la stratosphère (Smith et al., 2022).

Avec une augmentation de Fp dans la stratosphère vers 35–55°N et le fait que les ondes
stationnaires se propagent verticalement principalement lorsque les vents zonaux sont de l’ouest
et peu intenses (Li et al., 2007), plus d’ondes peuvent, en se propageant verticalement, affaiblir
la circulation stratosphérique (le SPV) et ensuite affecter la troposphère par propagation vers
le bas. Cela implique ensuite une NAO négative et un déplacement du jet vers l’équateur
grâce à une rétroaction des tourbillons supplémentaire. La réponse initiale du vent zonale est
induite par une perturbation du gradient thermique. Ensuite, les rétroactions des tourbillons
peuvent impacter les Fp et l’intensité du flux zonal qui peuvent à leur tours augmenter ou
diminuer la génération des tourbillons (rétroaction positive ou négative). C’est donc pour cela
que l’hypothèse de base est que la réponse à la perte de glace de mer peut être liée à la force de
la rétroaction des tourbillons simulée par les différents modèles (Smith et al., 2022).

Afin de quantifier les effets des rétroactions des tourbillons, un indice (M) est utilisé. Il
représente la variance de la composante zonale de la vitesse du vent en hiver qui est expliquée
par la divergence du flux d’Eliassen-Palm sur la troposphère extra-tropicale. Il est constaté
que M est positivement corrélé au flux zonal pour tous les modèles (Figure 15b). Sur cette
figure, l’axe "ZRWRI" représente la réponse de la composante zonale de la vitesse du vent aux
moyennes latitudes. Au plus cet indice est important et au plus la composante zonale de la
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vitesse du vent s’affaiblit. La corrélation entre la réponse du flux zonal et l’indice M soutient
l’hypothèse selon laquelle la réponse à la perte de glace de mer est renforcée par des rétroactions
de tourbillons qui tendent à affaiblir encore davantage le flux zonal aux moyennes latitudes.
De plus, comme expliqué auparavant, la rétroaction des tourbillons observée est jusqu’à trois
fois supérieures aux résultats des modèles. La réponse du monde réel se situe vers l’extrémité
supérieure des simulations. Les effets de M sont aussi visibles sur la voie stratosphérique. Ces
effets sont observables sur la figure 15a. Sur ce graphique, on remarque qu’au plus le paramètre
de rétroaction M est important, au plus la réponse du SPV est négative. Cela est dû au fait
qu’avec des rétroactions plus importantes, les ondes se propagent davantage verticalement et
affaiblissent le SPV. Ensuite, les anomalies se propagent vers la surface. Cet affaiblissement du
SPV déplace vers le sud les trajectoires des tempêtes et induit une NAO négative (Smith et al.,
2022).

(a) (b)

Figure 15 - Importance du paramètre de rétroaction des tourbillons (M) pour les différents
modèles de PAMIP et corrélation entre cet indice (M) et : le SPV (a) et la variance de la

composante zonale de la vitesse du vent en hiver qui est expliquée par la divergence du flux
d’Eliassen-Palm aux moyennes latitudes (ZWRI) (b). Provient de Smith et al. (2022).

La figure 15 montre que l’indice mesurant la force de la rétroaction des tourbillons pour
CanESM5 est supérieur à celui de MIROC6. Ainsi, les réponses associées à la perte de la
glace de mer sont différentes entre les modèles. Les résultats de CanESM5, se trouvant dans la
tranche haute, doivent donc à priori représenter des réponses de la circulation atmosphérique
plus proches de la réalité que les résultats de MIROC6. En sous-estimant l’importance de
la rétroaction des tourbillons, les modèles peuvent ne pas capturer les réponses climatiques
attendues aux moyennes latitudes. Les conséquences de cette omission peuvent se traduire par
une absence de changement significatif dans les conditions climatiques extrêmes aux moyennes
latitudes ou dans d’autres aspects climatiques étudiés dans ce travail. Il est donc essentiel
de reconnaître cette limitation et de souligner la nécessité d’améliorer les paramétrisations et
la représentation des interactions entre les tourbillons et la fonte de la glace de mer dans les
modèles climatiques.

La deuxième grande raison qui pourrait expliquer l’absence de changements aux moyennes
latitudes concerne l’absence de certitude en ce qui concerne la physique des processus. De plus,
s’il existe bien une relation entre la perte de glace de mer et le climat des moyennes latitudes,
certaines études concluent que cette dernière est minime par rapport à la VNI. En effet, bien
que la fonte de la banquise arctique observée ces dernières années soit corrélée à l’occurrence



4.6. ABSENCE DE RÉPONSE AUX MOYENNES LATITUDES 48

d’évènements climatiques extrêmes aux moyennes latitudes en hiver, de nombreuses études
ne concluent aucun lien de causalité et attribuent ces évènements comme étant dû à la VNI.
Par conséquent, de nombreuses conclusions indiquent que les conditions hivernales extrêmes
aux moyennes latitudes n’augmenteront probablement pas en fréquence en raison de la perte
continue de glace de mer dans l’Arctique (Blackport et al., 2019 ; Blackport et Screen, 2020).

Néanmoins, certaines recherches identifient une relation entre le renforcement de l’anticyclone
sibérien et un refroidissement en Asie, résultant de la diminution de la couverture de glace de
mer dans les mers de Barents-Kara (Blackport et al., 2019). Cependant, dans le cadre de notre
étude, bien que les températures hivernales élevées connaissent une baisse, le refroidissement
asiatique n’a pas été directement observé. Il s’avère également complexe d’affirmer de manière
précise que ces résultats sont exclusivement imputables à la fonte de la glace dans la mer de
Barents-Kara. De plus, les résultats deux modèles indiquent une phase négative de l’AO/NAO,
en accord avec la littérature (Cohen et al., 2012). Toutefois, l’abaissement des températures
en Europe généralement associé à cette phase négative de la NAO est peu apparent dans les
résultats de simulations de diverses études, ce qui rejoint les constatations de notre travail. Par
conséquent, malgré l’attente d’un refroidissement, d’autres facteurs tels que le réchauffement
global peuvent contrarier cette réponse attendue (Screen, 2017).

Enfin, l’ensemble des réponses théorisées, associées à des processus physiques spécifiques,
semblent donc n’avoir que peu d’importance par rapport à la VNI. Par exemple, les expériences
forçant une AA importante ne trouvent qu’une faible réponse en ce qui concerne les ondulations
atmosphériques par rapport à la VNI (Blackport et Screen, 2020). Ensuite, d’autres observations
comme les refroidissements hivernaux eurasiens et nord-américains (Sun et al., 2016), une phase
AO/NAO de plus en plus négative ou encore une augmentation de l’amplitude du courant-
jet sont trop faibles par rapport à la VNI (Blackport et Screen, 2020). De plus, d’autres
processus affectent de manière significative les conditions climatiques aux moyennes latitudes.
En effet, les grandes oscillations telles que l’oscillation australe - El Niño (ENSO), l’oscillation de
Madden-Julian (OMJ) et l’oscillation quasi biennale (QBO) influencent les grandes dynamiques
mondiales, les conditions de glace de mer en Arctique ou encore les dynamiques stationnaires
aux moyennes latitudes de l’hémisphère Nord. De ce fait, l’absence de résultats en ce qui
concerne les extrêmes climatiques aux moyennes latitudes peut être expliquée par le fait que,
en réalité, les conditions climatiques extrêmes observées ces dernières décennies sont en réalité
dues aux grandes oscillations plutôt qu’à la fonte de la banquise. Cela pourrait à nouveau
expliquer le manque de réponse aux moyennes latitudes dans ce mémoire. Dans ce contexte, il
est extrêmement compliqué de déterminer des liens de causalité entre divers processus et de
discerner l’influence de l’AA des effets des oscillations (Overland et al., 2016 ; Overland et al.,
2021). Le fait que les connexions se fassent dans les deux sens entre les conditions climatiques aux
hautes et aux moyennes latitudes complexifie considérablement la compréhension des processus
(Cohen et al., 2014). Enfin, il semble que la fonte de la banquise arctique seule ne puisse pas
influencer de façon significative les extrêmes climatiques aux moyennes latitudes. La perte de
glace représente un facteur parmi d’autres qui peut influencer le climat des moyennes latitudes
(Vihma, 2014).

Un ultime point qui peut permettre d’expliquer l’absence de réponse significative aux moyennes
latitudes concerne le fait que ce mémoire se base sur des moyennes saisonnières. En effet, cette
méthodologie est pratique, car elle permet de résumer les informations principales, mais d’un
autre côté, certains résultats peuvent être cachés. Cela est particulièrement le cas pour l’hiver,
ou une analyse mensuelle permettrait de décortiquer les processus dans le temps et d’éviter de
louper des informations.



CHAPITRE 5

Conclusion

Dans le contexte du changement climatique d’origine anthropique, la région arctique fait l’objet
d’une attention particulière. Cela s’explique par le fait que la température à la surface de
l’Arctique a augmenté environ deux fois plus que la moyenne mondiale au cours des dernières
décennies (Kogan, 2023). Ce réchauffement intense est notamment causé par la fonte de la
banquise arctique et entraîne des conséquences à divers niveaux, tels que des perturbations des
écosystèmes, des impacts sur le climat mondial (Yang et al., 2023), l’ouverture de nouvelles
voies commerciales et l’exploitation des ressources naturelles (Ivanov, 2023). Ce réchauffement,
intensifié dans la région arctique, est qualifié d’"Amplification Arctique" (AA) (Serreze et al.,
2009). L’AA résulte d’une multitude de processus qui contribuent à l’augmentation rapide des
températures dans les hautes latitudes nordiques (Cohen et al., 2020).

Depuis la fin des années 80, les observations indiquent une tendance à la diminution des
températures de surface pendant la saison hivernale dans les moyennes latitudes de l’hémisphère
Nord (Cohen et al., 2012). De plus, à partir de 2005, des hivers particulièrement froids
accompagnés de chutes de neige abondante ont été enregistrés. Par exemple, en 2010, le mois
de décembre au Royaume-Uni a établi un record en tant que mois le plus froid depuis plus d’un
siècle. Cette période a également été marquée par des étés exceptionnellement humides pendant
plusieurs années consécutives (Vihma, 2014). Cette situation a suscité un intérêt particulier,
car le contraste entre le réchauffement climatique global et le refroidissement observé en hiver
dans les moyennes latitudes nordiques soulève des questions. De nombreuses études ont été
menées pour comprendre cette relation. Par ailleurs, en été, les moyennes latitudes semblent
être particulièrement touchées par une augmentation de la fréquence et de l’intensité des vagues
de chaleur (Russo et al., 2014). C’est dans ce contexte que la question des effets potentiels de la
fonte de la banquise arctique sur le climat des moyennes latitudes a émergé. Ainsi, l’objectif de
cette étude était de comprendre de quelle manière la fonte de la banquise arctique influence les
phénomènes climatiques extrêmes dans les moyennes et hautes latitudes.

Afin de répondre à la question de recherche, l’idée a été de travailler sur la base de deux
expériences réalisées par le ’Polar Amplification Model Intercomparison Project (PAMIP)’. En
effet, pour deux modèles climatiques spécifiques, CanESM5 et MIROC6, les résultats de deux
expériences ont été analysés. La première expérience reproduit les conditions de la banquise
arctique telles qu’elles étaient pendant la période pré-industrielle (pdSST-piArcSIC), tandis
que la seconde représente une situation où la banquise arctique est conforme à un scénario de
réchauffement global de 2 °C par rapport à la période pré - industrielle (pdSST-FutArcSIC). Les
conditions de température de surface de l’océan sont les mêmes dans les deux expériences, la
seule différence étant les conditions de la banquise arctique (et la température de l’océan dans
les zones de fonte). Premièrement, différentes cartes représentant les situations climatiques des
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deux expériences ainsi que les différences entre les deux situations ont été produites. Ensuite,
divers indices d’évènements climatiques extrêmes ont également été produits afin d’observer
l’impact de la fonte de la banquise sur les conditions climatiques extrêmes. Afin de pouvoir
cerner les résultats significatifs, deux tests statistiques ont été réalisés. En premier lieu, le test
de Kolmogorov-Smirnov a été appliqué. Il s’agit d’un test statistique qui a pour but de déceler
si les fonctions de distribution de deux échantillons sont similaires ou non. Deuxièmement, le
test de "false discovery rate" a été appliqué afin de limiter le nombre de résultats faussement
positifs. Cette approche a permis de localiser les effets de la banquise et d’observer son influence
sur le climat des moyennes latitudes par rapport à la situation de référence.

Les résultats révèlent une amplification arctique tout au long de l’année, avec une augmen-
tation significative des températures dans les zones où la glace de mer est perdue. De plus,
l’amplification arctique entraîne une augmentation de l’altitude géopotentielle de la surface
isobare 500 hPa. En hiver, les anomalies de surface s’étendent jusqu’à la stratosphère, aug-
mentant la hauteur de l’altitude géopotentielle de la surface isobare 10 hPa. Cette observation
indique une perturbation de la circulation stratosphérique qui peut être associée à un potentiel
événement de SSW (stratospheric sudden warming). De plus, la perte de glace de mer en hiver
entraîne une phase négative de l’AO/NAO. Cependant, les effets de cette AO/NAO négative sont
peu perceptibles en ce qui concerne les régimes de précipitations et les températures de surface.
En réalité, aux moyennes latitudes continentales, les changements dans les extrêmes climatiques
liés à la fonte de la glace de mer sont minimes. Cependant, une diminution significative de la
fréquence des journées chaudes (et des températures maximales) est observée en Mongolie, en
Chine et sur le sud de la Russie pendant l’hiver. Une hypothèse sous-jacente à cette observation
est que la fonte de la banquise hivernale dans les mers de Barents et de Kara renforce l’anticyclone
sibérien, favorisant ainsi l’advection d’air froid vers l’Asie. En résumé, cette étude suggère que
la fonte de la banquise arctique a un impact limité sur les extrêmes climatiques aux moyennes
latitudes. En ce qui concerne les hautes latitudes, les résultats indiquent une augmentation
globale des températures et des précipitations. Ces augmentations sont directement liées à l’AA
et sont les plus importantes dans la région arctique.

Divers paramètres permettent d’expliquer l’absence de lien entre la fonte de la banquise et
les extrêmes climatiques. Premièrement, une des principales raisons expliquant les divergences
observées entre les observations et les résultats de modèles réside dans les limitations inhérentes
des modèles climatiques eux-mêmes. De fait, il semble que les modèles utilisés dans le cadre de
ce travail sous-estiment la rétroaction des tourbillons par rapport à la réalité. Cette rétroaction
englobe les processus par lesquels des tourbillons localisés à de petites échelles peuvent impacter
les anomalies climatiques quasi-stationnaires sur de grandes échelles. En d’autres termes, il
s’agit d’une rétroaction par laquelle des processus lointains influencent les jets troposphériques
(Hardiman et al., 2022). La sous-estimation de ce paramètre limite la connexion entre les hautes
et moyennes latitudes dans les modèles.

La deuxième grande raison qui peut permettre d’expliquer cette divergence entre les observa-
tions et les résultats des modèles concerne l’absence de certitude en ce qui concerne la physique
des processus (Blackport et al., 2019 ; Blackport et Screen, 2020). De grandes incertitudes
persistent à de nombreux niveaux et cela freine considérablement les avancées et empêche de
tirer des conclusions définitives sur toutes ces théories.

Enfin, d’autres processus affectent de manière significative les conditions climatiques aux
moyennes latitudes comme les grandes oscillations et il est parfois délicat de discerner l’influence
de l’AA des effets des oscillations (Overlandet al., 2016 ; Overland et al., 2021). Ici, ces oscillations
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sont simulées jusqu’à un certain point, mais sont identiques entre les deux expériences. La
différence entre les deux expériences résulte uniquement des conditions de glace de mer. De ce
fait, l’absence de résultat significatif aux moyennes latitudes pourrait être expliquée par le fait
qu’en réalité, les observations réalisées ces dernières années aux moyennes latitudes résultent
des oscillations et non de la fonte de la banquise arctique.

Il est important de préciser que ce mémoire ne peut pas être utilisé comme source de projection.
En effet, dans le cadre dans notre travail seuls les effets de deux conditions de glace de mer
différentes ont été analysés. En réalité, les changements se font à toutes les échelles du système
et donc les conséquences ne seront jamais celles présentées dans les résultats de notre étude.
La méthodologie utilisée avait pour objectif spécifique de localiser les effets de la fonte de la
banquise afin de mieux les comprendre. Il est donc nécessaire d’approfondir les recherches et
d’utiliser des approches différentes pour obtenir une vision plus claire et plus complète des
impacts de la fonte de la banquise arctique sur le climat.
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(a) (b)

Annexe 1 - Résultats du modèle climatique CanESM5 en été. Tas (a) et différence moyenne
de Tas (°C) entre les simulations Fut et Pi (b). Les points noirs représentent les cellules de la

grille où la différence est statistiquement significative
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

Annexe 2 - Résultats du modèle climatique CanESM5 au printemps. Conditions climatiques
moyenne et différences moyennes entre les simulations Fut et Pi: Tas (a - b), Zg500 (c - d) et Pr
(e - f). Les points noirs représentent les cellules de la grille où la différence est statistiquement

significative.
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

(g) (h)

Annexe 3 - Résultats concernant les contiditons atmosphériques simulées par MIROC6.
Conditions atmosphériques moyennes en hiver (gauche) et différences entre les simulations fut
et Pi (droite): Tas (a) et (b), Zg500 (c) et (d), Psl (e) et (f), Pr (g) et (h). Les points noirs

représentent les cellules de la grille où la différence est statistiquement significative.
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(a) (b)

Annexe 4 - Hauteur de géopotentiel à 10 hPa en hiver (pour le modèle MIROC6) dans
l’expérience Pi (a), et la différence entre la situation Fut et Pi (b). Les points noirs représentent

les cellules de la grille où la différence est statistiquement significative.
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(a) Tmin (b) Tmax (c) FD

(d) Tn10p (e) Tx90p (f) Tn90p

Annexe 5 - Différence entre les conditions Fut et Pi pour différents indices de températures
extrêmes en hiver pour le modèle MIROC6: température minimale (a), température maximale
(b), nombre de jour de gel (c), fréquence de nuits froides (d), fréquence de journées chaudes (e),

fréquence de nuits chaudes (f). Les points noirs représentent les cellules de la grille où la
différence est statistiquement significative.
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