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La circulation
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océanique et le climat:

une vue d'ensemble

La circulation océanique joue un réle central dans la régulation du climat et la préservation de la
vie marine, en transportant chaleur, carbone, oxygéne, et nutriments a travers les différents bassins
du globe. Elle limite considérablement I'accumulation de gaz a effet de serre dans I'atmosphere en
séquestrantle carbone etla chaleurdans|’océan profond, modulantainsila trajectoire du changement
climatique. Mais le réchauffement anthropique agit aussi directement sur la circulation océanique en
modifiant les caractéristiques physiques qui la gouvernent. Cependant, ces interactions sont encore
mal comprises et il est aujourd’hui essentiel d’améliorer les systemes d’observations de 'océan,
ainsi que notre compréhension des processus actifs, afin d'obtenir des modéles numériques fiables

pour prédire le climat du xx® siecle.

L'océan est en mouvement perpétuel. En transportant
la chaleur, le carbone, le plancton, les nutriments et
I'oxygene, la circulation océanique régule le climat
global, tout en maintenant la production primaire
des écosystémes marins. Ses retombées sur les
sociétés humaines, en particulier sur les pécheries, le
tourisme et I'industrie du transport maritime, sont donc
considérables. Les courants de surface et les courants
sous-marins, les phénomenes d'upwelling (remontée
des eaux profondes vers la surface) et de downwelling
(chute des eaux de surface vers les profondeurs),
les ondes internes et celles de surface, mais aussi le
mélange, les tourbillons, la convection, et plusieurs
autres formes de mouvement: toutes agissent de concert
pour fagonner une circulation complexe. Plusieurs
mécanismes extérieurs contribuent simultanément a
cette circulation, notamment le réchauffement solaire,
les marées, les vents, mais aussi la rotation de la Terre,
ou encore les changements de densité dus aux variations
de température et de salinité. Dans cet article, nous
décrivons quelques-uns des principaux mécanismes
moteurs de la circulation océanique globale, avec une
attention particuliere pour la circulation méridienne de
retournement (CMR). Nous traiterons de son importance
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dans le systeme climatique, du réseau d’observation,
ainsi que des projections futures sous la pression d'un
réchauffement climatique sans précédent.

LES MECANISMES CLES

La circulation océanique peut étre divisée en deux entités
conceptuelles différentes: (i) une circulation rapide,
poussée par les vents et dominant la couche supérieure
de 'océan, (ii) une circulation lente et dominant les
profondeurs océaniques. Ces deux composantes agissent
simultanément pour former la CMR, c’est-a-dire ['itinéraire
suivi par les particules d’eau, sorte de boucle géante
passant par tous les bassins du globe.

La circulation rapide est entrainée par les vents dominants,
principalement des vents d'est dans les tropiques et des
vents d'ouest dans les moyennes latitudes. La friction sur
I'eau due a la force du vent, couplée a la force de Coriolis
(effet de la rotation de la Terre), entraine un mouvement
des couches supérieures de I'océan connu sous le nom
de transport d’Ekman. Ce mécanisme engendre un
mouvement d'eau perpendiculaire a la direction du vent
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(vers la droite dans 'hémisphére nord et vers la gauche
dans I'hémisphere sud). Il produit des zones de divergence
et de convergence d'eaux qui ménent respectivement
a des phénomenes d'upwelling et de downwelling.
Dans le Pacifique équatorial par exemple, les vents d'est
créent une divergence des eaux de surface vers les péles.
Ces demiéres sont alimentées par la remontée d'eaux
profondes plus fraiches, formant ainsi la « langue d'eau
froide » équatoriale. Dans I'hémisphere sud, les vents
d'ouest entrainent un transport d’Ekman vers |'équateur,
et font donc apparaitre des zones d'upwelling dans les
basses latitudes, ou des eaux vieilles de plusieurs siecles
remontent vers la surface (Morrison et al., 2015).

Le schéma général de la circulation superficielle créée
par les vents est représenté dans la figure 1. Il consiste
en une série de courants zonaux (e.g. courants nord-
équatoriaux et sud-équatoriaux), de courants de bord
est (e.g. au large de la Californie, du Chili/Pérou), et de
courants de bord ouest (e.g. courant de Kuroshio et Gulf
Stream) qui entrainent la formation de gyres sous I'effet
de la rotation de la Terre. Les gyres subtropicaux, par
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exemple, transportent de la chaleur depuis I'équateur vers
les pdles a travers les courants de bord ouest, et ventilent
ainsi les eaux intérieures des basses latitudes grace a un
flux de retournement sous-marin des eaux de surface (i.e.
les eaux de surfaces coulent et remplacent ainsi les eaux
intérieures épuisées en O,) (Duteil et al., 2014). Ces eaux
remontent ensuite au niveau de I'équateur, fermant ainsi la
boucle de retournement des eaux superficielles de la CMR.
Dépendant étroitement d'une circulation atmosphérique
rapide et intense, cette circulation domine la variabilité
de petite échelle des couches supérieures de 'océan et
constitue la composante le plus énergétique de la CMR.

De son cété, la circulation profonde repose sur des
constantes de temps plus longues. Cette circulation est
parfois appelée « thermohaline », du fait de sa dépendance
aux changements de température (« thermo ») et de salinité
(« haline ») qui régulent la densité de I'eau de mer. Plus
I'eau de mer est froide et salée, plus sa densité s'accroit;
elle s'enfonce alors dans les profondeurs. Cet écoulement
advient principalement au niveau des hautes latitudes,
ol la perte de chaleur vers |'atmosphére et la formation
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Flg1 — La circulation de surface poussée par les vents. Entrainés par les vents et la force de Coriolis, les courants de

surface forment les gyres subtropicaux et subpolaires principaux et la circulation tropicale/équatoriale [C. = Current]. ©
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de glace changent significativement la température et la
salinité de I'eau. Ces régions, en liant surface et profondeur
de l'océan, influent largement sur les propriétés des eaux
intérieures.

L'Atlantique nord subpolaire est un exemple de région
clé pour la CMR. Au niveau de cette région, une perte de
chaleur importante vers |'atmosphére, les eaux de surface
coulent dans les eaux profondes de I'Atlantique nord
(North Atlantic Deep Water, NADW) (Send and Marshalll,
1995). Dans les mers de Weddell et de Ross (autour de
I'Antarctique), la formation de glace et le rejet de saumure,
rendent les eaux sous-jacentes plus salées. Ce processus
forme une masse d'eau dense connue sous le nom d'eaux
abyssales d'Antarctique (Antarctic Bottom Water, AABW),
qui coulent et se propagent ensuite dans |'ensemble des
fonds marins de I'océan mondial (Talley et al., 2011). En
revanche, les eaux profondes de I'Océan Indien et de
I'Océan Pacifique (Indian Deep Water, IDW; Pacific Deep
Water, PDW) se forment beaucoup plus lentement, par
des brassages d'eau dans les basses latitudes, et sont ainsi
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plus anciennes, plus riches en carbone et nutriments, mais
davantage pauvres en O, (Talley, 2013).

Les chemins et mécanismes par lesquels ce large volume
d'eaux profondes retourne a la surface ont longtemps
constitué une énigme pour les océanographes. Il était
admis initialement que les eaux profondes denses
remontaient dans les couches supérieures a I'aide des
phénomeénes de mélange océanique de grande échelle.
Cependant, afin d'exister, ce phénoméne aurait demandé
des valeurs de diffusivité qui ne coincident pas avec les
observations prélevées au niveau de larges régions, plus
faibles (Munk, 1966; Lumpkin and Speer, 2007 ; Ledwell
et al., 2011). Des études plus récentes ont montré que
les phénomeénes d'upwelling dans I'océan austral, qui
apparaissent suite a I'effet des vents d'ouest sur la surface
océanique, seraient la principale dynamique de retour
des eaux profondes a la surface (Toggweiler and Samuels,
1995; Marshall and Speer, 2012). Ces derniéres vont
ensuite sombrer a nouveau vers les abysses ou se diriger
vers I'équateur par transport d’Ekman. Elles rejoignent plus
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profondes remontées sont pauvres en O, et riches en carbone inorganique dissous (DIC). La zone équatoriale est une région
d'intenses remontées d'eaux froides et riches en DIC et nutriments, menant a un stockage de chaleur, une production biologique

et un dégazage thermique d'O, intensifiés, ainsi qu'a de grosses émissions de C, . [AABW = eaux profondes de |'Antarctique;
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NADW = eaux profondes de I'Atlantique nord; IDW = eaux profondes de I'Océan Indien; PDW = eaux profondes du Pacifique;
AAIW = eaux antarctiques Intermédiaires; SAMW = eaux modales subantarctiques]. © B. Delorme et Y. Eddebbar.
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tard le nord de |'Atlantique et ferment ainsi la boucle de la
CMR (Marshall and Speer, 2012).

Il est important de garder a l'esprit que les processus
gouvernant cette circulation sont trés complexes, et
impliquent des phénomeénes d'upwelling liés a la fois
aux vents et au mélange océanique (Talley, 2013). Le
mélange turbulent de I'océan profond est ainsi au coeur
de ces interactions. Il est actionné par des vagues internes
déferlantes, générées par les flux des marées sur la
topographie rugueuse, ainsi que par les vents a la surface
(Munk and Wunsch, 1998). Ce mélange diffuse la chaleur
des eaux de surface vers le bas et fait remonter les eaux
profondes, froides et denses. Ces processus complexes
permettent d'illustrer la nature entremélée des circulations
entrainées par les différentes composantes de la CMR
(simplifiée dans fig 2).

LA CIRCULATION OCEANIQUE:
UN REGULATEUR DU CLIMAT

La circulation océanique a des conséquences sur |'état
moyen et la variabilité du systeme climatique. Les
phénomenes d'upwelling au niveau de I'équateur, ainsi
que la divergence d'eaux froides, riches en carbone et
nutriments en direction des pdles, maintiennent a la fois
des températures basses le long de I'équateur, mais aussi
un large dégazage de carbone naturel et d'oxygéne,
mélé a une productivité biologique intense et a une forte
absorption de chaleur. Le transport méridien de chaleur
vers les pbles qui en découle, et la perte de chaleur
vers I'atmosphere associée, modérent le climat dans les
régions de moyennes et hautes latitudes (e.g. Europe du
nord-ouest). De plus, les variations dans I'intensité des
phénomeénes d'upwelling équatoriaux et des courants
jouent un réle central dans les phénomenes El Nifio et
La Nifa. Par ce biais, la circulation océanique influence le
climat global sur des échelles interannuelles a décennales,
et module ainsi I'intensité du changement climatique
(Kosaka and Xie, 2016).

En particulier, la CMR limite les impacts du changement
climatique en transportant la plupart de la chaleur d'origine
anthropique vers les profondeurs (Kostov et al., 2014).
Récemment, les variations de la CMR (et ses impacts sur
la rétention de chaleur par l'océan), ont été considérées

comme une explication possible au « hiatus » dans
I'augmentation des températures moyennes de surface.
Cela s'expliquerait par l'intensification du phénomene
de retournement de la circulation superficielle dans le
Pacifique (Meehl et al., 2011; Balmaseda et al., 2013;
England etal., 2014), ainsi que par des changements dans
les vitesses de formation des eaux de I'Atlantique nord, ou
encore des phénomenes d'upwelling accrus dans |'océan
Austral (Chen and Tung, 2014; Drijthout et al., 2014).
De plus, la remontée d'eaux profondes préindustrielles,
qui étaient jusqu'alors isolées des forcages thermiques
anthropiques, a été évoquée comme étant un mécanisme
clé des tendances de refroidissement de la surface au
niveau de I'océan Austral qui ont été observées dans les
derniéres décennies (Armour et al., 2016).

LA CIRCULATION OCEANIQUE
ET LES DYNAMIQUES
BIOGEOCHIMIQUES

L'océan absorbe plus d'un quart du CO, anthropique émis
chaque année grace a des interactions qui impliquent son
cycle du carbone biologique et sa circulation (LeQuéré et al.,
2013; Stocker et al., 2013). Comme pour la séquestration
de chaleur, le stockage océanique de carbone s'effectue
en majorité dans les hautes latitudes. Dans |'Atlantique
nord, la formation des eaux profondes nord-atlantiques
est une véritable porte d'entrée du carbone anthropique
vers les profondeurs. Locéan Austral est également un
réservoir majeur de carbone anthropique, comptant
pour presque la moitié du stockage océanique global
(Morrison et al., 2015). Dans cette zone, les phénoménes
d'upwelling exposent les eaux profondes préindustrielles
a des fortes concentrations en CO, atmosphérique au
niveau de la surface. 'accaparement de carbone dans
ces régions refléte alors un équilibre subtil entre un
stockage de grande ampleur du carbone anthropique, et
un dégazage plus limité de carbone naturel. Lavenir de cet
équilibre est cependant obscur; le prédire nécessite une
plus grande compréhension des dynamiques physiques et
biogéochimiques qui gouvernent 'océan Austral.

Le taux de formation des eaux intermédiaires et profondes
dans les hautes latitudes, et, de méme, celui des
phénomeénes d'upwelling dans 'océan Austral, exercent
aussi un controle majeur sur la concentration de CO,
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océanique. Ainsi, un stockage substantiel de CO, se
produit grace au transport vers les pdles (et donc au
transfert de chaleur, de I'océan vers 'atmospheére, qui
en découle) et au mélange vertical aux hautes latitudes
(Gruber et al., 2001). La descente de ces eaux ventile
I'océan intérieur, dans lequel la respiration microbienne
consomme en continu 'O, issu de la reminéralisation
de la matiere organique des eaux plongeantes. Le
réchauffement de la surface de I'océan entraine une plus
faible solubilité des gaz dans I'eau et en affaiblit ainsi sa
ventilation en diminuant sa teneur en oxygéne. Une telle
diminution dans la disponibilité en oxygéne de l'océan a
été observée dans plusieurs régions du globe, posant de
sérieux problémes pour les écosystemes marins, les cycles
biogéochimiques, et les pécheries mondiales (Keeling et
al., 2010). Comprendre I'origine de ce déclin en oxygene
océanique et tenter de le prédire restent cependant un
défi. La teneur en oxygéne est en effet étroitement liée a
la circulation océanique et a la variabilité naturelle, qui ne
sont encore ni bien observées, ni bien comprises.

Des variations dans la circulation océanique auront
également une influence sur le taux d'approvisionnement
en nutriments, des profondeurs jusqu’a la surface. Une
fois de plus, I'océan austral joue un réle majeur dans cet
équilibre, car ses zones d'upwelling fournissent 75 % des
nutriments utilisés par la production primaire globale
(Morrison et al., 2015). Les dynamiques de la circulation
océanique globale ont ainsi des implications décisives
pour la productivité primaire marine, origine de la vie
dans 'océan.

OBSERVER LA CIRCULATION
OCEANIQUE: UN DEFI MAJEUR

Observer la circulation océanique est un défi en soi,
notamment a cause de ses lentes réponses temporelles
et ses larges empreintes spatiales (Abraham et al., 2013).
Cependant, de récents efforts en faveur des systemes
d'observation ont fortement amélioré notre compréhension
de la circulation océanique. Les observations satellitaires
altimétriques de la surface de I'océan, par exemple, ont
apporté des informations primordiales sur la vélocité
des champs de surface, ainsi que sur la variabilité
spatiotemporelle de la circulation poussée par les
vents (Rhein et al., 2013). Le World Ocean Circulation
Experiment (WOCE), par exemple, a permis de mieux
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cemner les composantes et la structure de la CMR, grace
a des mesures hydrographiques de la température, de la
salinité, de I'O,, des nutriments, etc. Ces données, bien
gu’essentielles pour comprendre la CMR, n'en donnent
qu’'un apercu dans une région donnée et pour une période
particuliere. L'observation de la CMR reste donc toujours
largement incompléte, et les zones d’ombres concernant
sa variabilité spatiotemporelle persistent.

Récemment, le programme de surveillance continue par
capteurs RAPID/MOCHA, utilisant 19 amarres situées le
long du 26.5°N de latitude de I'Atlantique (Smeed et al.,
2016), a apporté des informations nouvelles sur la CMR
atlantique (CMRA). La figure 3 montre la variabilité de la
CMRA et de ses composants, sur des échelles de temps
mensuelles et annuelles. Par exemple, une réduction de
I'amplitude de la CMR de presque 50 % a été observée
entre 2006 et 2010, suivie par un recouvrement rapide
mais partiel en 2011. Une grande partie de cette variabilité
est due a des variations dans le transport vers le sud de
la NADW.

Aucune tendance de long terme dans l'intensité de la
CMR n'a été détectée jusqu'a présent (Rhein et al., 2013).
Cependant, les données d'observation restent encore trop
restreintes pour traiter les conséquences a long-terme.
Les séries temporelles continues de données, comme
celles fournies par les capteurs RAPID/MOCHA, sont
fondamentales pour évaluer des tendances séculaires,
qu'elles soient liées au changement climatique anthropique
ou ala variabilité naturelle du climat. Par ailleurs, les progres
récents et I'expansion des programmes de la flotte Argo
commencent a peindre une image tridimensionnelle
globale de la circulation océanique (Roemmich and Gilson,
2009). Ensemble, ces observations n'offrent pas seulement
une richesse d'informations sur la CMR, mais permettent
aussi de tester efficacement la validité des modeles du
climat global (Danabasoglu et al., 2014).

LA CMR DANS UN MONDE
EN RECHAUFFEMENT : DES
PROJECTIONS POUR LE FUTUR

Avec l'accumulation des gaz a effet de serre dans
I'atmosphere, un affaiblissement de la CMR est attendu
dans le futur. En effet, le réchauffement et la fonte des



, ocean-climate.org

glaces dans les hautes latitudes réduisent la densité des
eaux de surface, et intensifient la stratification de la colonne
d'eau. Si un effondrement complet de la CMRA est
improbable, les modéles climatiques en prédisent tout de
méme un affaiblissement de l'ordre de 34 % d'ici a 2100,
pour un scénario d'émissions fortes (RCP 8.5) (Collins et al.,
2013). Lamplitude de cet affaiblissement n'est pas connue
avec précision mais le futur de la CMR (et de son réle dans
le stockage de la chaleur et du carbone anthropique) reste
trés incertain (Stocker, 2013).

Dans 'océan Austral, les vents d’ouest autour du continent
de I'Antarctique s'intensifient et se contractent vers le pdle.
En réponse, le courant circumpolaire antarctique devrait lui
aussi se rapprocher du poéle. Ce déplacement devrait alors
intensifier le transport d'Ekman en direction de |'équateur
et accentuer la remontée de masses d'eaux profondes
et chaudes, produisant un réchauffement plus marqué
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nord, en Sverdrups (1 Sverdrup = 10¢ m*/s). Les lignes en gras in-
diquent les données lissées sur 6 mois. Les données proviennent
des capteurs RAPID/MOCHA (www.rapid.ac.uk). [AABW = eaux
profondes de I'Arctique (cyan); MOC = circulation méridienne de
retournement (noir); NADW = eaux profondes de |'Atlantique
nord (bleu); et Gulf Stream (rouge)]. © B. Delorme et Y. Eddebbar.

entre les latitudes 40°S et 60°S (Collins et al., 2013). Enfin,
l'augmentation de la température diminuant la densité
de I'eau, la formation de I'AABW et sa descente dans les
abysses (en direction du nord) pourrait également s'affaiblir.

De plus, le réchauffement climatique modifie fortement
les interactions physiques des hautes latitudes. Par
exemple, les interactions entre calotte polaire et circulation
océanique ont des répercussions importantes pour le
climat et les sociétés humaines. Lintrusion de courants
chauds, piégés sous les glaces, accélére significativement
la fonte basale (Shepherd et al., 2012). Cet apport d'eau
douce fait apparaitre un couvercle d'eau froide peu salée
ala surface de I'océan, ce qui augmente sa stratification et
empéche les eaux intérieures plus chaudes de remonter
a la surface (Hansen et al., 2016). Le surplus de chaleur
sous la surface est alors entierement disponible pour faire
fondre la banquise. Ceci accentue alors le phénoméne de
stratification, créant ainsi une boucle de rétroaction positive
qui s'alimente par elle-méme. De plus, la formation de
crevasses au niveau des glaciers, due au réchauffement
del'airala surface accélére également la fonte des glaces,
participant ainsi a I'augmentation du niveau de la mer
(DeConto and Pollard, 2016). Ces demiéres années, de
tels processus de rétroaction font 'objet de recherches, de
modélisations et d'observations intensives. Ces derniéres
pourraient apporter des éléments clés pour les modeles
climatiques globaux, qui, a I'heure actuelle, ne prennent
pas en compte l'interaction océan-calottes glaciaires, du
fait de leurs larges résolutions (Winton et al., 2014).

Comprendre le passé, le présent, et 'avenir de la CMR
est crucial pour anticiper le changement climatique du
xx©° siecle. De tels développements seront uniquement
rendus possibles par la surveillance continue de la CMR,
par une meilleure compréhension des mécanismes de
la circulation océanique et de ses interactions avec la
cryosphére, ainsi que par l'intégration de ces processus
dans les modeles climatiques. La température globale
et la concentration en carbone de |'atmosphere étant
étroitement liées a la CMR, prendre cette derniére
en compte pour définir les stratégies d'atténuation et
d'adaptation de long terme est aujourd'hui indispensable.
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