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INTRODUCTION

Le niveau de la mer varie a des échelles de temps tres différentes. De la houle avec une
période de quelques secondes et une amplitude de quelques metres aux phénomenes géolo-
giques se déroulant sur des millions d’années avec des amplitudes de plusieurs centaines de
metres. Aux échelles de temps allant de quelques semaines a quelques décennies, le niveau de
la mer permet d’étudier une variété importante de phénomenes océaniques : méso-échelle de
la circulation océanique, circulation moyenne a grande échelle et tendances a long terme entre
autres.

Concernant la tendance long terme, depuis 1950 environ les observations marégraphiques
permettent de suivre la hausse du niveau moyen de la mer évaluée a 1.8 mm/an. Ce suivi est
complété sur les 20 dernieres années par des données altimétriques permettant une couverture
quasi-globale de I’océan. A partir des données altimétriques, la hausse mesurée est d’environ
3 mm/an. La hausse du niveau moyen de la mer est un indicateur pertinent du réchauffement
climatique car il integre naturellement des contributions de 1’ensemble du systeme climatique :
I’océan, I’atmosphere, la cryosphere et ’hydrosphere.

La hausse du niveau de la mer représente aussi un enjeu économique et social majeur. En
effet les conséquences sur les activités humaines et les populations d’une hausse du niveau
de la mer sont potentiellement trés importantes étant donnée la forte concentration de popu-
lation dans une mince bande littorale. La connaissance des variations du niveau de la mer est
donc importante, pour des raisons purement scientifiques comme pour des raisons sociales et
économiques.

L’ Arctique est une composante importante du systeéme climatique dont I’influence exacte
sur la circulation océanique comme atmosphérique est encore aujourd’hui mal connue. C’est
aussi une région tres sensible au réchauffement climatique ou certains de ses effets comme la
fonte de la banquise sont particulierement visibles. Dans un tel contexte, la connaissance de la
variabilité d’un indicateur tel que le niveau de la mer dans I’Océan Arctique et des mécanismes
qui en sont responsable permettrait de mieux comprendre les changements rapides a I’ceuvre
dans la région.

Du fait d’un environnement particulierement difficile I’observation de I’océan y est délicate
et il y a donc peu de données disponibles et peu d’études sur le niveau de la mer. La télédé-
tection du niveau de la mer par I’altimétrie spatiale permet de s’affranchir de ces conditions
difficiles mais est affectée par d’autres sources d’incertitudes et n’a été que peu utilisée dans
une perspective climatique a I’échelle de I’Océan Arctique.

Ce travail de theése s’inscrit dans ce contexte : en s’appuyant sur les données issues de
Paltimétrie spatiale, il contribue a une meilleure connaissance des variations du niveau de la
mer dans la région Arctique ainsi que des mécanismes a 1’origine de cette variabilité. Plusieurs
questions ont guidé ce travail de these auxquelles, je 1’espere, des éléments de réponse sont ap-
portés dans ce manuscrit : quelle est la capacité de I’altimétrie spatiale a observer le niveau de la
mer dans I’Océan Arctique ? Quelles sont les caractéristiques de la variabilité vue par I’ altimé-
trie aux échelles climatiques ? Peut-on proposer des mécanismes pour expliquer la variabilité
observée ?

Ce manuscrit s’articule en quatre parties principales.



Introduction

Le premier chapitre est une introduction générale présentant le contexte dans lequel s’inscrit
cette these. Tout d’abord les variations observées du niveau de la mer en moyenne globale ainsi
que les causes de ces variations sont présentées. Ensuite les moyens dont disponibles a I’époque
actuelle pour mesurer le niveau de la mer et pour en étudier les mécanismes sont décrits. Enfin
les caractéristiques de la région Arctique et les changements qui y ont été observés récemment
sont résumés, avec évidemment un intérét particulier pour les variations du niveau de la mer.

Le deuxieme chapitre est consacré a la génération d’un jeu de données d’anomalie du ni-
veau de la mer dans la région Arctique a partir des mesures d’altimétrie spatiale. Apres avoir
étudié certaines limitations a I’utilisation des produits altimétriques globaux pour une analyse
régionale dans I’Océan Arctique, des solutions sont proposées et mises en ceuvre pour réduire
les problemes identifiés. Les différentes étapes de la génération d’un jeu de cartes régionales de
niveau de la mer couvrant la période 1993-2009 sont ensuite décrites. Enfin les modifications
apportées par la série de cartes issue du retraitement des mesure altimétriques sont analysées
par rapport a un jeu de données global de référence.

Le troisieéme chapitre décrit la variabilité du niveau de la mer observée par I’ altimétrie a par-
tir du jeu de données régional précédemment décrit. Différentes échelles temporelles sont étu-
diées : haute-fréquence, signaux annuels, variabilité inter-annuelle et tendances a long-terme.
Pour chaque signal considéré, des diagnostics régionaux (séries temporelles moyennes) et des
études locales (cartes) sont effectués. La comparaison aux données marégraphiques permet de
valider certaines caractéristiques de la variabilité observée par 1’altimétrie.

Le quatrieme et dernier chapitre s’intéresse aux causes de variabilité du niveau de la mer.
L’utilisation combinée de champs de température et de salinité, de données de gravimétrie
de la mission GRACE et de sorties de modeles permet en effet de proposer des mécanismes
expliquant la variabilité observée a certaines échelles spatio-temporelles.
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PREAMBULE

L’objet de ce travail de these est I’étude d’une variable climatique, le niveau de la mer, dans
une région dont le climat connait des modifications importantes et rapides, I’Océan Arctique.
Dans un premier temps on replace ce sujet dans le contexte scientifique actuel, pour le niveau
de la mer comme pour la région Arctique.

En premier lieu la variable étudiée est présentée : Quelle est la variabilité du niveau de la
mer a 1’échelle du globe ? a quelles échelles temporelles ? Les investigations menées au cours
de cette theése se limitent aux dix-sept années comprises entre Janvier 1993 et Décembre 2009.
Sur cette période, quelle est la variabilité observée ? et quels mécanismes en sont a I’origine ?

La question de la mesure a été centrale au cours de ces trois années de these. Les instruments
et méthodes a notre disposition permettant d’estimer tout ou partie du niveau de la mer sont
rapidement présentés.

Enfin la région d’étude, ’Océan Arctique, dont I’environnement inhospitalier la laissait
encore largement inexplorée il y a un siécle est introduite. Au cours des dernieres décennies,
les modifications climatiques qui y sont a 1’ceuvre ont recu une attention importante. Certaines
composantes du systéme climatique connaissent en effet des modifications rapides et de grande
amplitude.

Malgré I’intérét du niveau de la mer comme indicateur climatique et les préoccupations
légitimes sur I’évolution des régions Arctiques, la synthese de la littérature sur la variabilité
du niveau de la mer dans I’Océan Arctique montrera que les connaissance sur cette variable
pourtant essentielle sont limitées.




1.1. Les variations du niveau de la mer

1.1 LES VARIATIONS DU NIVEAU DE LA MER

Le niveau de la mer n’est pas constant. A un endroit donné, il varie a des échelles de temps
tres différentes en réponse a différents forcages agissant eux aussi a des échelles temporelles
tres différentes. Certaines de ces variations sont facilement identifiables par un observateur
humain attentif. Par exemple I’effet du vent a la surface de la mer génére de la houle, une onde
d’élévation locale du niveau de la mer avec une période de quelques dizaines de secondes.

A une autre échelle facilement compréhensible pour 1’étre humain, la marée océanique est
une variation en général diurne ou semi-diurne de la hauteur de mer. Mais d’autres phénomenes
sont a I’origine des variations du niveau de la mer a des périodes beaucoup plus longues. Ainsi
(2004) propose une synthese des différentes échelles de variation du niveau de la mer sur

la figure [T.1]
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FI1G. 1.1 — Les principales échelles spatiales et temporelles de variabilité du niveau de la mer, d’aprés

Dans ce travail de these, nous nous sommes concentrés sur des variations aux échelles
climatiques, c’est a dire variant de la saison 2 la dizaine d’années. Toutefois les mesures in-
tegrent toutes les échelles temporelles, des plus hautes au plus basses fréquences, qui ont donc
un impact sur notre probléme. Il est alors important de présenter succinctement les principales
échelles de la variabilité du niveau de la mer, afin de replacer dans son contexte le travail pré-
senté dans ce manuscrit.

1.1.1 DES PALEOCLIMATS ...
LES TEMPS GEOLOGIQUES

Les échelles géologiques correspondent a des phénomenes ayant des périodes de plusieurs
millions d’années. A de telles échelles les variations relatives du niveau de la mer sont déduites
d’analyses stratigraphiques effectuées dans des bassins sédimentaires. Ces analyses permettent
d’estimer les variations du niveau de la mer au cours des 600 derniers millions d’années sur la
planete.

A ces échelles de temps les variations sont principalement gouvernées par la tectonique des
plaques qui modifie la forme et le volume des bassins océaniques, ouvre et ferme des océans
entiers. Les variations relatives enregistrées par les séries sédimentaires au cours de ces millions

d’années sont présentées en figure [I.2]d’ apres (1984).
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FIG. 1.3 — Séries temporelles de différents indicateurs climatiques au cours des 600000 dernieres an-
nées, la courbe grise représente le rapport isotopique de O'8, un proxy pour le niveau moyen de la mer.
Source IPCC AR4

Au cours de ces 600 millions d’années, des variations du niveau de la mer d’amplitudes
trés importantes pouvant aller jusqu’a plusieurs centaines de metres ont eu lieu, mais sur des
périodes tres longues, de I’ordre de plusieurs millions d’années. Les variations du niveau marin
sont donc considérées comme tres lentes, de 1’ordre de 0.01 mm/an pour cet effet géologique.
En moyenne sur cette période, il est estimé que le niveau de la mer était supérieur au niveau
actuel.

L ERE QUATERNAIRE

Plus proche de nous, I’ére Quaternaire couvre les deux derniers millions d’années environ.
Pendant cette période le climat est marqué par I’alternance cyclique de périodes glaciaires et
interglaciaires caractérisée par des variations importantes (plusieurs degrés) de la température
de surface du globe. La théorie des cycles de Milankovitch (Milankovitch) [1941) propose une
explication pour ces cycles basée sur les variations périodiques des parametres orbitaux de la
Terre entralnant des variations de 1’ensoleillement. L’alternance de ces périodes glaciaires et
inter-glaciaires est en particulier étudiée grace aux forages réalisés dans la calotte Antarctique
qui constituent une sorte d’archive des climats passés permettant de remonter jusqu’a 740000
ans. Par exemple le rapport isotopique de 1’oxygéne §O'® /0 de I’air emprisonné dans la
glace est représentatif de la température ambiante lors de la formation de la couche de glace.
On peut ainsi reconstituer une histoire de certains parametres physico-chimiques des climats
passés telle que celle représentée en figure [I.3]
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F1G. 1.4 — Variations du niveau de la mer au cours du dernier cycle interglaciaire

Au cours de ces cycles, les variations du niveau de la mer sont principalement gouvernées
par les variations du volume de glace présent a la surface de la planéte. Plusieurs techniques per-
mettent d’avoir une image relativement détaillée du niveau de la mer au cours du Quaternaire.
L’étude du rapport isotopique §O'8 /06 des carapaces de foraminiferes benthiques prélevés
dans des carottes sédimentaires nous renseigne sur la concentration en O'® de I’océan au mo-
ment de leur création. Au cours d’une période froide, une importante couche de glace, pauvre
en O'® se forme aux podles. Par conséquent 1’océan s’enrichit en cet isotope qui se retouve
dans les carapaces de ces organismes marins. Ainsi les variations de §0'® /O sont corrélées
aux variations de volume de glace et aux variations du volume d’eau liquide dans les bassins
océaniques, donc aux variations relatives du niveau de la mer. Sur la figure[I.3] la courbe grise
présente les variations de ce rapport isotopique de 1’oxygene.

Pour la période écoulée depuis le dernier épisode interglaciaire, I’étude de récifs fossilisés
et formant de nos jours des terrasses émergées sous I’effet des mouvements tectoniques permet
d’avoir une idée encore plus précise des variations du niveau de la mer. Ainsi Lambeck et
Chappell| (2001) proposent en figure [T.4] un historique du niveau de la mer pour les 140000
dernieres années obtenu grace aux données recueillies dans la péninsule de Huon en Papouasie
Nouvelle Guinée et en Australie Occidentale. Le dernier interglaciaire, correspondant a un
niveau de la mer élevé, est ainsi daté d’il y a environ 130000 ans. Il a été suivi d’une série de
fluctuations de plus en plus basses du niveau de la mer jusqu’au dernier maximum glaciaire
atteint il y en environ 25000 ans. Les estimations indiquent que le niveau de la mer était alors
inférieur au niveau actuel de 130 metres.

DEPUIS LE DERNIER MAXIMUM GLACIAIRE

Le dernier maximum glaciaire, correspondant a2 un minimum du niveau de la mer a été
atteint il y environ 25000 ans. Celui-ci a été suivi d’un épisode de fonte rapide des glaces
polaires a partir de 19000 ans avant notre ere associé a une forte hausse du niveau de la mer
qui s’est ensuite stabilisé a un niveau proche du celui connu actuellement il y a 6000 ans et
a peu évolué ensuite (e.g. [Lambeck et Chappell (2001))). L’évolution du niveau de la mer
estimée a partir de la combinaison de données issues de plusieurs sites d’exploration sur la
planete est résumée sur la figure[I.5] Le panneau de gauche (I.5a)) représente toute la période de
déglaciation tandis que le panneau de droite (I.5b) est un zoom sur les neuf derniers millénaires.

Cette derniere déglaciation est la mieux connue. En effet, en plus des indications fournies
par les études géologiques, on dispose d’indices archéologiques extrémement précieux. Par
exemple les parois de la grotte Cosquer sont ornées de peintures réalisées entre 27000 et 19000
ans avant notre ere. L’entrée de cette grotte se situe aujourd’hui a 37 metres sous le niveau de la
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F1G. 1.5 — Courbes d’évolution du niveau de la mer (a) depuis le dernier maximum glaciaire et (b)
au cours de I’Holocene. Source R. A. Rohde pour le Global Warming Art Project d’aprés les données
publiées par|Fleming et al.|(1998), Fleming (2000), Milne et al.| (2005)), [Morhange et al.|(2001))

mer. Cette grotte représente le plus ancien indice archéologique connu permettant de connaitre
le niveau de la mer en Méditerranée. Certaines constructions humaines dont le fonctionnement
dépend directement de 1’élévation par rapport au niveau de la mer fournissent aussi des infor-
mations. C’est le cas de puits immergés au large d’Israél indiquant une élévation progressive
du niveau de la mer depuis 8000 ans, ou de bassins a poissons de I’époque romaine dont le
fonctionnement est bien décrit et dont certains éléments comme les grilles de communication
avec la pleine mer étaient précisément positionnés par rapport au niveau de la mer a 1I’époque
de leur construction.

Au cours de cette période, les études s’accordent sur une hausse rapide du niveau de la mer
sur une période allant de 15000 a 7000 ans avant notre ¢re, en réponse a 1’augmentation de
la température globale et a la fonte des glaces continentales. La vitesse d’élévation moyenne
du niveau de la mer sur cette période atteignant 10 mm/an. Cette élévation a été ponctuée
par plusieurs éveénements courts et brutaux connus sous le nom de Melt Water Pulse (MWP
ou impulsion de fonte). Par exemple MWP-1A et MWP-1B datés respectivement a 14000 et
11500 ans avant notre ere (e.g. Bard et al.| (2010)). Si la datation précise du début et de la fin
de ces épisodes est délicate, on estime quand méme que la hausse du niveau de la mer pouvait
atteindre plusieurs dizaines de millimetres par an, en réponse a la perte de masse tres rapide de
certains glaciers. Il y a pres de 6000 ans, le niveau de la mer s’est stabilisé & un niveau proche du
niveau actuel. Il n’a que peu évolué depuis, a des vitesses inférieures a 1 mm/an et se réduisant
progressivement pour atteindre 0.2 mm/an au cours du millénaire précédant le vingtieme siecle.

...A LA PERIODE CONTEMPORAINE

Le début de la période contemporaine telle que définie ici débute avec le vingtieme siecle.
Pour cette période, on dispose d’instrument dédiés a la mesure du niveau de la mer. Ce sont
d’abord les marégraphes qui sont progressivement installés sur les cotes mondiales. Puis 1’ave-
nement de I’altimétrie spatiale au début des années 90 qui va devenir I’instrument privilégié de
la mesure du niveau de la mer. Ces techniques sur lesquelles nous reviendrons un peu plus tard,
sont utilisées pour étudier avec la plus grande précision possible I’évolution récente du niveau
de la mer.
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FI1G. 1.6 — Deux estimations du niveau moyen de la mer a partir des données marégraphiques obtenues
par différentes études (bleu : (Church et White| 201 1)), marron : (Jevrejeva et al., 2006, rouge : (Holgate|
2007)), noir : altimétrie, jaune : moyennage). D’apres (Church et White, |201 1)

VARIABILITE DU NIVEAU MOYEN GLOBAL DE LA MER
VUE PAR LES DONNEES MAREGRAPHIQUES

Depuis 1850 environ la distribution des stations marégraphiques autour de 1’océan glo-
bal permet d’estimer la hausse du niveau de la mer. Plusieurs approches ont été utilisées par
différents groupes. D’abord par moyennage des tendances observées par différentes stations
(Douglas|, 2001} Holgate et Woodworth, 2004, [Holgate,, 2007), sous I’hypothese que tous les
points du globe voient une méme tendance de 1’océan qui peut-étre estimée si les séries tempo-
relles sont suffisamment longues (plus de 60 a 70 ans (Douglas, 2001)) et soigneusement sélec-
tionnées. Ensuite en utilisant des techniques de reconstruction (Church et al., 2004, Church et
Whitel, 2006, [2011]) combinant une information sur la variabilité spatiale obtenue par exemple
par altimétrie a I’information temporelle des séries marégraphiques. Cette méthode présente le
grand avantage de pouvoir utiliser un plus grand nombre de stations, méme si les séries corres-
pondantes sont courtes ou discontinues. Enfin Jevrejeva ef al.| (2006) combinent plusieurs sta-
tions observant la méme dynamique dans la méme région pour créer des « stations virtuelles »
dont les mesures sont ensuite moyennées.

De toutes ces approches, il se dégage un consensus pour dire qu’au cours du vingtieéme
siecle, le niveau de la mer s’est élevé a une vitesse proche de 2 mm/an. Sur la période 1950-
2000, les dernieres études établissent une hausse de 1.8 &= 0.3 mm/an. La comparaison entre
différentes estimations est présentée en figure[T.6]

Plusieurs longues séries marégraphiques européennes montrent une accélération de la
hausse du niveau de la mer au cours des dix-neuvieme et vingtieémes siécles. Savoir si le niveau
global connait aussi une accélération semblable est une question cruciale. Une accélération de
0.013 + 0.006 mm/an? est détectée par (Church et White} [2006) sur la période 1870-2004,
tandis que (Jevrejeva et al., 2008) analysant une reconstruction remontant a 1700 rapportent
une accélération de ~ 0.01 mm/an?. Toutefois la discussion sur cette accélération est toujours
d’actualité car s’il semble bien y avoir eu une accélération entre le dix-neuvieme et le ving-
tieme siecle, d’autres périodes ont connu des hausses plus faibles comme dans les années 1960
(Woodworth et al.| 2009). Le peu de données marégraphiques ainsi que les limitations dues a
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I’échantillonnage spatial de plus en plus faible que réalise le réseau de marégraphes quand on
remonte dans le temps doivent mener a la plus grande prudence (Mitchum ef al.| 2010).

VUE PAR ALTIMETRIE SPATIALE

L’avenement de I’ altimétrie spatiale a partir des années 90 a considérablement modifié notre
connaissance du niveau de la mer. Le principe de mesure des altimetres sera détaillé dans une
partie suivante. I suffit ici de souligner que I’altimétrie spatiale permet depuis le lancement de
la mission TOPEX/Poséidon en Octobre 1992 une observation précise, quasi-globale, a haute
résolution spatiale et temporelle du niveau de I’océan. La courbe d’évolution du niveau de la
mer calculée par le CNES, CLS et le LEGOS et distribuée par le service Archiving, Validation
and Interpretation of Satellite Oceanographic data est présentée en figure Plu-
sieurs groupes traitent les données altimétriques dans la perspective de caractériser 1’évolution
climatique du niveau moyen de la mer. Si les courbes produites par ces différentes équipes
peuvent étre 1égerement différentes, il y a un consensus sur la valeur de la tendance estimée
autour de 3 mm/an (3.17 mm/an pour la courbe du niveau moyen de la mer [AVISO).

T T T T T T T
Slope = 3.17 mm/yr

T T T T T T T T
Altimetric GMSL (TP+J1+)2)

Mean Sea Level (cm)

 © CNES,LEGOS,CLS
p I 1 I 1 1 | 1 | 1 | I | ! | ! | L | L | L
1992 1994 1996 1998 2000 2002 2004 2006 2008 2010 2012 2014

FIG. 1.7 — Courbe d’évolution du niveau moyen global de la mer a partir des données des satellites de
référence, les signaux annuels ont été retirés. Source|AVISO

Cette valeur de tendance représente une augmentation sensible par rapport aux vitesses de
hausse du niveau de la mer estimées dans le passé. On constate également que la variabilité
inter-annuelle est faible, les déviations par rapport a la tendance linéaire sont limitées. L’esti-
mation de I'incertitude associée a cette tendance est une problématique cruciale, par exemple
pour savoir si I’on peut détecter une éventuelle accélération de la hausse. |Ablain et al.| (2009a)
estiment que I’incertitude associée a la tendance globale est de 0.6 mm/an dans un intervalle de
confiance a 90%.

VARIABILITE REGIONALE DE LA HAUSSE DU NIVEAU DE LA MER

Mais I'immense apport de 1’altimétrie spatiale a I’étude de la hausse du niveau de la mer
c’est’acces a la dimension spatiale. La distribution spatiale nécessairement limitée des données
marégraphiques ne permettait pas d’appréhender la distribution régionale de la hausse du niveau
de la mer. On estimait alors que cette hausse était uniformément répartie sur le globe. La carte
des tendances du niveau de la mer calculée a partir de 18 ans de données altimétriques présentée
en figure [I.§] montre une trés grande diversité régionale de ces tendances. Sur cette carte, de
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FI1G. 1.8 — Carte des tendances régionales du niveau de la mer estimées a partir de 18 ans de données
altimétriques. Source [AVISO]

larges portions de I’Océan Arctique apparaissent en blanc indiquant une absence d’information
dans cette région.

Une question importante est de savoir si la distribution spatiale de la hausse du niveau de
la mer constitue une réponse stable au changement climatique actuel ou s’il s’agit de la signa-
ture d’une variabilité de basse fréquence que la longueur de la période altimétrique ne permet
pas de résoudre. Les méthodes de reconstruction combinant une information spatiale provenant
de I’altimétrie ou de modeles et une information temporelle provenant des données marégra-
phiques permet de reconstituer des cartes du niveau de la mer jusqu’en 1950 (e.g.
(2004)). La carte des tendances sur la période 1950-2009 reconstruite par Meyssignac et al
est présentée en figure [[.9] Les différences de distribution spatiale des tendances par
rapport a figure [1.§] sont importantes, suggérant que les tendances observées par 1’altimétrie
sont marquées par de la variabilité basse fréquence de 1’océan qui n’est pas résolue sur la
courte période d’observation.

mmlyr

F1G. 1.9 — Carte des tendances du niveau de la mer sur la période 1950-2009 calculée par

2012

11
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F1G. 1.10 — (a) observations et projections de la hausse globale du niveau de la mer a I’horizon 2020
et (b) distribution spatiale de la hausse du niveau de la mer a I’horizon 2090. Source (Church et al.|
20114)

PROJECTIONS DE LA HAUSSE FUTURE DU NIVEAU DE LA MER

Il est maintenant reconnu que la hausse du niveau de la mer est une conséquence du ré-
chauffement climatique actuel (Intergovermental Panel on Climate Change ([PCC)), Bindoff!
et al.| (2007)). Si les moyens de mesure permettent maintenant de connaitre avec précision le
niveau de la mer en temps quasi-réel, des efforts importants sont faits pour estimer la hausse a
venir. Le dernier rapport de 1TTPCC| publié en 2007, a réalisé une synthese des sorties des mo-
deles climatiques. La moyenne des modeles suggere une hausse de 40 cm en moyenne globale
a I’horizon 2100. La figure [I.10]résume les projection de 1TIPCC|

Depuis la publication de ce rapport, plusieurs études basées sur des modeles semi-
empiriques ont été publiées (Rahmstort], 2007, [Vermeer et Rahmstorfl 2009, |Grinsted et al.l
2010) et suggerent que la hausse pourrait étre bien plus importante. Ces modeles font 1’ hy-
pothése d’un équilibre entre température globale et niveau de la mer. Les données paléo-
climatiques permettant d’évaluer les coefficients de la relation liant les deux variables, cette
relation est ensuite appliquée aux estimations de hausse de la température globale. Ces nou-

veaux modeles suggerent que la hausse pourrait atteindre un metre et plus, soit plus de deux
fois 1a hausse prévue par 1TIPCC|
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1.2 LES MECANISMES DE LA HAUSSE DU NIVEAU DE LA MER

Le développement des systemes de mesure permet maintenant de mieux observer les va-
riations du niveau de la mer. Mais si 1’observation est indispensable, elle ne peut se passer
de la compréhension des mécanismes a 1’origine de cette variabilité. Dans cette partie nous
présentons les causes a I’origine de la hausse du niveau de la mer.

D’une maniere générale, on peut décomposer la variation du niveau de la mer en trois
termes selon I’équation[I. 1], ot H désigne une hauteur.

A-I{iioml = AIflvolume + Aflstérique + AIflvmasse (11)

Dans cette relation, la variation du niveau de la mer A H;,;,; est la somme d’un terme de vo-
lume A Hojme correspondant a I’effet de la variation du volume des bassins océaniques sous
I’effet des processus tectoniques, d’un terme stérique AH gy¢yique cOrrespondant aux variations
de la hauteur de la colonne d’eau sous I’effet des changements de densité et d’un terme de
masse (ou eustatique) A H,,qsse correspondant a la variation de la masse d’eau dans 1’océan
par échange avec les autres réservoirs. Aux échelles de temps inter-annuelles a décennales qui
ont été étudiées au cours de ce travail, on peut négliger les variations de volume des bassins et
la variation du niveau de la mer se réduit a la somme des effets stériques et eustatiques.

1.2.1 EFFETS STERIQUES

Les océans sont une composante majeure du systeme climatique, stockant d’immenses
quantités de chaleur. On estime (Bindoff et al., [2007) que plus de 90% de la chaleur absor-
bée par la Terre sous I’effet du réchauffement climatique au cours de ces 50 derni¢res années
I’a été par I’océan. En se réchauffant I’océan se dilate et participe a la hausse du niveau de la
mer. Cette dilatation dépend de la température, de la salinité et de la pression. Une colonne
d’eau de mer de 1000 metres grandit d’un a deux centimetres pour un réchauffement de 0.1°C.
Les variations de température (effet thermostérique) et de salinité (effet halostérique) jouent un
role dans cette dilatation en modifiant la densité de I’eau de mer. Toutefois, si les variations
de salinité sont importantes pour les variations régionales, en moyenne globale I’expansion
thermostérique est le facteur dominant.

Les estimations des variations stériques sont calculées a partir de la base de données World
Ocean Database (WOD)), synthétisant les données de température et salinité de subsurface et
dont les versions se sont succédées au cours des années (Conkwright er al.l [2002). Les diffé-
rences entre les différentes estimations proviennent essentiellement du contrdle qualité et des
traitements appliqués aux données. Plusieurs travaux ont progressivement permis de détecter,
quantifier et corriger certaines erreurs : dans le traitement des données (Lombard ef al.| 2005),
sur I’impact de I’échantillonnage inégal de 1’océan (Gillel [2008)) ou sur la vitesse de chute des
sondes dans I’eau faussant les profondeurs (Wijftels et al.| |2008)). Plus I’on remonte dans le
temps, plus les estimations sont impactées par une couverture des données faible et fortement
biaisée vers ’hémisphere Nord. Avec le déploiement progressif du réseau Argo (Roemmich
et al., 2009) de flotteurs profilants autonomes depuis le début des années 2000, la situation
s’est améliorée et la couverture est quasi-globale.

Les dernieres estimations de la hausse stérique par (Domingues et al.,|2008| Ishii et Kimoto,
2009 [Levitus et al.,|2009) sont en bon accord, montrant un changement faible avant le milieu
des années 70 suivi d’une hausse plus rapide. Sur la plus longue période d’étude disponible,
1951-2005, [Ishi1 et Kimoto|(2009) calculent une tendance de 0.26 4= 0.05 mm/an. Plus récem-
ment une étude utilisant la derniere version de la base de données de température et de salinité
(WODP9) ainsi que les données collectées jusqu’en 2010 a ré-estimé la hausse thermostérique

13



Chapitre 1. Contexte et problématique

14

20 T T T T T T T T T T T

Levitus

Steric sea level (mm)

-30 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1
1950 1960 1970 1980 1990 2000 2010

Years

FIG. 1.11 — Estimation de la variabilité stérique du niveau de la mer depuis 1950 par différents groupes,
avec et sans correction pour la vitesse de chute des sondes. Source (Johnson et Wijjfels| m
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FIG. 1.12 — Cartes des tendances du (a) du niveau de la mer thermostérique estimé a partir des données
de Levitus et (b) du niveau de la mer observé par altimétrie sur la période 1993-2009

du niveau de la mer (Levitus ef al. [2012). Sur la période 1955-2010 la tendance est alors es-
timée a 0.41 mm/an pour les 700 premiers metres de I’océan. Sur la période 1993-2010, la
hausse stérique explique environ 30% de la hausse totale observée par 1’altimétrie, soit autour
de 1 mm/an (e.g. [Cazenave et Llovel (2010), Meyssignac ef al.| (2012).

En plus de 1la moyenne globale, les effets stériques permettent d’expliquer une grande par-
tie de la variabilité régionale du niveau de la mer observée par I’altimétrie. |Lombard et al.
(2006) ont estimé les variations du niveau de la mer thermostérique a partir de quatre bases de
données différentes sur la période 1993-2003. IIs ont établi une corrélation entre les structures
de la hausse thermostérique et les structures observées par altimétrie spatiale. Deux cartes de
tendances altimétriques et thermostériques sont présentées en figure [I.12] On retrouve dans la
carte des tendances thermostériques de la figure [T.123] certaines des structures observées par
Ialtimétrie (figure[T.12b) : dipdle du Pacifique, Atlantique Nord, ...

Il subsiste des différences entre les deux cartes, les variations du niveau thermostérique
n’expliquant pas la totalité du signal observé par I’altimétrie. Plusieurs explications peuvent
étre soulevées pour expliquer les différences régionales observées :

— les variations thermostériques ne représentent que les effets de la température, pas ceux
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de la salinité. Si en moyenne globale I’effet de la salinité est faible (Cazenave et Llovel,
2010) les impacts régionaux peuvent étre importants dans certaines zones,

— les mesures de température et de salinité a partir desquelles on estime le niveau thermo-
stérique ne représentent que les couches supérieures de 1’océan. Avant le déploiement
dans les années 2000 des flotteurs Argo qui échantillonnent I’océan jusqu’a 2000 metres,
les données ne permettent de connaitre que les 700 premiers metres environ. La contri-
bution des couches profondes de I’océan est donc inconnue,

— le niveau de la mer est aussi influencé par la redistribution de la masse a la surface de la
Terre, a cause du rebond post-glaciaire ou de la perte de masse des glaciers continentaux.
Ainsi les effets d’auto-attraction ou de modification du champ de gravité influencent le
niveau de la mer a I’échelle globale comme a I’échelle régionale.

En I’état, les connaissances actuelles ne permettent pas de conclure de facon certaine quant a
I’origine des résidus observés.

1.2.2 EFFETS EUSTATIQUES

Le second terme de I’équation du niveau de la mer correspond aux apports ou retraits d’eau
vers ou depuis 1’océan. Le réservoir océanique est en communication avec les autres réservoirs
du systeme climatique et les flux entre ces réservoirs modifient la masse de 1’océan et donc
le niveau de la mer (pour un volume des bassins constant). Les échanges entres les différents
réservoirs forment le cycle de 1’eau.

Dans I’atmosphere, 1’eau est essentiellement stockée sous forme gazeuse (vapeur d’eau) et
liquide (gouttelettes en suspension). Les échanges avec I’océan sont le résultat des processus
d’évaporation et de précipitation. On estime que le temps de résidence de I’eau dans 1’atmo-
sphere est faible (environ une semaine) et que par conséquent 1I’impact du réservoir atmosphé-
rique sur le niveau de la mer est faible. Toutefois certaines études suggerent que dans un climat
plus chaud, I’atmosphere pourrait stocker plus d’eau sous forme de vapeur et donc contribuer a
la réduction du niveau de la mer (Forster et al.,|2007), un effet qui reste faible.

A 1la surface de la Terre, I’eau est aussi stockée dans deux autres réservoirs : sous forme
liquide dans les réservoirs continentaux et sous forme solide dans le réservoir cryosphérique.
Ces deux réservoirs échangent de grandes quantités d’eau avec I’océan, a des échelles de temps
plus longues que le réservoir atmosphérique, et sont donc susceptibles d’avoir un fort impact
sur les variations du niveau de la mer global.

CRYOSPHERE

La cryosphere désigne 1’ensemble de 1’eau stockée sous forme de glace a la surface de la
Terre. Les stocks sont répartis en deux catégories principales : les glaciers de montagne et les
calottes polaires de I’ Antarctique et du Groenland. La fonte totale de I’ensemble de la glace
stockée sur les continents provoquerait une hausse de niveau de la mer de plus de 60 metres,
dont 99% proviendrait des calottes polaires (88% pour I’ Antarctique et 11% pour le Groenland)
et 1% seulement des glaciers. La table[I.T|résume I"importance relative des différents réservoirs

cryosphériques.

] Réservoir \ Glaciers/petites calottes | Groénland | Antarctique \ total \
Aire(millions de km?) 0.57 — 0.79 1.7 12.3 ~ 14.5
Volume (millions de km?) 0.25 2.9 24.7 27.9
SLE (m) 0.6 7.3 56.6 64.5

TAB. 1.1 — Surface, volume et équivalent en niveau de la mer (SLE) des principaux réservoirs cryosphé-
riques
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LES CALOTTES POLAIRES DE L’ ANTARCTIQUE ET DU GROENLAND

La plus grande partie de 1’eau sous forme solide a la surface de la Terre est stockée dans
les calottes polaires du Groénland et de I’Antarctique. Le bilan de masse de ces immenses
réservoirs d’eau est d’un intérét crucial en soi pour I’étude du réchauffement climatique. Du
point de vue du niveau de la mer, les quantités d’eau qui pourraient étre apportées a I’océan en
cas de fonte sont gigantesques et pourraient devenir la principale contribution aux variations
futures. L’ Antarctique est de loin le plus gros réservoir et sa fonte complete, heureusement
improbable, entrainerait une hausse de pres de 60 metres du niveau de la mer. La connaissance
de la dynamique des calottes polaires (Antarctique et Groénland) est donc importante pour le
niveau de la mer.

On a d’abord pensé que la glace des immenses calottes polaires était relativement stable et
peu sensible au changement, protégée d’une certaine maniere par les froids extrémes des cli-
mats polaires. La plupart des modeles suggeraient qu’un réchauffement climatique se traduirait
par une fonte accrue dans les régions cotieres compensée par une augmentation de 1I’accumu-
lation due aux chutes de neige. L’effet net sur le niveau de la mer étant faible (Steffen er al.l
2010). Progressivement, les observations du Groénland effectuées pendant la décennie 90 com-
mencerent a montrer qu’il pouvait aussi y avoir une composante dynamique avec un amincis-
sement rapide de plusieurs terminaisons de glaciers. Il est maintenant admis que les glaciers
répondent rapidement a certaines modifications et que si cette réponse dynamique se maintient
dans un contexte de réchauffement, le temps de réponse des calottes polaires pourrait étre bien
plus faible que prévu.
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FIG. 1.13 — Carte des vitesses de variations d’élévation des calottes polaires du Groénland et de I’An-
tarctique entre 1998-1999 et 2004 en cm/an. Pour le Groénland, les régions dans lesquelles les glaciers
terminaux s’amincissent rapidement sont indiquées (J : Jakobshavn, K : Kangerdlugssuaq, H : Hel-

heim, SE : cote Sud-Ouest). Pour ces glaciers les estimation des variations de masse sont représentées
(en Gt/an). Source IPCC AR4

Pour le Groénland, les données montrent que les régions situées au dessus de 2000
metres d’altitude environ ont évoluées d’un état de quasi stable (entre 1970 et 1995) vers une
augmentation lente de la masse depuis. Dans les zones cotieres, les mesures réalisées par des
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altimetres laser aéroportés montrent un bilan de masse négatif. La combinaison de I’accumu-
lation dans les régions d’altitude avec les pertes dans les zones cotieres donne une perte totale
nette de 27 + 23 Gt/an entre les périodes 1993/1994 et 1998/1999. Cette perte s’éleve a 55 £+ 23
Gt/an sur la période 1997-2003. Les analyses menées plus récemment par plusieurs groupes uti-
lisant différentes techniques indépendantes ont montré des vitesses accrues de perte de masse
de la calotte polaire du Groénland :

— différentes analyses des données gravimétriques de la mission GRACE ont permis d’éta-
blir des pertes supérieures a 200 Gt/an entre 2004 et 2006,

— des calculs de bilan de masse pour la plupart des bassins glaciers permis d’estimer une
réduction de 267 4 38 Gt/an en 2007,

— la comparaison des données de la mission ICESat en 2005 avec des campagnes aéro-
portées réalisées en 1998-1999 a permis d’établir un taux de perte de 80 4 25 Gt/an sur
la période, une valeur certainement sous estimée a cause d’une faible couverture dans
certaines régions ou les autres techniques montrent des pertes importantes.

L’altimétrie permet aussi d’avoir acces a la distribution spatiale de [I’épaississe-
ment/amincissement de la calotte polaire du Groénland. Cette distribution spatiale des va-
riations d’élévation, évaluée par comparaison entre des mesures aéroportées réalisées en
1998/1999 et des données ICESat collectées en 2004, est représentée en figure[I.13]
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FI1G. 1.14 — Synthese des estimations de la variation de masse de la calotte polaire du Groénland réali-
sées par différentes équipes, sur différentes périodes et utilisant différentes techniques. Source (Cazenave
et Llovel, |2010)

Il y a trop peu de données pour pouvoir évaluer les variations de masse de la calotte polaire
du Groénland avant 1990. Depuis on estime que la perte de masse s’accélere : de 27 Gt/an entre
1993 et 1997 a plus de 80 Gt/an entre 1998 et 2004, a plus de 100 Gt/an peu apres 2000 et a
plus de 200 Gt/an apres 2005. La compilation des résultats de différentes études exprimées en
variation de masse est représentée en figure [I.14] Sur cette figure, I’accélération de la perte de
masse au cours des dernicres années semble évidente.

En Antarctique, on sait relativement moins de choses sur I’évolution de la glace. Moins
de campagnes de mesures ont été menées et certaines incertitudes, notamment sur la neige sont
plus grandes. L’évaluation du bilan de masse de 1’ Antarctique repose donc principalement sur
des techniques de télédétection. En utilisant des mesures par interférométrie radar entre 1996
et 2004, Rignot et al.| (2008)) ont établi que la perte de masse de I’ Antarctique s’est élévée
a 106 Gt dans I’Ouest, 28 Gt dans la péninsule et que I’Est a enregistré un gain de 4 Gt/an
2000. Dans I’Ouest, on estime que la perte a évolué de 83 Gt/an en 1996 a 132 Gt/an en
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2006 suite a une accélération brutale de la vitesse de certains glaciers du Nord de la péninsule
apres la rupture d’une large partie de la banquise. L’altimétrie radar est utilisée pour estimer
les variations d’élévation présentées en figure[I.13] Des différentes techniques, il se dégage le
consensus suivant :
— les plus grandes pertes de masse sont concentrées dans 1’Ouest Antarctique et dans le
secteur de I’océan Indien de I’ Antarctique Est,
— quelques glaciers perdent tres rapidement de la masse, le principal étant le glacier de
Pine Island,
— dans I’ Antarctique Est, le plus grande partie des glaciers sont dans un état proche de
I’équilibre.
Comme pour la calotte polaire du Groénland, différentes estimations du bilan de masse de
I’ Antarctique sont résumées sur la figure[T.13]
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FI1G. 1.15 — Syntheése des différentes estimations de la variation de masse de la calotte polaire Antarc-
tique réalisées par différentes équipes, sur différentes périodes et utilisant différentes techniques. Source
(Cazenave et Llovel| |2010))

Récemment une estimation du bilan de masse des glaces de 1’ Antarctique et du Groénland
a été réalisée par (Rignot ef al., 2011). Les résultats de cette étude montrent qu’en 2006 la perte
de masse totale a été de 475 £ 158 Gt/an contribuant pour 1.3 mm/an a la hausse du niveau
de la mer global avec un accélération de plus de 36 Gt/an?. Les auteurs soutiennent aussi la
theése que cette accélération pourrait bien €tre soutenable dans les conditions de réchauffement
actuelles.

LES GLACIERS DE MONTAGNES

Comme le rappelle la table [I.T]les glaciers de montagne représentent une faible part de la
glace stockée, pourtant leur évolution est rapide et leur fonte représente une contribution im-
portante de la cryosphere a la hausse récente du niveau de la mer. La mesure des variations
de masse de ces glaciers est délicate. En effet le stock total est tres éparpillé dans de nom-
breux petits glaciers qui sont souvent difficiles d’acces. Si le développement des techniques de
télédétection au cours des dernicres années permettra certainement de réduire ces probleémes,
la base de données historique est encore largement dominée par des mesures in-situ tradition-
nelles. Les différentes analyses menées sont en général basées sur des méthodes d’estimation
et d’extrapolation de 1’effet global différentes, appliquées sur des jeu de données tres proches.
Si les études présentent des résultats différents, elles montrent que ces glaciers ont tendance a
régresser en moyenne globale sous 1’effet du réchauffement climatique. Le rapport de 1TTPCC|
de 2007 estime leur contribution au niveau de la mer a 0.5 mm/an sur 1960-2009 et 0.77 mm/an
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sur la période plus récente 1993-2003 (Bindoff et al., 2007). L’estimation de 1’évolution dans le
temps du changement de masse des glaciers est présentée en figure[I.16 Cette courbe publi¢e
dans le rapport de ITTPCC|en 2007 montre une accélération de la fonte sur la derniere partie de
la période. Concernant la contribution au niveau de la mer, en 2008 celle-ci était estimée a 1.1
mm/an.
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FIG. 1.16 — Série temporelle de la variation de masse des glaciers de montagnes. D’apres (Bindoff et al.|
2007))

Si les incertitudes restent grandes, il ne fait plus de doute que ces glaciers fondent de plus
en plus vite depuis 1970 environ, période ot ils étaient certainement a 1I’équilibre.

Récemment, une étude incorporant des mesures de gravimétrie réalisées par la mission
GRACE sur les glaciers du Sud de I’Alaska a abouti a une réévaluation a la hausse de 1.4
mm/an sur la période 2000-2005 de la contribution des glaciers (Cogley, [2009). Il semble que
la différence provienne d’une meilleure prise en compte des glaciers a terminaison marine (qui
se jettent dans la mer). Parallelement une étude utilisant la modélisation des variations de masse
en fonction de la température et des précipitations issues de réanalyses a montré que la perte de
masse des glaciers périphériques du Groénland et de 1’ Antarctique avait été sous-estimée par
les études précédentes. Si ces deux résultats ne peuvent €tre directement agrégés pour produire
une nouvelle estimation globale, ils soulignent toutefois que la contribution des petits glaciers
au niveau de la mer est encore probablement sous-estimée. En étudiant le ratio de surface
d’accumulation, c’est-a-dire la fraction de la surface d’un glacier située au-dessus de 1’altitude
de la ligne d’équilibre pour laquelle les précipitations compensent les pertes, Bahr et al.| (2009)
trouvent un chiffre de 44% sur la période 1997-2006. Or ils estiment que ce ration devrait &tre
de 57% pour que les glaciers soient dans une situation d’équilibre. Ils suggérent donc que pour
parvenir a un état d’équilibre sous les conditions climatiques actuelles, I’ajustement de la masse
des glaciers représentera une perte de masse équivalente a 184 + 33 mm de hausse globale.

HYDROSPHERE CONTINENTALE

L’hydrosphere regroupe les différents réservoirs d’eau liquide a la surface de la Terre, a 1’ex-
ception des mers et océans. Le réservoir hydrologique regroupe donc les eaux de surface (lacs,
rivieres et réservoirs artificiels), les eaux de subsurface (humidité des couches superficielles et
aquiferes plus profonds) auxquelles il faut ajouter la couverture neigeuse habituellement clas-
sée dans cette catégorie. Cette classification recouvre donc une grande variété : grands lacs,
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zones marécageuses, nappes phréatiques, permafrost. .. Les variations des stocks d’eau conti-
nentale sont forcées a la fois par le climat (une anomalie froide et humide entraine un stockage
d’eau plus important) et par I’intervention de I’homme sur le cycle de I’eau (pompage d’eau
depuis les réservoirs souterrains) et sur I’état des sols (retenues d’eau, urbanisation).

Plusieurs techniques permettent d’estimer les variations de ces stocks d’eau continentale.
Historiquement le niveau de certains lacs et rivieres est suivi par des relevés in-situ, mais cer-
taines régions sont mal échantillonnées pour a cause de difficultés géographiques, économiques
ou politiques. Par exemple pres de 20% de la décharge dans I’Océan Arctique n’est pas mesu-
rée et plus des deux-tiers des stations de mesures ont disparu dans 1’ Arctique nord-américain
et sibérien entre 1986 et 1999. Du fait de leur rareté et de leur distribution inégale, les données
in-situ présentent un intérét limité pour I’estimation des variations globales des stocks d’eau
continentale, elles sont en revanche indispensables a la validation des techniques spatiales ou
des modeles. Certaines missions spatiales permettent d’estimer ces stocks d’eau, en particulier
la gravimétrie avec Gravity Recovery and Climate Experiment (GRACE) et I’altimétrie. Les
variations temporelles du champ de gravité mesurées par[GRACE]sur les continents sont en ef-
fet directement reliées aux redistributions de masse. Aux échelles de temps variant de quelques
jours a quelques années, cette redistribution de masse est essentiellement due aux enveloppes
fluides. L’ altimétrie dont le principe de fonctionnement est présenté a la section|[I.3.4]sur océan
est aussi utilisée sur les grands lacs et rivieres. Bien que le traitement des données soit plus
complexe car les données sont polluées par la végétation et par la topographie environnante,
I’altimétrie permet de suivre 1’évolution des grandes étendues d’eau continentale et des séries
d’élévation sont disponibles pour certains lacs et rivieres sur plus de vingt ans. Enfin les mo-
deles numériques sont largement utilisés.
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FI1G. 1.17 — Séries temporelles du niveau moyen de la mer altimétrique corrigé de I’expansion thermique
(en rouge) et du stock d’eau continentale des 33 plus grands bassins fluviaux (en vert). Les deux séries
sont corrigées de la tendance moyenne et des signaux saisonniers. Source ((Llovel et al.||2010))

S’il subsiste de grandes incertitudes sur les tendances a long terme des variations des stocks
d’eau continentale et de leur effet sur le niveau de la mer, plusieurs études ont démontré que
des variations annuelles a inter-annuelles du niveau moyen de la mer peuvent étre expliquées
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par la variation des stocks d’eau continentale. Ainsi/Chen ef al.|(2005) ont comparé les données
altimétriques corrigées du signal stérique avec les stocks d’eau hors océan (vapeur d’eau atmo-
sphérique et eau continentale) établissant que pour le signal annuel, la variation du stock d’eau
continentale explique 1’amplitude du cycle annuel du niveau de la mer. [Llovel et al|(2010)
quant a eux ont estimé les variations des stocks d’eau a partir de données [GRACE] sur les 33
plus grands bassins fluviaux. Les résultats de cette étude sont représentés sur la figure et
montrent qu’une partie de la variabilité inter-annuelle du niveau de la mer peut étre expliquée
par la variabilité inter-annuelle des stocks d’eau continentale.

1.2.3 BILAN DE LA HAUSSE DU NIVEAU DE LA MER GLOBAL

Les variations du niveau de la mer sont gouvernées par 1’équation [I.I} On a vu dans les
parties précédentes que 1’on dispose de moyens pour estimer de maniére indépendante les dif-
férents termes de cette équation. Se pose alors la question de savoir si 1’équation est vérifiée ou
non, c’est a dire si la somme des contributions, chacune étant évaluée de maniere indépendante,
correspond a la hausse totale observée par I’altimétrie.
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FIG. 1.18 — Evaluation des différentes contributions a la hausse globale du niveau de la mer sur les
périodes 1961-2003 (en bleu) et 1993-2003 (en marron). Source @AR4 (Bindoff et al} 2007)

En 2007, le rapport de 1TTPCC| publiait le bilan de la hausse du niveau de la mer présenté en
figure [I.T8] Sur la longue période 1961-2003, il subsiste une différence de prés de 0.5 mm/an
mais les incertitudes sont grandes pour ces données historiques. Une étude plus récente (Do-
mingues et al., [2008) parvient sur la méme période a une cloture du bilan : la somme de la
contribution stérique (0.7 & 0.5 mm/an) et de la masse (0.8 + 0.5 mm/an) correspond a la
tendance déduite des données marégraphiques (1.6 £+ 0.2 mm/an). Sur la période plus courte
1993-2003 pour laquelle I’altimétrie spatiale est disponible, on observe un meilleur accord.

Les différents termes de ce bilan sont régulierement mis a jour par différentes équipes.
Cazenave et Llovel (2010) ont ainsi publié un bilan mis a jour sur les périodes 1993-2009 et
2003-2009. Sur I’ensemble de la période altimétrique 1993-2009, la hausse observée s’éleve
a 3.3 = 0.4 mm/an, cette hausse est expliquée a hauteur de 1.1 4+ 0.1 mm/an par I’expansion
stérique et 1.8 £ 0.25 mm/an par I’apport de masse a ’océan estimé par bilan de masse des
glaciers. Sur la période 2003-2009, en utilisant des données [GRACE] et Argo, la hausse obser-
vée par I’altimétrie est de 2.7 &+ 0.4 mm/an qui se répartit en 0.62 + 0.4 mm/an de contribution
stérique et 1.8 £ 0.34 mm/an de contribution de masse de 1’océan.

Sur la plus longue période 1961-2008, |Church et al.|(2011b) estiment les différentes contri-
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FI1G. 1.19 — Gauche : Séries temporelles du niveau de le mer observé (marégraphie et altimétrie en noir)
et des différentes composantes. Droite : Séries temporelles du niveau de la mer observé (en noir) et de
la somme des composantes (en rouge). D’apres (Church et al.} 201 1b).

butions a la hausse du niveau de la mer et les comparent a la hausse totale observée par les
données marégraphiques et altimétriques. Ils concluent que depuis 1972, le budget est clos, la
hausse observée de 1.84+0.2 mm/an (ou 2.140.2 mm/an si I’on inclut les données altimétriques
sur la fin de la période) est égale a la somme des composantes dont la tendance vaut 1.8 + 0.4
mm/an. Les estimations utilisées pour établir ce bilan sont représentées en figure [I.19]

D’autres études se sont concentrées sur une période encore plus récente et plus courte
2005-2010. Sur cette période, le programme Argo a atteint une couverture globale homogene
permettant une estimation précise de la contribution stérique et les données de la mission gra-
vimétrique [GRACE] donnent directement acces aux variations de masse de ’océan. Ainsi sur
la période s’étendant de Janvier 2005 a Septembre 2010, |[Leuliette et Miller| (2009) estiment la
hausse observée par I’altimétrie a 1.5 £ 0.9 mm/an, une valeur bien expliquée par la somme de
la composante stérique (0.5 + 0.5 mm/an) et de la composante de masse (1.1 4= 0.6 mm/an) qui
s’éleve a 1.6 £ 0.6 mm/an. Au dela de la tendance sur I’ensemble de la période, dont I’incer-
titude augmente avec la réduction de la période d’étude, les auteurs notent un bon accord des
variabilités. Il faut toutefois noter que cette étude n’est pas véritablement globale : en se limi-
tant aux seules régions ou les trois techniques (altimétrie, Argo et sont disponibles
les régions cdtieres ainsi que les hautes latitudes en sont exclues. Il subsiste une incertitude
importante sur le traitement des données du satellite GRACE] En effet ces données doivent étre
corrigées du rebond post-glaciaire correspondant a la réponse des enveloppes terrestres aux
modifications du chargement de surface depuis la derniere glaciation. Plusieurs modeles sont
disponibles (Paulson et al.l, 2007, [Peltier, 2004) avec un impact sur la tendance globale de la
composante de masse variant entre 1 et 2 mm/an, une différence du méme ordre de grandeur
que les signaux a comparer.

En comparant les bilans établis sur les différentes périodes on remarque que la part de
I’expansion stérique dans le bilan a tendance a diminuer au cours du temps. En effet la hausse
stérique explique pres de la moitié de la tendance observée sur 1961-2003 mais seulement
environ un tiers sur la période 1993-2009. Ce type de comportement est analysé par (Church
et al,[2011D) et visible en figure [I.19 sur la fin de la période. En se focalisant sur la période
altimétrique, |Cazenave et Llovel| (2010) arrivent a 1a méme conclusion a partir de 1’analyse de
la figure [I.20] Sur la fin de la période la hausse stérique, représentée par les courbes bleues,
semble atteindre un plateau sans que la courbe altimétrique ne montre le méme comportement.
Mécaniquement la courbe rouge établie par différence entre les courbes noire et bleue et qui



1.2. Les mécanismes de la hausse du niveau de la mer

représente la variation de masse de 1’océan présente alors une augmentation plus forte. Une
telle analyse est également soutenue par les observations indiquant que certaines parties du
Groénland connaissent une perte de masse en accélération. Il est donc possible que dans les
années a venir, le terme de masse de I’océan deviennent encore plus largement dominant devant
le terme stérique dans le bilan de la hausse du niveau de la mer.
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FI1G. 1.20 — Séries temporelles du niveau de la mer altimétrique (en noir) et thermostérique (en bleu).
Les lignes continues correspondent aux données de ([shii et Kimoto, [2009) et les lignes pointillées aux
données de ([Levitus et al} [2009). La composante de masse en rouge est déduite par différence. Source
(Cazenave et Llovel, [2010)
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1.3. Les moyens de mesure pour la période actuelle

1.3 LES MOYENS DE MESURE POUR LA PERIODE ACTUELLE

Dans la partie précédente un résumé de I’état des connaissances sur 1’évolution du niveau
moyen global et régional de la mer a été présenté. En fonction de 1’époque étudiée, différentes
techniques de mesure sont utilisées pour déterminer les variations du niveau de la mer. Pour la
période contemporaine, c’est-a-dire les deux dernieres décennies deux instruments principaux
sont utilisés : la marégraphie et I’altimétrie spatiale. La mesure directe du niveau de la mer est
complétée par les relevés hydrogaphiques a partir desquels la composante stérique peut étre
estimée, et pour la fin de la période par les données du satellite gravimétrique [GRACE] qui
fournissent un moyen d’estimer les variations de la masse de I’océan. L objet de cette partie est
de présenter brievement ces différentes techniques.

1.3.1 LES DONNEES MAREGRAPHIQUES
PRINCIPE DE MESURE

Historiquement, le premier instrument dédié¢ a la mesure du niveau de la mer est le ma-
régraphe. Comme leur nom 1’indique ces dispositifs étaient initialement dédiés a 1’étude des
marées. Le principe général de fonctionnement d’un marégraphe est illustré en figure Un
dispositif de mesure (un flotteur sur la figure) est relié a I’océan, soit directement soit via un
puit de tranquilisation permettant de filtrer les hautes fréquences du signal. Le flotteur est relié
a un enregistreur et I’ensemble du dispositif est précisément repéré par rapport a une référence
fixe a proximité. Cette référence fixe I’origine du repere dans lequel les mesures sont réalisées.
Pour certaines stations, le dispositif est complété par des systemes de positionnement (Global
Positionning System (GPS)), Doppler Orbitography and Radiopositioning Integrated by Satel-

lite (DORIS)) permettant de mesurer avec précision les déplacements de la référence au cours
du temps.

Schematic of a Tide Gauge Absolute

Measurement System Rod e Gravimeter

Receiver

Tide
Gauge @

| E—

mMSL.

F1G. 1.21 — Schéma de principe du fonctionnement d’un marégraphe. Source Sea Level Research Group,
Colorado University

Si le principe de fonctionnement est resté inchangé; les technologies ont heureusement
évolué. Initialement les marégraphes sont de simples échelles graduées fixées dans les ports ou
sur les jetées. Dépourvues de systeme d’enregistrement, un opérateur était alors chargé de lire a
heure fixe la hauteur de I’eau. Vers le milieu du dix-neuvieme si¢cle apparaissent les premiers
appareils automatiques. Un flotteur est alors relié par un systeme de poulie a un enregistreur, les
hauteurs d’eau sont reportées sur des rouleaux de papier. De nos jours les principes de mesure
ont évolué : enregistrement de la pression de fond, sondeurs acoustiques ou radar. Les stations
marégraphiques se sont aussi entierement automatisées et transmettent automatiquement des
données numériques aux centres de traitement.
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INTERETS ET INCONVENIENTS

Les données marégraphiques sont extrémement utiles pour la mesure de la hausse du niveau
de la mer. C’est tout d’abord une mesure directe de la quantité étudiée effectuée a 1’aide d’un
dispositif relativement simple. Certaines séries marégraphiques sont longues et permettent donc
d’étudier des signaux de tres basse fréquence. La plus longue série temporelle qui couvre la
période 1774-2000 est celle du marégraphe de Stockholm (Ekman), |1988)). Ce sont les longues
séries issues d’un certain nombre de marégraphes historiques qui permettent de reconstituer les
variations globales du niveau de la mer sur les 50 dernieres années. Deux estimations effectuées
a partir des données marégraphiques sont ainsi présentées en figure[.6]

En plus de cette dimension climatique les données marégraphiques sont utilisées pour ca-
librer les systemes d’altimétrie spatiale. Le site de Senetosa en Corse est ainsi utilisé par le
CNES pour la calibration des mesures des missions altimétriques. Des comparaisons similaires
sont réalisées de manicre globale en utilisant un réseau de plusieurs marégraphes. Elles per-
mettent de surveiller la dérive des systémes altimétriques. Un exemple de comparaison entre
les mesures d’une station marégraphique et de plusieurs systemes altimétriques est présenté en

figure[1.22]
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i SLA()2 Slope = -22.6 mmiyear [L.5.R. = 4.4] 1
0= ——  ESLA[TP) Slope = 4.08 mmiyear [L.S.AR. = 0.516] 1
[[ = SLA(EN) Slope = 6.26 mm/year [L.5.R. = 1.31] - 9
F Wo0211 Slope = 4.46 mmyyear [L.S.R. = 0.0277]
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FI1G. 1.22 — Séries temporelles de la hauteur de mer mesurées par une station marégraphique et par
différents altimetres a la position du marégraphe. Source [AVISO| In Situ global statistics |http://
WWw.aviso.oceanobs.com/en/calval/in-situ—-calibration—and-validation/
in-situ-global-statistics/index.html

Les marégraphes apportent donc des informations précieuses pour 1’étude du niveau de
la mer aux échelles climatiques. Deux limitations principales affectent toutefois les données
marégraphiques. La premiere résulte du principe méme de la mesure. En effet un marégraphe
mesure une hauteur de mer relative a un niveau de référence fixé a la cote. Si ce niveau de réfé-
rence change, le niveau de la mer mesuré est modifié sans que le « vrai » niveau de la mer n’ait
varié. Cela est sans importance si I’on s’intéresse aux variations relatives du niveau de la mer
par rapport a la cote. Dans le cas oli, comme lors de ce travail, on s’intéresse a des variations
absolues les données doivent étre corrigées des éventuels mouvements verticaux de la référence
du marégraphe. Certaines stations marégraphiques sont équipées de systéme de positionnement
(des balises [GPS) ou de localisation qui permettent un suivi précis des mouvements verticaux.
Mais ces balises restent rares et les données du [GPS| couvrent souvent des périodes courtes.
Pour toutes les autres stations, les mouvements verticaux de la crofite terrestre sont une source
importante d’incertitude. Différents phénomenes sont susceptibles de provoquer des mouve-


http://www.aviso.oceanobs.com/en/calval/in-situ-calibration-and-validation/in-situ-global-statistics/index.html
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ments verticaux de la crofite terrestre. Certains sont d’origine naturelle comme les mouvements
tectoniques ou les séismes, d’autres résultent de ’activité humain comme I’extraction depuis
des réservoirs souterrains (d’eau ou de pétrole par exemple). En 1’absence de mesures, ces
phénomenes sont difficiles a modéliser et donc a corriger.

Le rebond post-glaciaire est I'un de ces phénomenes susceptible de provoquer des mou-
vements verticaux de la crolte terrestre, avec des amplitudes parfois du méme ordre de gran-
deur que les signaux que I’on souhaite mesurer. Ce rebond est la conséquence de la fonte des
grandes calottes polaires présentes aux hautes latitudes depuis le dernier maximum glaciaire.
En réaction a la déglaciation et la fonte de ces masses de glace la Terre répond de maniere visco-
élastique a ces modifications du chargement de surface. Dans une simplification extréme de ce
phénomene, les régions qui étaient recouvertes d’une épaisse couche de glace disparue depuis
remontent, en réponse a ce mouvement le reste de la surface de la planéte s’ajuste. Connais-
sant I’historique de chargement en glace et les caractéristiques visco-élastiques des enveloppes
terrestres, on peut modéliser ce phénomene et corriger les données marégraphiques. Toutefois
les incertitudes sont grandes car les différents modeles donnent des résultats sensiblement dif-
férents. Par exemple les vitesses verticales déduites de trois modeles de rebond post-glaciaire
par (Peltier, 2004)) sont présentées en figure On constate qu’en fonction de 1’ historique de
chargement (ICE 3g ou 5g) et de la modélisation terrestre adoptée (VM2 ou VM4) les vitesses
obtenues sont tres différentes. De plus les plus grandes différences apparaissent aux hautes
latitudes ce qui dans le cadre de ce travail représente une difficulté supplémentaire.

0 90° 180" 270° 0

-50 -25 00 25 50 -5.0 -25 00 25 50 -50 -25 00 25 50

(a) ICE3G-VM2 (b) ICESG-VM?2 (c) ICESG-VM4

F1G. 1.23 — Carte des vitesses verticales de la croilte terrestre dues au rebond post-glaciaire d’apres les
données de (Peltier, | 2004|)

En plus des incertitudes liées au mouvements verticaux, I’utilisation des mesures marégra-
phiques pour I’estimation du niveau moyen global de la mer est limitée par 1’échantillonnage
réalisé par les stations. Les stations marégraphiques sont pour leur immense majorité des sta-
tions cotieres. De plus certaines cdtes comme la facade Atlantique européenne ou américaine
disposent de nombreuses séries longues quand les cotes africaines ou sud-américaines ne sont
équipées que de tres peu de stations dont les séries présentent souvent de larges trous. Pour des
raisons économiques et politiques plus I’on remonte dans le temps et plus 1’échantillonnage
du trait de cote global est biaisé vers I’hémispheére Nord et plus particulierement 1’ Atlantique
Nord. Des études ont toutefois montré que sur la période altimétrique, sur une période suffi-
samment longue, les tendances observées en moyenne globale par I’altimétrie et la marégraphie
sont cohérentes (e.g. Valladeau et al.|(2012))), avec toutefois une plus large variabilité pour les
données marégraphiques du fait d’un moyennage spatial moins important (Prandi ef al., [2009).

METHODE DE COMPARAISON A L’ ALTIMETRIE

Plusieurs approches peuvent étre adoptées afin de comparer 1’altimétrie et la marégraphie.
La plus simple consiste a extraire une série temporelle des grilles altimétriques, soit par in-
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terpolation a la position du marégraphe, soit par moyennage des données aux alentours de la
station. La série temporelle ainsi obtenue peut alors étre comparée a celle déduite des données
du marégraphe.

Au cours de ce travail une méthode de comparaison développée au sein de CLS
est utilisée apres adaptation. Cette méthode est décrite ici, illustrée par I’exemple
de la station Norvégienne Vardo située en mer de Barents par 70.3°N et 31.1°E.

|
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FIG. 1.24 — (a) Carte du coefficient de corrélation entre altimétrie et marégraphie a la station de Vardo
et (b) Séries temporelles marégraphique (en bleu) et altimétrique extraite au maximum de corrélation
(en rouge)

Tout d’abord la série marégraphique est extraite de la base de données et ’on y applique
éventuellement des corrections (correction du barometre inverse, du rebond post-glaciaire et
filtrage pour en retirer le signal de marée). Pour chaque station marégraphique, on sélectionne
ensuite les points de la grille altimétrique situés dans un rayon de 300 km autour de la posi-
tion de la station. Dans cette zone on calcule une carte des coefficients de corrélations entre
altimétrie et marégraphie. On obtient alors pour chaque station une carte similaire a celle de
la figure [[.24a] La série temporelle altimétrique est alors extraite des grilles a la position du
maximum de corrélation. Comme I’altimétrie mesure un niveau de la mer absolu et que la ma-
régraphie mesure un niveau relatif a la cote, la différence d’altitude entre la surface de référence
altimétrique et le zéro du marégraphe induit un biais entre les deux séries. Ce biais est estimé
puis corrigé pour obtenir les deux séries temporelles de la figure [1.24b] La comparaison entre
I’altimétrie et la marégraphie peut alors étre effectuée soit a 1’échelle globale (dans la limite
de I’échantillonnage spatial des marégraphes) en utilisant I’ensemble des paires de séries tem-
porelles pour le calcul des statistiques, soit station par station pour une vision plus locales des
phénomenes.

MESURES IN-SITU DE TEMPERATURE ET DE SALINITE

Dans les paragraphes précédents et notamment a la section[T.2.1](page[I3)) I'importance des
variations stériques du niveau de la mer a été mise en évidence. Ces effets dus aux changements
de température et de salinité de la colonne d’eau expliquent pres de la moitié de la hausse
observée du niveau de la mer global sur la période 1960-2000, ainsi qu’une large part des
différences régionales mesurées par I’altimétrie.

Pour estimer les variations stériques du niveau de la mer, il faut connaitre la densité de
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I’eau : une augmentation de la densité se traduit par une diminution du niveau de la mer et
inversement. A pression donnée, les variations de densité sont pilotées par les variations de
température et de salinité de 1’eau de mer. Pour estimer la hauteur stérique il faut donc connaitre
la distribution de la température et de la salinité, et ses variations.

INSTRUMENTS DE MESURE

Des mesures de température et de salinité sont réalisées dans 1I’océan de maniere régulicre
depuis les années 1950 environ. Elles sont d’abord effectuées par les navires empruntant les
routes marchandes puis par des missions océanographiques dédiées. Plusieurs types de sondes
mesurent des profils verticaux de température, les XBT (eXpendable BathyThermograph) sont
largement utilisés car leur mise en ceuvre est simple et ils peuvent étre lancés d’un bateau en
route. Ces sont des instruments a usage unique, une fois les données récoltées la sonde est per-
due. Les sondes CTD (Conductivity Temperature Depth) mesurent des profils de température
et de salinité mais leur mise en oeuvre depuis un navire est plus contraignante. En plus des
mesures réalisées depuis des navires, des capteurs de température et de salinité sont fixés a des
bouées ou a des mouillages. La couverture réalisée par ce type de donnée est limitée comme le

montre la figure[T.25a]

February 2012

e e e T

| |
(a)[WoD| 1999 (b) Argo 2012

F1G. 1.25 — Cartes de la distribution des données de température en 1999 du WOD et de la densité du
réseau Argo en février 2012 par boites de six degrés

Plusieurs programmes internationaux (WOCE] [CLIVAR]) lancés dans les années 1990 ont
contribué a la centralisation des données et a la construction d’un atlas mondial de température
et de salinité de 1’océan. On dispose donc maintenant de bases de données complétes dans
lesquelles les traitements appliqués aux données sont homogenes. La principale de ces bases
de données est la World Ocean Database dont la premiére version est publiée en 1994.
Ses données sont analysées pour produire les moyennes mensuelles, saisonnieres et annuelles
sur une grille réguliere du World Ocean Atlas (WOA)) (e.g.Conkwright ef al.|(2002))

La décennie 2000 a vu une amélioration importante de la quantité de mesures de tempéra-
ture et de salinité collectées avec le lancement du programme international Argo (Roemmich
et al.| [2009). L’ objectif de ce programme est de couvrir I’océan d’un réseau dense (3° x 3°)
de profils de subsurface. Pour atteindre cet objectif des profileurs autonomes dérivants ont été
déployés par les différents états membres du projet. Les flotteurs fonctionnent selon un cycle
de dix jours : depuis la surface le flotteur descend a une profondeur de 1000 metres ou il dé-
rive pendant 9 jours, il plonge ensuite a 2000 metres et effectue la prise de mesure lors de la
remontée vers la surface qui dure environ 6 heures. Une fois en surface le flotteur est loca-
lisé par une balise Argos, les données collectées sont transmises par satellite a un centre de
traitement et le cycle recommence. En février 2012, le réseau Argo comptait 3500 flotteurs
opérationnels remplissant ainsi les objectifs de couverture fixés. La carte[I.25b| présente la den-
sité de profileurs du réseau Argo (le nombre de profils par boite). Les données des profileurs du
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programme Argo ont été intégrées dans les bases de données du [WOD] et permettent un bien
meilleur échantillonnage de 1’océan mondial.

CALCUL DE LA HAUTEUR STERIQUE

Supposons connues la température et la salinité a différents niveaux de profondeur (ou de
pression) dans une colonne d’eau. Afin d’estimer la hauteur stérique (aussi appelée hauteur
dynamique) de cette colonne d’eau il faut d’abord estimer la densité a chaque niveau.

A un niveau de pression donné, la densité de la particule de fluide se déduit de 1’équation
d’état : p = p(T,S, P) ou p désigne la densité (utilisée pour la masse volumique en océano-
graphie). Pour I’eau de mer cette équation est non linéaire (Millero et Poisson, |1981). En effet
la densité s’exprime comme :

T,5,0
1- K(ST,P)
ou K (T, S, P) désigne le module moyen de compression :
K(T,S,P)=K(T,S,0)+ A(T,S) x P+ B(T,S) x P? (1.3)

ot K(T,5,0) = K,(T) + «(T)S + B(T)S%?, A(T,S) = Ay(T) +~v(T)S + apS*/? et
B(T,S) = B,(T) 4+ 6(T)S. Tandis que p(7T', S, 0) s’exprime comme :

p(T, 8,0) = pp(T) + w(T)S + v(T)S3/% + by S? (1.4)

Les fonction «, 3, 7, §, i et v sont toutes des fonctions non-linéaires de la température 71" et les
termes K, A,, By, et p, correspondent aux propriétés de I’eau pure et sont aussi des fonctions
non-linéaires de la température. La densité de ’eau dans les conditions de température et de
salinit€ mesurées est comparée a la densit€ qu’aurait ’eau a température (1, = 0°C) et
salinité (S,c; = 35 fixées et a la méme pression pour construire la déviation de densité :

Ap = p(T, S7 P) - p(Tref7 ST‘efv-P) (15)

Enfin la hauteur stérique est obtenue en intégrant la déviation de densité sur la verticale entre
deux niveaux :

22
Hg(z1,2) = / 2o 4 (1.6)

21 Pref
En général la variable d’intérét est la hauteur stérique de 1’ensemble de la colonne d’eau et on
integre donc entre la surface (z; = 0) et le fond ou au moins le dernier niveau pour lequel on
dispose de données (22 = 2zmaz), SOus I’hypothese qu’au dela de cette profondeur, 1’océan est
au repos et que la pression y est donc constante horizontalement.

La hauteur stérique représente donc la différence entre la hauteur qu’occupe une colonne
d’eau a T'(z) et S(z) et la hauteur de la méme colonne d’eau a T} et Sy.y.

LIMITATIONS

La limite principale des données hydrographiques in-situ pour 1’estimation de la hausse
stérique du niveau de la mer est leur échantillonnage. Si le développement du projet Argo a
amélioré la couverture de 1’océan, les données ne sont disponibles que depuis le début des
années 2000 avec un déploiement progressif des flotteurs. Plus 1’on remonte dans le temps
et plus I’échantillonnage diminue. Une distribution typique est présentée sur la figure [I.254]
L’ Atlantique Nord est bien échantillonné, et les principales routes maritimes le long desquelles
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des mesures existent sont apparentes, plus 1’on va vers I’Océan Austral et plus 1’échantillonnage
diminue. Les données antérieures au déploiement des flotteurs Argo sont donc affectées par un
fort biais hémisphérique. Et si la généralisation des données Argo a permis de réduire ce biais
en échantillonnant bien mieux 1’océan sud, certaines zones comme 1’océan Arctique restent mal
couvertes (en rouge sur la figure[T.25b).

De plus si les flotteurs Argo descendent jusqu’a 2000 metres, avant leur déploiement la
majorité des mesures ne concernent que les quelques premieres centaines de metres de I’océan.
En général une limite a 700 metres est adoptée. La profondeur moyenne de 1’océan étant de
3800 metres environ, on ne connait que la contribution d’une fine couche supérieure.

MESURE DU CHAMP DE MASSE : LA MISSION SPATIALE [GRACE

En 2002, le lancement de la mission spatiale Gravity Recovery and Climate Experiment
(GRACE) a permis de mesurer les variations spatio-temporelles du champ de gravité terrestre
avec une grande résolution spatiale et temporelle.

PRINCIPE DE MESURE

La mission est constituée de deux satellites lancés a une altitude de 485 km sur une méme
orbite polaire mais en poursuite séparés d’environ 220 km. Un systeme d’émission et de ré-
ception permet de mesurer avec précision la distance entre les deux satellites. La variation de
cette distance dépend de la variation de vitesse relative entre les deux satellites, elles méme
dépendant des gradients du champ de gravité. Les données du satellite [GRACE] sont traitées
par trois centres principaux : le Centre for Space Research (CSR) de I'université du Texas, le
Geoforschungszentrum en Allemagne et le Jet Propulsion Laboratory de 1a[NASA|
en Californie. Les solutions du champ de gravité [GRACE] sont en régle générale livrées sous
forme de coefficients d’harmoniques sphériques et different sensiblement entre les différents
groupes du fait des traitements différents appliqués aux données. Ce dispositif permet de me-
surer les variations du champ de gravité de la Terre avec une résolution spatiale de I’ordre de
400 km au sol et une résolution temporelle proche d’un mois.
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FIG. 1.26 — Evolution de la masse des océans estimées par différents groupes a partir des données

@ Source (Llovel, 2010)
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A ces échelles temporelles et spatiales, les variations du champ de gravité sont essentiel-
lement gouvernées par les redistributions de masse dans les enveloppes superficielles de la
planete. Cela permet donc d’estimer les variations de masse des différents réservoirs d’eau pré-
sents a la surface de la planete. Ainsi, comme on I’a mentionné précédemment, les données
sont d’un grand intérét pour I’estimation des variations de masse des calottes polaires
ainsi que des stocks d’eau continentaux. Ces données permettent aussi une estimation de la
masse d’eau océanique. Sur océan les variations de masse sont exprimées en millimetres de
hauteur d’eau. Par exemple, la figure tirée de (Llovel, [2010) présente les variations to-
tales de masse de 1’océan calculées par différents groupes d’apres les données de la mission
Au cours de ce travail ce sont les champs mensuels sur océan distribués par le JPL
et calculés par (Chambers|, [2006) et disponibles depuis http://grace. jpl.nasa.gov/
data/GRACEMONTHLYMASSGRIDSOCEAN/|qui ont été utilisés.

INCERTITUDES

Pour I’évaluation de la masse de I’océan, deux problémes affectant les données de la mis-
sion doivent étre mentionnés : la correction du rebond post-glaciaire et le phénomene
de « leakage ».

En effet pour pouvoir étre comparées a I’altimétrie les données doivent €tre cor-
rigées de la redistribution de masse a la surface de la planéte liée au rebond post-glaciaire (ou
[GIA). Comme pour la correction des données marégraphiques, on dispose de modeles permet-
tant d’effectuer ces corrections mais les incertitudes restent grandes. Deux principaux modeles
sont disponibles, celui de Peltier] (2004) revient a ajouter en moyenne globale une tendance de
1.95 mm/an aux données tandis que celui de (Paulson et al., 2007) fournit une valeur
plus faible d’environ 1 mm/an. Les données utilisées dans ce travail sont corrigées du Glacial
Isostatic Adjustment en utilisant le modele de [Paulson ef al.| (2007).

Le deuxieme effet est 1i€ au filtrage spatial réalisé par[GRACE] On I’a vu, la résolution au
sol est théoriquement de 400 km. Cela signifie en pratique que dans les grilles au degré géné-
rées, un pixel n’est pas indépendant de ses voisins. De plus les signaux continentaux sont en
général deux a trois fois plus grands que les signaux océaniques, par conséquent un pixel océa-
nique proche de la cote est potentiellement contaminé par le signal du continent, d’autant plus
que les amplitudes des signaux continentaux sont supérieures a celles des signaux océaniques.
Cela est particulierement sensible 1a ou les continents subissent d’importantes pertes de masse
comme au Groénland. Des techniques itératives permettant de réduire cet effet sont appliquées
aux grilles utilisées dans ce travail, toutefois, certaines comparaisons présentées plus tard dans
ce manuscrit suggerent que ces effets ne sont probablement pas complétement corrigés.

ALTIMETRIE SPATIALE

Pour la mesure du niveau de la mer le début des missions altimétriques dédiées a 1’océano-
graphie a permis d’accéder a un nouveau point de vue sur I’océan : une vision quasi-globale, a
haute résolution spatiale et temporelle. La continuité atteinte entre les différents satellites qui se
sont succédés permet maintenant d’avoir une série temporelle de pres de 20 ans ouvrant la porte
a I’étude de signaux de tres basse fréquence. Les données altimétriques constituant le coeur de
ce travail de these, différents points techniques seront abordés en détails dans la suite, 1’objet
de cette partie est de présenter succintement en quoi consiste la mesure du niveau de la mer par
altimétrie spatiale.


http://grace.jpl.nasa.gov/data/GRACEMONTHLYMASSGRIDSOCEAN/
http://grace.jpl.nasa.gov/data/GRACEMONTHLYMASSGRIDSOCEAN/
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ionosphére

troposphére

F1G. 1.27 — Schéma de principe d’un altimetre radar embarqué sur un satellite. Source

PRINCIPE GENERAL

La figure [I.27] présente un schéma de principe du fonctionnement d’un altimétre embarqué
a bord d’un satellite. Le satellite en orbite supporte un altimetre qui émet a haute fréquence
des pulses d’ondes électromagnétiques vers la surface de la Terre. Le rayonnement incident
interagit avec la surface et une partie est réfléchie vers le satellite. A la réception du signal
retour on déduit le temps qu’a mis 1’onde & parcourir deux fois la distance entre le satellite et
la surface. Connaissant la vitesse de propagation de I’onde, on en déduit la distance satellite—
surface, ou distance altimétrique (range en anglais) représentée en jaune-orangé sur la figure
[T:27] SiT’altitude du satellite au-dessus d’une surface de référence est connue (ici I’ellipsoide de
référence, une approximation de la surface terrestre) on en déduit la hauteur de mer (SSH) par
différence : SSH = Orbite — D, a un certains nombre de corrections prés qui sont décrites
par la suite. La répétition des mesures élémentaires le long de I’orbite du satellite permet de
réaliser une cartographie de la hauteur de mer le long de la projection de I’orbite sur la surface
terrestre appelée trace au sol.

Le principe de la mesure parait donc théoriquement relativement simple, en pratique les
choses sont, comme toujours, légerement plus complexes. L’ objet ici n’est pas de rentrer dans
les moindres de détails de la mesure mais de donner un apercu de sa complexité.

ORBITES

Avant tout il faut savoir ol est le satellite. Sans cette information impossible de localiser
une mesure, aussi précise soit-elle. C’est le role du calcul d’orbite que de restituer la position
du satellite a un instant donné. Pour obtenir une bonne précision sur la mesure de la SSH il faut
connaitre précisément la position du satellite, son altitude évidemment mais aussi sa latitude
et longitude afin de pouvoir répérer quel point de la surface est observé. Plusieurs systemes
sont embarqués sur la plateforme pour permettre une telle localisation : le systeme [DORIS]
embarqué par exemple a bord de la mission Jason-2 permet une localisation précise grace a
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(a) interaction onde/surface (b) forme d’onde théorique

F1G. 1.28 — (a) Schéma de !’interaction onde/surface et variation de la puissance recue et (b) forme

d’onde océanique théorique d’apres le modele de Brown. Source (Rosmorduc et al.| 2011).

un réseau de balises au sol, un récepteur ou un réflecteur Laser. Les mesures réalisées
par ces systemes sont injectées dans des modeles de calcul d’orbite qui prennent en compte
de nombreux autres parametres : frottements sur 1’atmosphere, consommation de carburant,
... Les solutions d’orbite calculées & partir des données collectées par ces systemes permettent
I’estimation de 1’altitude du satellite par rapport a I’ellipsoide avec une précision centimétrique.

FORMES D’ONDES

Plutdt qu’un point, une impulsion radar incidente illumine une tiche au sol. La géométrie
du probleme fait que la puissance réfléchie est étalée dans le temps. La forme de I’écho retour
est appelée forme d’onde. Pour une mesure dans une configuration océanique, le mécanisme de
réflexion de I’énergie est représentée en figure[I.28a] On voit que la forme d’onde est complexe.
Quand I’onde touche les points les plus hauts de la surface, la puissance re¢ue commence a
augmenter. Cette augmentation se poursuit au fur et a mesure qu’une plus grande surface est
illuminée, formant ainsi le front de montée. La puissance regue passe par un maximum avant de
décroitre lorsque 1’onde incidente n’illumine plus qu’une couronne a la surface. Sur cette forme,
ou placer le point a la surface ? quand on commence a recevoir de I’énergie ? au maximum de
puissance recue ?

Un modele analytique du retour attendu sur une surface océanique permet de
répondre a cette question. La forme d’onde théorique est représentée en figure [[.28b] Le temps
a mi-hauteur 7 est le parametre duquel on déduit le temps de retour de I’'impulsion et donc
la mesure du range. Laltimetre émet et recoit les impulsions a haute fréquence (de I’ordre du
kilohertz) et les formes d’ondes effectivement mesurées sont beaucoup plus bruitées, rendant
I’estimation des parameétres utiles délicate. Afin d’augmenter le rapport signal/bruit plusieurs
mesures ponctuelles sont moyennées augmentant ainsi la précision de la mesure.

CORRECTIONS

En théorie, en divisant la vitesse de propagation par ce temps de retour on obtient le range.
Mais le systeme est imparfait, et différents délais affectent le systeme. Pour tenir compte de
ces délais différentes corrections sont appliquées a la valeur du range. On peut distinguer trois
types de corrections.

CORRECTIONS INSTRUMENTALES

Ces corrections tiennent compte des effets des délais internes a I’instrument et d’éventuelles
dérives de celui-ci. Ce sont :
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— la correction Doppler qui permet de tenir compte du déplacement du satellite,

— la correction d’Ultra Stable Oscillator (USO)), une horloge interne qui peut dériver au
cours du temps,

— la calibration interne qui permet de tenir compte des temps de propagation du signal dans
I’instrument

CORRECTIONS D’ENVIRONNEMENT

L’onde ne se propage pas dans le vide et sont interaction avec I’environnement doit &tre
corrigée : traversée de I’atmosphere, réflexion a la surface de la mer. On distingue :

— la correction de troposphere seche corrige de 1’effet de la traversée de I’atmosphere sur
la vitesse de propagation de 1’onde,

— la correction de troposphéere humide corrige des effets de la présence de vapeur d’eau le
long du trajet de 1’onde,

— la correction ionosphérique corrige des effets de I’interaction de I’onde avec les électrons
de la haute atmosphere,

— le biais d’état de mer tient compte de la réflexion de I’onde sur la surface non-plane de
la mer.

CORRECTIONS GEOPHYSIQUES

Ces dernieres sont différentes cart elles consistent a retirer a la mesure un vrai signal phy-
sique de hauteur de mer que 1’on ne peut pas ou souhaite pas mesurer. La marée océanique en
est un exemple, c’est un véritable signal pour la hauteur de mer, aliasée par 1’échantillonnage
temporel des missions spatiales. Pour le calcul des courants géostrophiques, la hauteur due a la
marée est retirée aux mesures altimétriques. Sont ainsi corrigés les effets :

— de la marée océanique,

— de la marée terrestre, un mécanismes similaire a la marée océanique mais qui s’applique

sur la crofite terrestre,

— de la marée polaire induite par les mouvements de 1’axe de rotation de la Terre,

— de I’effet de charge qui est la déformation de la terre sous 1’effet de la charge induite par

les marées,

— du barometre inverse qui est I’effet statique de la pression atmosphérique sur la hauteur

de la mer,

— et de la correction atmosphérique dynamique (DAC) qui est la haute fréquence de la

réponse dynamique de la hauteur de mer aux forgages par la pression et le vent.

La hauteur de la mer s’exprime alors par SSH = Orbite — Dy — >, Correction,.

La SSH soit la hauteur de la mer au-dessus de I’ellipsoide de référence est alors détermi-
née. Comme illustré sur la figure [I.27] cette hauteur peut étre décomposée en deux termes, le
géoide et la hauteur dynamique. Le géoide représente la hauteur d’une surface équipotentielle
de gravité et dépend uniquement de la répartition des masses terrestres. En 1’absence de tout
mouvement la surface de la mer correspondrait au géoide. La hauteur dynamique correspond,
comme son nom 1’indique, a la partie dynamique de la hauteur de mer qui résulte des courants
océaniques. En effet dans 1’océan les gradients de pression (et donc de hauteur) sont reliés aux
courants par I’équilibre géostrophique. Pour I’étude de la variabilité du niveau de la mer, c’est
la partie dynamique qui nous intéresse, malheureusement on ne connait pas avec suffisamment
de précision le géoide et on ne peut donc pas le retirer directement a la SSH. Afin de contourner
ce probleme on a recours a la définition d’une surface moyenne océanique (Mean Sea Surface
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ou MSS) obtenue par moyennage des observations altimétriques sur une période de temps don-
née. On obtient I’anomalie de niveau de la mer (Ia SLA) en retirant la MSS aux mesures de
SSH: SLA = SSH — MSS. La SLA est la quantité privilégiée pour I’étude du niveau de la
mer. Finalement, elle s’exprime comme :

SLA = Orbite — Dy — Z Correction; — MSS (1.7)

QUELQUES CHIFFRES

Le premier altimeétre radar est embarqué des 1973 sur la station américaine Skylab, ses
mesures sont tres limitées mais il permet de mettre en évidence certaine caractéristiques du
géoide et surtout de valider le principe de la mesure. La premiére mission spatiale lancée avec
I’objectif d’étudier la topographie des océans et embarquant un altimetre radar est GEOS-3
lancée par la en 1975. Le satellite Seasat lancé lui aussi par la en 1978 fourni
les premieres données utilisables mais est victime d’une panne électrique trois mois seulement
apres son lancement. Toutefois Seasat a démontré la faisabilité d’un systeéme opérationnel de
surveillance de I’océan depuis I’espace. Les Etats-Unis continuent leurs efforts avec Geosat en
1985 tandis que I’Europe lance ERS-1 en 1991, un satellite dédié¢ a 1’observation de la Terre
qui embarque entre autre un altimetre radar.

mission date de lancement fin de mission | cycle (jours) latitude maximum
TOPEX/Poséidon 08/1992 01/2006 9.9156 66°
ERS-1 07/1991 03/2000 35 82°
GeoSat Follow-On 02/1998 10/2008 17 72°
ERS-2 04/1995 07/2011 35 82°
Jason-1 12/2001 on-going 9.9156 66°
Envisat 03/2002 05/2012 35 82°
Jason-2 06/2008 on-going 9.9156 66°

TAB. 1.2 — Date de lancement, date de fin de mission, répétitivité et latitude maximale observée pour
les missions altimétriques utilisées lors de cette étude

La mission franco-américaine TOPEX/Poséidon est la premiere a étre exclusivement dé-
diée a la surveillance globale et précise de 1’océan avec de fortes contraintes en termes de
précision et de stabilité. Lancée en Aoiit 1992, 1a mission couvre toutes les latitudes entre 66°N
et 66°S avec une répétitivité de 10 jours environ. Cette mission initialement prévue pour durer
5 ans a fourni des données jusqu’en Octobre 2005 et a largement modifié notre connaissance
de I'océan. Pendant le temps de vol de TOPEX/Poséidon, d’autres altimetres on été lancés :
ERS-2 en 1995, GeoSat Follow-On en 1998, Jason-1 en 2001, Envisat en 2002 et Jason-2 en
2008. Avec des missions telles que ERS-2 et Envisat, volant sur une orbite différente de TO-
PEX/Poséidon la couverture de 1’océan s’est largement améliorée permettant des cartographies
plus précises de la topographie de 1’océan.

En plus de la couverture quasi-globale atteinte avec la mission TOPEX/Poséidon, la cou-
verure temporelle est assurée avec les missions Jason-1 et Jason-2. Ces deux missions sont les
successeurs de TOPEX/Poséidon et assurent la continuité du systéme d’observation. Avec pres
de 20 années de données disponibles I’altimétrie permet maintenant d’étudier la variabilité de
basse fréquence et de suivre avec précision 1’évolution actuelle du niveau moyen de la mer
présentée au début de ce chapitre en figure [I.7]

Dans le cadre de cette these, le début de la période altimétrique correspond au premieres
données collectées par TOPEX/Poséidon. Celles-ci sont suffisamment précises pour 1’étude

1il s’agit de 1a fin de mission officielle, toute la période de vol des missions n’est pas utilisée
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du niveau de la mer aux échelles de qui nous intéressent. Les données de plusieurs missions
ont été utilisées : TOPEX/Poséidon, Jason-1, Jason-2 fournissent une série temporelle stable
permettant de calculer des tendances a long terme. Les missions ERS-1, GeoSat Follow-On,
ERS-2 et Envisat sont utilisés pour étendre la couverture aux hautes latitudes et permettre en
pratique I’observation de I’Océan Arctique. Toutes les missions utilisées au cours de cette these
repassent au-dessus d’un point de mesure au bout d’une durée fixée par le choix de 1I’orbite,
elles sont dites répétitives. Ce temps de retour est appelé cycle, un cycle est divisée en orbites
correspondant a un tour de la Terre (d’un point de latitude maximum au suivant), orbites elles-
mémes constituées de deux traces. Les caractéristiques de répétitivité, de couverture spatiale et
de couverture temporelle des missions utilisées dans ce travail de these sont résumées dans le
tableau .2l

La mission CryoSat-2 de I’ Agence Spatiale Européenne lancée le 8 Avril 2010 est dédiée
a I’étude de la cryosphere. Comme elle embarque un altimetre, c’est également une mission
d’opportunité pour I’océanographie qui permet de mesurer la SSH jusqu’au trés hautes latitudes
(89.5°N). Elle n’est pas utilisée dans ce travail de these car les retraitements ont été entrepris
en 2010, les données n’étaient alors pas disponibles.
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1.4 L’OCEAN ARCTIQUE

Pour I’instant la problématique du niveau de la mer a été abordée d’un point de vue global.
Le sujet de cette these porte sur une région particuliere : I’Océan Arctique. L’ Arctique est la
région entourant le pdle Nord, elle est représentée sur la carte de la figure[T.29] Cette premiére
définition reste vaste et vague et doit étre précisée. Plusieurs frontieres peuvent étre adoptées

pour définir plus précisément I’ Arctique.
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FIG. 1.29 — Carte de I’Arctique. L’isotherme a 10 °C est représentée en rouge et la ligne de végétation
en vert. Les déroits mentionnés dans le texte sont annotés en rouge : détroit de Fram (FS), détroit de
Vilkitsky (VS) et détroit de Béring (BS)

Une définition courante repose sur 1’isotherme 10°C en juillet : 1’ Arctique regroupe alors
toutes les régions situées au nord de cette ligne pour lesquelles la température maximale n’ex-
cede pas 10°C. Cette frontiere est représentée par la ligne rouge sur la carte On constate
que cette frontiere inclut la mer de Bering qui correspond plut6t a I’océan Pacifique. Une autre
définition possible repose sur la ligne de végétation (en vert sur la carte [T.29) correspondant a
la limite au-dela de laquelle les arbres ne poussent plus et laissent la place a la toundra. Cette
limite est uniquement continentale et n’apporte pas d’information sur océan. Enfin la troisieme
frontiere possible est géométrique et correspond a la latitude du cercle polaire Arctique (66°33’
de latitude Nord) au nord de laquelle le soleil ne se couche pas lors du solstice d’été.
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1.4. L’Océan Arctique

Dans le cadre de cette these, c’est cette derniere définition qui est adoptée. Dans la suite,
le terme d’Océan Arctique désigne donc sauf mention contraire 1’océan situé entre les latitudes
66°N et 82°N.

Dans la suite de ce travail, des zones de 1’Océan Arctique seront souvent désignées par
leur nom. Il convient donc de décrire la géographie de la région, en s’appuyant sur la figure
Entre I’Islande, la Norvege et le Groénland se trouvent logiquement les mers d’Islande,
de Norvege et du Groénland qui sont regroupées sous le terme de mers Nordiques. Les mers
Nordiques communiquent avec I’ Arctique intérieur entre le Groénland et I’ archipel du Svalbard
par le détroit de Fram (noté FS). En progressant vers 1I’Est depuis la mer de Norvege, on trouve
d’abord la mer de Barents, séparée de la mer de Kara par I’1le de Novaia Zemlya (littéralement
Nouvelle Terre). Le détroit de Vilkitsky (noté VS) entre la péninsule de Taymyr et I’archipel de
Severnaya Zemlya (Terre du Nord) permet le passage vers la mer de Laptev, elle-méme sépa-
rée de la mer de Sibérie Orientale par les iles de la nouvelle Sibérie (Novosibirskiye Ostrova).
La mer des Tchouktches se situe au nord du détroit de Béring (noté BS) qui permet la com-
munication avec la mer de Béring et I’océan Pacifique. Elle est bordée a I’Est par la mer de
Beaufort qui borde les cotes de 1’Alaska et du Canada. Les étroits passages entre les iles de
I’archipel Arctique Canadien permettent de rejoindre a I’Ouest du Groénland la baie de Baffin.
Celle-ci est bordée au Sud par la mer du Labrador qui la relie a I’Océan Atlantique. Il faut aussi
mentionner la baie d’Hudson enserrée entre plusieurs provinces du Canada qui est en général
considérée comme faisant partie de I’Océan Arctique (mais qui ne I’est pas pour la définition
adoptée dans cette these).

UNE BREVE HISTOIRE DE L’EXPLORATION DE L’OCEAN ARCTIQUE

Jusqu’a la fin du dix-neuvieéme siecle, I’Océan Arctique était encore une partie du monde in-
connue. Au cours des seizieme et dix-septieme siecles, plusieurs expéditions maritimes avaient
été lancées vers I’ Arctique a la recherche d’un passage entre 1’ Atlantique et le Pacifique par le
Nord-Est ou Nord-Ouest, laissant le nom de leurs capitaine a différentes régions (baie de Baf-
fin, baie d’Hudson ou mer de Barents). Mais aucune de ces expéditions ne parvint a franchir
la barriere des glaces et les efforts furent progressivement réduits. Au dix-huitieme si¢cle des
explorateurs russes cartographierent la cote sibérienne et Vitus Bering (1981-1741) explora le
passage entre 1’ Asie et I’ Amérique du Nord connu aujourd’hui sous le nom de détroit de Bering.
Au début du dix-neuvieme siecle une nouvelle vague d’expéditions est lancée a la recherche
d’un passage au nord de I’Amérique du Nord, aucune ne réussit son voyage jusqu’au Paci-
fique mais elles rapporterent de nombreuses informations sur les iles et passages de I’archipel
Arctique Canadien.

La vision théorique de I’Océan Arctique qui prévalait a cette époque était celle d’une bar-
riere de glace entourant un océan libre de glace. Cette théorie était alors soutenue par plusieurs
scientifiques s’appuyant sur des arguments différents. Comme la glace de mer est peu salée,
Samuel Engel (1702-1784) pensait qu’elle ne pouvait se former qu’a partir d’eau douce, au-
dela d’une bande cotiere sous I’influence de 1’eau douce provenant des rivieres, il ne pouvait
donc pas y avoir de glace. Le géographe allemand Petermann (1822-1878) pensait que la cha-
leur contenue dans les eaux Atlantiques transportées vers le Nord par la dérive Nord-Atlantique
suffirait a faire fondre la glace.

A mesure que passent les années et les expéditions qui progressent dans I’Océan Arctique,
la zone susceptible d’étre libre de glace se rétrécit progressivement. En 1879, le navigateur De
Long (1844—1881) fait route dans le Pacifique vers le Nord et le détroit de Bering a la rencontre
d’une autre expédition explorant le passage Nord-Est depuis I’ Atlantique. Mais au moment ol
il Patteint, I’autre navire a déja franchi le détroit pour rejoindre le Pacifique. De Long tente
alors de rejoindre le pole Nord depuis le Pacifique. Son bateau est pris dans les glaces et est

39



Chapitre 1. Contexte et problématique

40

abandonné en 1881 sans avoir atteint son but. Trois ans plus tard des débris de 1’épave sont
retrouvés le long de la cote Sud-Ouest du Groénland, la glace doit donc étre en mouvement
et transportée rapidement depuis la Sibérie vers le passage entre le Groénland et 1’archipel du
Svalbard.
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FI1G. 1.30 — Carte représentant la trajectoire du Fram au cours de sa dérive. La salinité de surface est
représentée par les aplats de couleurs et les isothermes par des lignes pointillées. D’aprés

1902) reprs par (Radels 2072)

Cette découverte fournit a Fridtjof Nansen (1861-1930) une idée pour explorer I’intérieur
de I’Océan Arctique. Il fait construire le Fram, un bateau suffisamment robuste pour résister a
la pression de la glace et, en 1893 il se laisse prendre dans les glaces au niveau des iles de la
Nouvelle Sibérie. Trois ans plus tard, le Fram se libere de la glace au Nord de I’archipel du
Svalbard et rejoint la Norvege. La, I’équipage retrouve Nansen qui avait quitté le bateau avec
I’un de ses équipiers pour tenter de rejoindre le pole Nord en traineau. Le trajet suivi par le
Fram au cours de ces trois années est représenté en figure [I.30}

Les données recueillies au cours du voyage du Fram fournissent les toutes premieres infor-
mations sur I’intérieur de I’Océan Arctique : c’est un océan profond et entierement recouvert
de glace. Les relevés hydrographiques montrent des maximums de température positifs atteints
entre 150 et 250 metres de profondeur confirmant la théorie de Petermann. Mais cette couche
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(a) circulation générale (b) courants de surface

F1G. 1.31 — Schéma de principe de la place de I'Arctique dans la circulation thermohaline et des cou-

rants de surface dans le bassin. Source (McBean et al][2005)

d’eau relativement chaude est recouverte par une couche d’eau froide de faible salinité et donc
de faible densité extrémement stable qui isole la glace de la chaleur stockée en-dessous.

1.4.2 CIRCULATION OCEANIQUE : GENERALITES

L Arctique est une région particulieére pour la circulation océanique globale. Dans I’océan
Atlantique, la circulation thermohaline transporte en surface des eaux chaudes des tropiques
vers les hautes latitudes. La chaleur y est alors transférée vers I’atmosphere entrainant la densi-
fication des eaux. Dans les zones de convection profonde ces eaux denses plongent, alimentant
la branche profonde de la circulation thermohaline. Pour la circulation thermohaline, 1’ Arctique
est un puit de chaleur et une source d’eau douce. Le schéma présenté en figure[I.3Ta]représente
la circulation océanique a grande échelle de I’ Atlantique Nord et de I’ Arctique.

L’ Arctique est un bassin océanique méditerranéelﬂ relativement fermé. Les échanges avec
I’ Atlantique et le Pacifique ne peuvent se faire que par d’étroits passages. Le plus large de
ces passages est le détroit de Fram qui sépare le Groénland de 1’archipel Svalbard profond de
2600 metres. Par ce détroit transite la plus grande part de I’eau Atlantique qui pénetre dans
le bassin Arctique (=~ 10Sv (Fahrbach ez al}, [2001)). Une plus faible part de cette eau entre
dans I’ Arctique par la mer de Barents au Nord de la Norvege ou la profondeur n’excede pas
500 metres (= 3Sv (Maslowski et all 2004)). Les eaux Atlantiques circulent dans le sens
cyclonique en s’enfongant progressivement du fait de leur densité. L’ Arctique est aussi alimenté
par le Pacifique via le détroit de Bering (~ 0.8Sv [1990)). Ces eaux Pacifiques peu
salées s’écoulent le long des cotes Canadiennes et ressortent de 1’ Arctique principalement par
I’archipel Arctique Canadien. L’Océan Arctique est aussi alimenté en eau douce par plusieurs
grands fleuves.

Concernant le systéme de courants de surface, la figure [I.3Tb|illustre deux circulations ca-
ractéristiques, le gyre de Beaufort et la dérive transpolaire. En mer de Beaufort au large du
Canada, le systeme de vent force une circulation anticyclonique, le gyre de Beaufort, qui accu-
mule de I’eau relativement douce en son centre. Périodiquement, la circulation atmosphérique

'Ce terme est ici & prendre dans son sens premier : « au milieu de terres », il ne fait pas référence a la mer
Méditerranée
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s’affaiblit et de grandes quantités d’eau douce sont exportées vers 1’ Atlantique Nord. La dérive
transpolaire désigne le courant qui traverse le bassin entre la mer de Sibérie Orientale et le dé-
troit de Fram. Cette dérive transporte la glace formée dans la partie orientale de 1’ Arctique vers
I’ Atlantique Nord.

UNE REGION SENSIBLE AU CHANGEMENT CLIMATIQUE

En 2007, le rapport de I'IPCC compilait les prévisions de température issues de plusieurs
modeles de circulation générale forcés par différents scénarii d’émission. Les cartes publiées
dans ce rapport sont représentées en figure [1.32] Pour toutes les périodes et tous les scenarii,
I’ Arctique semble devoir se réchauffer plus que la moyenne globale. Ce phénomene appelé
amplification Arctique est aussi visible dans les observations, par exemple dans les tendances de
la température annuelle présentées en figure [I.33]et calculées a partir des données GISSTEMP

(Hansen et al.l 2010) de la[NASA]

B1.2011-2030

FIG. 1.32 — Projections de température moyenne de surface de I’atmosphére sous les scénarios d’émis-
sions Bl, AIB, B2 et pour trois périodes. Source 2007

Une telle amplification dans I’ Arctique s’explique par la présence de glace et de neige qui
permet I’existence d’une rétroaction glace/albédo positive. Avec la hausse de la température, la
glace fond et des surfaces claires et hautement réfléchissante (fort albédo) laissent la place a des
surfaces plus sombres qui absorbent plus de rayonnement incident (faible albédo). L’énergie
supplémentaire ainsi emmagasinée contribue a élever la température et ainsi de suite. Si le
principe directeur peut ainsi €tre facilement décrit, les processus a 1’ceuvre sont en réalité plus
complexes (Serreze et Barry, [2011).

La température de 1’air n’est pas la seule variable climatique qui connait des changements
rapides dans I’ Arctique, une diminution de la couverture neigeuse et une augmentation de la
température du permafrost sont également observées. Les modifications environnementales af-
fectent aussi les écosystemes : la ligne de végétation remonte vers le Nord et la tundra est
remplacée par d’autres types de végétation dans certaines régions (Elmendorf er al.,2012).

Mais la modification la plus visible, certainement la plus étudiée et la plus commentée est la
fonte de la banquise (e.g. [Stroeve ef al.|(2012)). L’extension de la glace de mer est surveillée par
satellite depuis 1979 et montre une réduction pour toutes les saisons, la plus grande réduction
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Annual D-N

F1G. 1.33 — Tendances des moyennes annuelles de température de surface de I’atmosphere sur la période
1960-2009 estimées a partir des données GISSTEMP. Source (Serreze et Barry| [2011)

étant atteinte en Septembre a la fin de la période de fonte (—12 % par décade). La figure[1.34]
montre la série temporelle de 1’extension de la banquise en Septembre.
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F1G. 1.34 — Série temporelle de I’aire englacée en Septembre. Source

Le record d’extension minimale est atteint en 2007 avec 4.17 millions de km? et les cing
extensions minimales ont été atteintes au cours des mois de Septembre des cinq derniéres an-
nées. Le National Snow and Ice Data Center fournit deux fois par mois un bulletin de
I’état de la glace de mer dans I’ Arctique, en juillet 2012, I’extension de la glace de mer était 1é-
gerement supérieure a celle de I’année précédente, mais inférieure a celle de Juillet 2007, apres
avoir établi un record a la baisse pour le mois de Juin. Les dernieres données disponibles au
moment d’écrire ce manuscrit indiquent que le record a été battu cette année avec une extension
de 3.41 millions de km? atteinte le 16 Septembre 2012.

La tendance a la diminution pourrait méme s’accélérer, ainsi|Stroeve ef al.|(2012) calculent
des tendances de —0.032 et —0.154 millions de km? pour I’ aire englacée en Septembre pour les
périodes 1979-1996 et 1996-2007 respectivement. La réduction dramatique de 1’aire couverte
par la glace s’accompagne d’une réduction de I’age et de 1’épaisseur de la glace. La banquise
devient donc encore plus sensible a des épisodes chauds, tandis que le réchauffement observé
rend de moins en moins probable un épisode froid qui permettrait sa régénération.
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Du point de vue du niveau de la mer plusieurs facteurs sont susceptibles d’avoir une
influence plus ou moins directe. Ainsi des études ont montré que les eaux Atlantiques
(Beszczynska-Moller et al., [2012) comme Pacifiques (Woodgate er al.l [2010) entrant en Arc-
tique se réchauffent, ainsi que les eaux superficielles du bassin (Steele et al.,|2008)). Les études
récentes montrent que les glaciers entourant 1’ Arctique fondent en Scandinavie (Nesje ef al.,
2008)), au Svalbard (Haeberli et al., 2005) et en Alaska (Molnia, 2007). Comme mentionné
précédemment, la perte de masse de la calotte de glace du Groénland semble aussi s’accélérer
(voir la partie[1.2.2). La fonte des glaciers comme celle de la banquise représentent un apport
d’eau douce a I’océan. On observe d’ailleurs des modifications du contenu en eau douce dans
le bassin (Morison et al.,|2012)). Toutes ces modifications, via des effets stériques devraient étre
intégrées dans la variabilité du niveau de la mer.
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1.5. Les variations récentes du niveau de la mer dans la région Arctique

LES VARIATIONS RECENTES DU NIVEAU DE LA MER
DANS LA REGION ARCTIQUE

L’évolution de plusieurs variables, présentée dans la partie précédente, montre que I’ Arc-
tique est une région qui connait des changements importants de son climat. Plusieurs de ces
changements comme la hausse de la température, la fonte des glaciers ou le modification du
contenu en eau douce peuvent impacter le niveau de la mer. Mais que sait-on des variations du
niveau de la mer dans 1’Océan Arctique ?

REVUE DE LA LITTERATURE

Malgré I’intérét du niveau de la mer comme variable intégrant différentes contributions cli-
matiques, il y a relativement peu d’études consacrées a I’Océan Arctique. Cela s’explique par
le peu de données dont on dispose. Il est difficile de maintenir des installations telles que des
stations marégraphiques dans des endroits aussi isolés. Et méme quand des données existent,
encore faut-il que celles-ci soit publiées, un certain nombre de données dans des ports de 1’ Arc-
tique Russe étant considérées comme stratégiques.

ANTICYCLONIC ATMOSPHERIC CIRCULATION
WINTER

1. Low sea level along the coastlines

2. Upwedling of Aflartic waters and their penetration on the shelf
3. Low river runafi

4. Weak vertical water stratification

5. Increase of heat exchange batwean atmosphare and ocean

CYCLOMNIC ATMOSPHERIC CIRCULATION
H,.m SUMMER

o e

-~ ~

1. High sea level along the coastiines

2. Downwelling of Alantic waters and their removal from the shelf
3, High river runot

4. Strong vertical water stratification

5. Low heat exchange between atmosphere and ocean

FI1G. 1.35 — Représentation schématique des masses d’eau et du niveau de la mer lors des régimes
cycloniques et anticycloniques. Source (Proshutinsky et Johnson, |1997)

Dans une étude publiée en 1997, Proshutinsky et Johnson| (1997) établissent a partir d’un
modele régional qu’il existe deux régimes de circulation forcée par le vent dans I’Océan Arc-
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tique. IIs identifient une alternance entre une circulation plutdt anticyclonique et une circulation
plutot cyclonique avec une période de 10 a 15 ans. Leur modele prévoit I’effet des changements
de ce régime sur le niveau de la mer : lors des phases anticycloniques, 1’eau est accumulée au
centre du bassin ou le niveau de la mer est haut tandis qu’il est bas a la c6te. La situation inverse
se produit lors des phases cycloniques. Les deux situations sont schématiquement représentées
en figure[1.35] Si les sorties du modele sont comparées a des données de dérive de glace, aucune
comparaison avec des mesures du niveau de la mer n’est effectuée.

En exploitant les données issues de stations marégraphiques le long des cotes de Russie
rassemblées par 1’Arctic and Antarctic Research Institute (AARI), Proshutinsky et al.| (2001)
publient une des premicres études sur la hausse du niveau de la mer dans I’Océan Arctique.
Dans cette étude, ils utilisent 12 séries temporelles marégraphiques et les sorties du modele
océanique régional déja utilisé par (Proshutinsky et Johnsonl,|1997) pour décrire la variabilité du
niveau de la mer et en rechercher les causes. Les auteurs séparent I’effet du vent, du barometre
inverse et les effets stériques. Ils concluent que les effets atmosphériques sont dominants devant
les effets stériques en mer de Kara et en mer de Laptev mais que les effets stériques sont les
plus importants en mer de Sibérie Orientale et en mer des Tchouktches. Méme si ce n’est pas
le cceur de I’étude, ils estiment la hausse du niveau de la mer & 1.8 mm/an sur la période 1950-
1990. La hausse semblant s’accélérer sur la derniere partie de la période avec une tendance de
5.8 mm/an sur 1970-1990. Mais les données marégraphiques ne sont pas corrigées du rebond
post-glaciaire et les tendances calculées doivent donc étre considérées avec précaution. Les
auteurs soulignent aussi que le faible nombre de données disponibles représente une limitation
importante.

En utilisant 44 stations marégraphiques sur la période 1950-1990 provenant de la méme
base de données de 1JAARI] Pavlov (2001)) étudie la variabilité saisonniere et inter-annuelle
du niveau de la mer. Les résultats obtenus sont similaires a ceux de |[Proshutinsky et al.| (2001)
en termes de varibilité inter-annuelle observée. Il I’attribue plutot a des effets stériques liés a
des modifications de la circulation océanique en remarquant que les corrélations avec 1’ North
Atlantic Oscillation sont faibles. Concernant le cycle annuel, Pavlov| (2001) remarque
que de nombreuses stations marégraphiques sont situées dans des estuaires et sont fortement
influencées par les variations de débit des rivieres notamment en Sibérie.

En Janvier 2003, 1JAARI| publie de nouvelles données marégraphiques disponibles via le
Permanent Service for Mean Sea Level (PSMSL). Plus de 70 stations ayant mesuré le niveau de
la mer entre 1950 et 1990 sont disponibles le long des cotes de I’ Arctique Russe. Cela permet
a [Proshutinsky et al.| (2004) d’étudier les changements séculaires du niveau de la mer dans la
région. La hausse du niveau de la mer est estimée a 1.85 mm/an sur la période 1954-1989 a
partir des données de 71 stations marégraphiques corrigées du rebond post-glaciaire, soit une
valeur similaire a la valeur globale sur la méme période. Une forte variabilité décennale est
observée, correspondant a la variabilité de 1a[NAQ] ainsi qu’une importante variabilité spatiale.
Ainsi en mer de Barents la tendance est faible (0.7 mm/an) alors qu’elle atteint 2.3 mm/an en
mer de Laptev. Leurs résultats sont repris sur la figure [I.36a] pour les différentes stations.

Les auteurs étudient aussi le bilan de cette hausse en estimant les différentes contributions :
les effets stériques représentent la plus grande contribution avec 0.64 mm/an avec une grande
importance des effets halostériques, 1’effet du barometre inverse contribue pour 0.56 mm/an a
la tendance en lien avec une diminution de la pression atmosphérique de surface dans la ré-
gion, la réponse dynamique au vent contribue pour 0.18 mm/an en moyenne avec toutefois une
grande variabilité spatiale. D autres termes comme la contribution des rivieres, 1’évaporation
et les précipitations sont aussi évalués mais sont faibles. Finalement, il reste 0.48 mm/an non
expliqués et les auteurs suggerent qu’il pourrait s’ agir des apports de masse a I’océan.

La série temporelle marégraphique a été mise a jour par [Proshutinsky ez al.| (2010) et est
reproduite en figure Cette courbe est calculée a partir de 9 stations ayant des enregistre-



1.5. Les variations récentes du niveau de la mer dans la région Arctique

1] T T T T T

5L trend = 1.83 mmiyear
F 5L trend corrected for GIA = 2,57 mm/year
SLP trend = 0.028 hPa/year

Ll
]

AQ, SL (cm) and SLP (hPa)
=)
T

s 4%

1880 1860 1870 1880 1880 2000
Year

(b) niveau de la mer régional

FI1G. 1.36 — (a) tendances du niveau de la mer calculées a partir des données marégraphiques par
[shutinsky et al.} [2004) (b) séries temporelles du niveau de la mer annuel (en bleu clair) et moyenné sur
5 ans (en noir) a partir de 9 séries marégraphiques continues dans I’Arctique, de I’oscillation Arctique
(en rouge, x3) et de la pression atmosphérique au pdle Nord (en bleu foncé, x(—1)) par

F1G. 1.37 — Cartes des tendances du niveau de la mer dans I’Océan Arctique simulées par le modele
de I’ Université de Washington et du|GSFC|sur la période 1960-2000. Les tendances sont exprimées en
cm/siecle, les zones grisées correspondent a des valeurs négatives. Source (Proshutinsky et al.| 2007)

ments continus sur toute le période 1954-2009, la tendance, une fois les données corrigées du
rebond post-glaciaire, vaut 2.57 mm/an ce qui implique une augmentation importante sur la fin
de la période par rapport aux résultats de (Proshutinsky ez al., 2004).

Dans le cadre du projet d’intercomparaison de modeles dans I’Océan Arctique,
(Proshutinsky et al., [2007) utilise encore les données marégraphiques disponibles dans le sec-
teur russe pour valider la variabilité du niveau de la mer simulée par les modeles. Si I’étude
porte essentiellement sur la validation des modeles, les auteurs présentent toutefois des cartes
des tendances du niveau de la mer modélisées. Les cartes issues de deux de ces modeles sont
reproduites sur la figure [[.37] Les différences entre les modeles sont trés importantes, tant en
valeur absolue que pour la répartition spatiale des tendances.

Les études présentées jusqu’ici n’ont utilisé que des données marégraphiques ou des mo-
deles. Or depuis 1993 I’altimétrie spatiale fournit des données extrémement utiles pour la me-
sure de la variabilité du niveau moyen de la mer autour du globe. Les données altimétriques
ont été utilisées aux hautes latitudes dans une perspective géodésique (e.g. (Laxon et McAdoo,
1994, McAdoo et al.l 2008)), le calcul du champ de gravité permettant 1’acces aux caractéris-
tiques tectoniques d’un bassin encore mal connu. Plus récemment, Kwok et Morison| (2011)
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(a) RMS (b) tendances

FIG. 1.38 — (a) Carte de la RMS de la SSH estimée par (Peacock et Laxon, 2004) (en m) et (b) Carte des
tendances de la SSH sur la période 1993-2005 estimée par (Scharroo et a1.| 2006)) (en mm/an)

utilisent les données d’altimétrie LASER de la mission ICESat sur la période 2004-2008 pour
calculer la topographie dynamique de I’océan sous la glace de mer. Les auteurs analysent la
circulation océanique déduite de la topographie dynamique mais pas la variabilité du niveau de
la mer.

[Peacock et Laxon| (2004) s’intéressent spécifiquement a 1’utilisation de I’altimétrie pour la
détermination de la SSH dans 1’Océan Arctique. Ils proposent une méthode de retracking des
formes d’onde permettant d’identifier les échos provenant de fractures dans la banquise et de
calculer a partir de ces échos une valeur du range. Ils appliquent ce traitement aux données du
satellite ERS-2 entre Mai 1995 et Mai 1997 et proposent la premiére carte de la variabilité du
niveau de la mer dans I’Océan Arctique, mesurée par la RMS de la SSH, présentée en figure
1.38]

IScharroo e al.|(2006) applique ce retraitement aux données de la mission ERS-2 entre 1993
et 2005. Grace a huit années de données, ils peuvent calculer une carte des tendances du niveau
de la mer sur la région comprise entre les latitudes 60° et 82° Nord. Cette carte est reproduite
en figure [[.38] ’application de 1’algorithme de retraitement développé par (Peacock et Laxon|
permettant d’avoir une couverture complete de la région, méme dans des zones toujours
englacées. En moyenne régionale, les auteurs concluent a une baisse du niveau de la mer de
2 mm/an. Cette €tude est, a ma connaissance, la seule tentative d’utilisation de I’altimétrie
spatiale pour caractériser la variabilité du niveau de la mer dans I’Océan Arctique sur une
longue période.

PROBLEMATIQUE(S)

Au cours de ce premier chapitre, plusieurs points importants ont été établis.

D’abord que le niveau de la mer est un indicateur important qui varie a des échelles tem-
porelles trés différentes. Au cours des deux dernieres décennies 1’instrument privilégié pour sa
mesure est I’altimétrie spatiale permettant une grande précision ainsi qu’un excellent échan-
tillonnage spatial et temporel. Sur cette période la hausse observée du niveau de la mer, estimée
en moyenne globale a 3 mm/an, est une variable essentielle des modifications climatiques par
son importance scientifique comme sociétale. Le niveau de la mer est intégrateur naturel de
différents phénomenes dont les deux contributions principales sont la dilatation des océans,
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conséquence de leur réchauffement, et I’apport d’eau continentale a 1’océan, soit depuis les
grands bassins fluviaux soit par fonte des glaciers et calottes polaires.

Ensuite que la région Arctique connait des changements climatiques rapides et importants.
Le plus visible et commenté de ces changements étant la réduction drastique de la banquise qui
fait prédire a certains que 1’on pourrait connaitre un Océan Arctique totalement libre de glace
des 2050. Mais d’autres changements sont a I’ceuvre dans tous les compartiments du systeéme
climatique : océan, atmosphere et continent.

Dans un tel contexte il semble évident que le niveau de la mer, étudié a I’échelle de la région
Arctique, peut étre un outil important pour le suivi de ces modifications. Pourtant la synthese
des études menées au cours des dernicres années montre que I’on sait finalement peu de choses
sur cette variable dans la région. En particulier les mesures fournies par altimétrie spatiale n’ont
quasiment pas été exploitées. Ainsi on ne connait méme pas la valeur de la tendance du niveau
de la mer dans la région.

De ce constat découlent de nombreux questionnements auxquels cette these va tenter d’ap-
porter des réponses.

D’abord concernant la technique de mesure : pourquoi I’ altimétrie spatiale n’a-t-elle été que
si peu exploitée ? Les probleémes rencontrés peuvent-ils &tre corrigés, ou au moins réduits ? Et,
in fine, I’ altimétrie est-elle capable de mesurer le niveau de la mer dans I’Océan Arctique ? Le
second chapitre de ce manuscrit est dédié a la question de la mesure altimétrique, centrale dans
ce travail. Le processus de génération d’un jeu de données altimétriques dédié a I’observation
de la variabilité climatique du niveau de la mer dans I’Océan Arctique y est décrit.

Si les réponses aux questions précédentes sont positives, alors qu’observe-t-on aux échelles
climatiques ? pour les signaux annuels, la variabilité inter-annuelle, les tendances ? Quelles sont
les échelles caractéristiques de la variabilité du niveau de la mer ? Existe-t-il pour le niveau de
la mer comme pour les températures un phénomene d’amplification Arctique ? Le troisieme
chapitre s’attache a décrire la variabilité climatique du niveau de la mer dans 1’ Arctique a partir
des données altimétriques générées pendante cette these. Des comparaisons avec des données
marégraphiques sont également effectuées pour valider ce que mesure I’altimétrie.

Enfin la variabilité observée du niveau de la mer peut-elle étre expliquée ? Quelles dont les
parts respectives du stérique et de la masse ? Est-il possible d’établir un bilan pour la hausse
observée ? Le quatrieme est dernier chapitre de cette these est consacré a cette question des
mécanismes de la variabilité du niveau de la mer. Différentes sources de données sont exploitées
pour comprendre I’origine de la variabilité observée par I’altimétrie dans I’Océan Arctique.
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SYNTHESE

A cours de ce premier chapitre nous nous sommes efforcés de replacer ce travail de thése dans
son contexte.

En premier lieu dans celui de la hausse du niveau de la mer, un indicateur essentiel du
réchauffement climatique actuel et intégrateur naturel de contributions physiques différentes
dont les deux principales sont I’apport d’eau a 1’océan par la fonte des glaces continentales
et I’expansion de 1’océan sous I’influence des changements de température et de salinité. La
hausse récente du niveau de la mer est estimée & 3 mm/an sur les deux dernicres décennies et a
1.8 mm/an sur la période 1950-2000. Pour la période récente les moyens de mesure permettant
d’accéder a la hausse relative (marégraphie) ou absolue (altimétrie) du niveau de la mer ou a
certaines de ses composantes (gravimétrie, hydrographie) sont aussi présentées.

Ensuite le théatre des opérations, 1’Océan Arctique, est présenté. Une région qui montre
une grande sensibilité au réchauffement climatique et dont les média généralistes se font régu-
lierement 1’écho, soit a I’occasion d’événements climatiques extrémes soit pour rendre compte
des prétentions territoriales des différents états qui le bordent.

Dans cette région, alors que certaines variables comme la glace de mer sont 1’objet de
nombreuses attentions, paradoxalement le niveau de la mer n’a été que peu étudié, malgré
I’importance qui lui est accordée a I’échelle globale. Cet état de fait s’explique par les difficultés
rencontrées lorsque 1’on souhaite 1’observer. Pendant longtemps les données marégraphiques
Russes n’ont pas été publiées et I'utilisation de 1’altimétrie est rendue délicate par la présence
de glace de mer et ’absence de mesures par les missions dites de référence dont la couverture
spatiale est limitée a 66°N.

La problématique de cette these dérive de ce constat : I’altimétrie spatiale permet-elle de
mesurer les variations du niveau de la mer dans 1’Océan Arctique ? Quelle sont alors les ca-
ractéristiques de cette variabilité, en particulier aux échelles climatiques ? Finalement quels
mécanismes gouvernent de telles variations ?
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PREAMBULE

Les hautes latitudes et ’Océan Arctique sont soumis a des changements climatiques rapides.
Le niveau moyen de la mer, un indicateur important de tels changements a I’échelle du globe
y reste pourtant mal connu. En particulier les données altimétriques qui permettent depuis une
vingtaine d’années une surveillance précise a haute résolution et quasi-globale de cette variable
n’ont été que peu exploitées.

L’ objet du présent chapitre est d’étudier la capacité de I’altimétrie a fournir des informations
exploitables pour I’étude de la variabilité¢ du niveau moyen de la mer dans 1I’Océan Arctique.

Un jeu de données global fournit le point de départ a partir duquel plusieurs limitations sont
identifiées dans I’Océan Arctique.

En remontant le fil des traitements, les erreurs de I’altimétrie sont décrites, a I’échelle glo-
bale puis plus spécifiquement aux hautes latitudes. Plusieurs pistes d’amélioration de 1’altimé-
trie sont proposées impliquant plusieurs niveaux du traitement des données.

Un retraitement régional, adaptation des traitements globaux aux caractéristiques régio-
nales, est mis en ceuvre. Certaines des pistes exposées y sont appliquées pour générer une série
de cartes d’anomalie du niveau de la mer dans I’Océan Arctique améliorées.

L’impact de ce retraitement des données est évalué par comparaison aux produits de réfé-
rence et permet de mettre en évidence une réduction de certaines des limitations de 1’altimétrie
aux hautes latitudes.




2.1. Analyse d’un jeu de données existant

2.1 ANALYSE D’UN JEU DE DONNEES EXISTANT

Les données altimétriques n’ont été que peu utilisées pour étudier la variabilité du niveau
de la mer dans I’Océan Arctique. En guise de premiere approche, un jeu de données global est
utilisé, depuis lequel on extrait la zone Arctique. Cela permet d’avoir une premiere vision de la
variabilité observée par I’altimétrie aux hautes latitudes.

2.1.1 DESCRIPTION DES DONNEES UTILISEES

Plusieurs groupes et organismes calculent et distribuent des produits altimétriques globaux
sous forme de cartes d’anomalies du niveau de la mer, a des fréquences quotidiennes, heb-
domadaires ou mensuelles, et utilisent ou non des données provenant des différents satellites
disponibles a chaque pas de temps. Parmi les différents jeu de données disponibles nous analy-
sons celui issu de la chaine de traitement DUACS (Data Unification and Altimeter Combination
System) opérée par CLS dans le cadre d’un contrat avec le CNES.

Cette chaine produit entre autres des cartes hebdomadaires quasi-globales d’anomalies de
hauteur de mer en temps quasi-réel ou en temps différé et utilisant jusqu’a quatre satellites
en méme temps. Ces cartes sont distribuées par le service[AVISO|et librement accessibles pour
des utilisations scientifiques a I’adresse suivante : http://www.aviso.oceanobs.com/
en/data/products/index.htmll

Une description compléte des traitements appliqués aux données altimétriques est dispo-
nible dans le manuel associé aux données (SALP-MU-P-EA-21065-CLS, [2012) et on revien-
dra un peu plus précisément sur les différentes étapes au cours de ce chapitre. Pour faire une
description tres succincte de ces traitements, les données d’un satellite sont corrigées, validées
et filtrées avant d’€tre recalées par rapport a une mission de référence. Enfin 1’étape d’analyse
objective permet d’interpoler toutes les données le long de la trace au sol disponibles sur une
grille réguliere a une date donnée.

La chaine de traitement DUACS produit plusieurs types de données, ici la version « Up-
To-Date » des cartes d’anomalies de niveau de la mer produites en temps différé est analysée.
Les données en temps différé bénéficient d’une meilleure qualité car elles incluent de meilleurs
parametres, les solutions d’orbite en particulier, le calcul en temps différé permet aussi une
meilleure analyse objective. Enfin la version « Up-To-Date » utilise I’ensemble des mesures
disponibles pour le calcul d’une carte a un instant donné. Ainsi jusqu’a quatre satellites sont
utilisés en méme temps permettant une meilleure précision. En contrepartie cette précision
n’est pas constante au cours du temps puisqu’il n’y a pas toujours 4 missions volant au méme
moment.

De ce jeu de données, la zone extraite est comprise entre les latitudes 50° Nord et 82° Nord,
pour toutes les longitudes et sur la période 1993-2009. 887 cartes hebdomadaires au quart de
degré sont alors disponibles, a partir desquelles une premiere évaluation de la variabilité du
niveau de la mer dans I’Océan Arctique est possible. Les évaluations et traitements présentés
dans ce chapitre ont été entrepris au cours de 1’année 2010, la période1993-2009 correspondait
alors a la plus longue période composée d’années entieres disponible.

Comment le niveau moyen de la mer, tel que I’observe ce jeu de données, varie-t-il dans
I’Océan Arctique ? Une facon classique parmi d’autres d’aborder cette question est de calculer
une carte des tendances. Celles-ci sont représentées sur la figure[2.1] Une premiére analyse de
cette carte conduit a s’interroger sur la pertinence des données dans la région. En effet, a quoi
peut bien correspondre la zone en mer de Laptev ol les tendances sont supérieures en valeur
absolue a 1 m/an ? Pourquoi la majeure partie de I’intérieur du bassin apparait-il grisé indiquant
une absence complete de données dans les grilles ?

Dans ce chapitre, a chaque fois que sont mentionnées les cartes de référence ou globales,
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FIG. 2.1 — Carte des tendances du niveau moyen de la mer dans I’Océan Arctique estimées a partir des
cartes globales DUACS Up-To-Date

les produits de référence ou globaux ou encore les traitements de référence ou globaux, cela
désigne la série de cartes issue de la chaine DUACS et les traitements qui sont appliqués aux
données altimétriques au cours des différentes étapes du calcul de ces cartes.

COUVERTURE DES DONNEES

Du point de vue de la mesure du niveau de la mer par altimétrie spatiale, I’Océan Arctique
est une région particuliere, qui présente des difficultés d’observation spécifiques : elle n’est pas
observée par les mission de référence (i.e. TOPEX/Poséidon, Jason-1 et Jason-2) et I’océan est
régulierement recouvert de glace de mer dont la présence dégrade la précision de la mesure
altimétrique. En premier lieu la capacité de ce jeu de données extrait des cartes globales a
observer la variabilité¢ du niveau de la mer dans I’Océan Arctique est évaluée. Pour cela nous
considérons la couverture de la zone, c’est a dire le nombre de données disponibles.

ORBITES

La mission altimétrique TOPEX/Poséidon est historiquement la premiere mission dédiée
a la mesure du niveau moyen de la mer avec une exigence de précision centimétrique, elle
a été suivie des missions Jason-1 et Jason-2, placées sur la méme orbite, qui poursuivent le
méme objectif et assurent la continuité de la mesure. Les contraintes prises en compte lors du
développement de la mission, par exemple la résolution des ondes de marée, ont conduit au
choix d’une orbite avec une inclinaison de 66°. Par conséquent les latitudes au dela de 66°, au
Nord comme au Sud, ne sont pas observées par ces missions. Il n’y a donc aucune mesure du
niveau de la mer par une mission de référence au nord du cercle polaire Arctique.

Heureusement, les missions dites secondaires telles que ERS-1, GeoSat Follow-On, ERS-2
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et Envisat fournissent des mesures au dela de cette limite du cercle polaire Arctique : jusqu’a
72°N pour GeoSat Follow-On et jusqu’a 82°N pour ERS-1, ERS-2 et Envisat. Ces missions ne
sont pas uniquement dédiées a I’observation du niveau de la mer et, si elles embarquent les ins-
truments qui permettent de le faire, les contraintes de précision et de stabilité de la mesure sont
moindres que pour les missions de référence. Elles fournissent les seules données altimétriques
disponibles au nord de 66° sur la période 1993-2009 considérée dans ce travail et sont donc
indispensables pour I’étude de 1’Océan Arctique. Pour les toutes dernieres années, la mission
CryoSat-2 lancée en Avril 2010 fournit un échantillonnage des hautes latitudes jusqu’a 88°N.
Etant donnée la période d’étude, les données de cette mission n’ont pas été exploitées au cours
de cette these.

Sur cette période, aucune mission d’altimétrie radar conventionnelle ne fournit de mesure
au-dela d’une latitude 82°N : c’est la zone du trou polaire. C’est une contrainte extrémement
forte sur notre capacité a observer I’Océan Arctique par altimétrie spatiale : avant toute étude
il est certain que nous ne parviendrons pas a rendre compte de I’intérieur du bassin aux tres
hautes latitudes.

La mission CryoSat-2 dédiée a 1’étude de la cryosphere et lancée en Avril 2010 sur une
orbite permettant 1’observation de la Terre jusqu’a 89.5°N permet de remplir le trou polaire in-
observé jusqu’a maintenant. Les mesures de cette mission sont maintenant intégrées a la chaine
de traitement DUACS. Sur la période 1993-2009 utilisée au cours de ce travail de these, ces
données ne sont pas disponibles. De plus aux tres hautes latitudes nouvellement observées par
CryoSat-2, les séries temporelles disponibles sont encore trop courtes pour permettre I’ estima-
tion de signaux climatiques.

GLACE DE MER

Une seconde contrainte obere la capacité de ’altimétrie a observer le niveau de la mer
dans I’Océan Arctique : la glace de mer. Comme présenté au chapitre [T} I'Océan Arctique est
partiellement recouvert de glace et la fonte récente de la glace de mer est le sujet de nombreuses
études. Si la tendance est a la réduction de la banquise, la variabilité de la glace de mer est
marquée par un fort signal saisonnier. L’extension minimale est atteinte en Septembre tandis
que le maximum a lieu au mois de Mars.

Pour I’altimétrie radar, la glace de mer est un obstacle car il n’existe pour le moment pas
de méthode suffisamment précise permettant de déduire une mesure de hauteur d’eau depuis
un écho provenant d’un réflexion sur la surface de la glace. Laxon ef al.| (2003) proposent une
carte de I’épaisseur de la banquise estimée a partir des mesures d’ERS-1 et ERS-2, mais avec
des incertitudes importantes sur la couverture neigeuse, et les densités relatives de la neige,
de la glace et de I’eau de mer. Les travaux de |Peacock et Laxon| (2004) sur le retraitement
des formes d’ondes permettent d’isoler des échos provenant de fissures dans le pack de glace
laissant apparaitre de I’eau libre et de déduire de ces échos une mesure de la hauteur. Cette
technique permet de récupérer de 1’information mais au prix d’un traitement des formes d’onde
(la forme de I’écho renvoyé par la surface au satellite) qui n’a pas été mis en ceuvre au cours
de ce travail de theése. La détermination précise de la hauteur de mer a partir d’échos radars
réfléchis a la surface de la glace de mer pourrait occuper une thése entiere, dans ce travail,
I’Océan Arctique n’est donc observé que quand il est libre de glace.

La figure [2.2] présente les valeurs médianes de la concentration de la glace sur la période
2003-2007 en Mars (2.2a)) et en Septembre (2.2b)), lors du maximum et minimum annuel de
I’extension de la glace. Certaines régions comme les mers Nordiques et la mer de Barents qui
sont alimentées en eau chaude Atlantique sont toujours libres de glace. D’autres comme les
régions cotieres se découvrent chaque été, pour une période plus ou moins longue de I’année.
D’autres encore ne sont découvertes que lors d’évenements exceptionnels comme lors du mi-
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FIG. 2.2 — Valeurs médianes de la concentration en glace de mer aux mois de Mars et de Septembre
calculée sur la période 2003-2007. Source National Snow and Ice Data Center (http://nsidc.
org/)

nimum historique d’extension de glace de I’été 2007 (qui sera certainement battu en 2012)
par exemple. Enfin certaines zones restent, pour le moment, perpétuellement englacées. Dans
ces zones, le niveau moyen de la mer n’est pour 1’heure pas mesuré et sa variabilité n’est pas
connue.

COUVERTURE DES DONNEES DANS LE JEU DE REFERENCE

L’ observation et I’analyse du niveau de la mer dans 1I’Océan Arctique se heurte donc d’em-
blée a deux limitations importantes et que I’on ne pourra pas lever : le trou polaire et la glace
de mer. Toutefois de larges parties du bassin sont, au moins périodiquement, libres de glace
et donc observables. Afin de vérifier que ces régions libres de glace sont bien observées on
calcule la couverture des données dans les cartes de référence. A chaque point de grille corres-
pond une série temporelle de 887 observations hebdomadaires couvrant la période 1993-2009.
Le pourcentage de ces 887 pas de temps correspondant a une mesure valides de la SLA définit
la couverture des données. La carte de couverture des données des produits de référence dans
I’Océan Arctique est représentée en figure [2.3]

On remarque que la couverture des données est tres bonne dans I’ Atlantique Nord, dans les
mers Nordiques et dans la mer de Barents, ainsi que dans le Pacifique Nord. En pénétrant dans
I’intérieur du bassin Arctique, le nombre d’observations chute brutalement, passant de valeurs
supérieures a 90% a des valeurs inférieures a 40%. Cette brusque chute de la couverture a
lieu au niveau de I’1le de Novaia Zemlya coté Atlantique et au niveau du détroit de Béring coté
Pacifique. Un tel comportement est attendu et semble cohérent avec la variabilité de 1’extension
de la glace de mer.

Mais on observe aussi une zone de tres faible couverture (inférieure a 10%) en mer de
Laptev alors que cette région est souvent libre de glace en été comme la mer de Kara. La perte
de données le long des cotes de 1’ Alaska semble aussi ne pas correspondre au comportement de
la glace de mer. Dans ’intérieur du bassin, les zones grisées correspondent a des régions qui ne
sont jamais observées. La non-observation complete de 1’océan, méme tres proche de la cote
en mer de Sibérie Orientale ne correspond pas non plus a la réalité de la présence de glace de
mer. Pour vérifier si cette absence de données est ou non le résultat de la présence permanente
de glace de mer, les cartes d’anomalies de niveau moyen de la mer au mois de Septembre
2007 sont représentées. Cette période correspond au minimum historique de I’extension de la
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F1G. 2.3 — Couverture des données altimétriques dans I’Océan Arctique calculées depuis le jeu de don-
nées de référence sur la période 1993-2009

banquise. En théorie c’est donc a cette période que la plus grande surface possible de I’océan
est observable par I’altimétrie. Que montrent donc les cartes de référence a ce moment ?

Le minimum d’extension de glace a été atteint le 16 Septembre 2007. La figure [2.4] repré-
sente les cartes de référence calculées les 12 et 19 (2.4b) Septembre 2007. Les contours
a0, 10 et 20% de concentration en glace de mer sont superposés, estimés a partir des des grilles
de la réanalyse NCEP/NCAR (Reynolds ef al., [2002).

Sur les deux cartes, de trés larges zones de 1’Océan Arctique intérieur sont libres de glace.
Pourtant ces régions apparaissent grisées, indiquant qu’elles ne sont pas du tout cartographiées
et donc pas observables dans les cartes de référence. Un comportement similaire est observé
chaque été sur toute la période d’étude. Ce jeu de données global ne voit donc pas du tout de
larges portions de I’Océan Arctique, méme dans des régions situées a des latitudes inférieures
a 82°N et, au moins a certaines périodes, libres de glace.

Deux raisons peuvent étre proposées afin d’expliquer la non-observation des zones identi-
fies ci-dessus :

— un probleme de mesure ; le satellite ne mesure pas I’océan dans cette région et il n’y a

donc pas de données en entrée de la chaine de traitement qui aboutit a la cartographie,

— un probléme de traitements : le satellite fournit bien des mesures, qui ne sont pas prises

en compte, ou bien rejetées lors de I'une des étapes des traitements.
Pour discriminer entre ces deux causes possibles, une solution est de remonter aux données
d’entrée de la chaine de cartographie. En septembre 2007 dans I’Océan Arctique, c’est la mis-
sion Envisat qui fournit les données qui sont traitées par la chaine. La carte de la SLA corres-
pondante, représentée sur la figure [2.5] est estimée a partir des données validées uniquement,
par un moyennage par boite des mesures collectées par 1’altimetre d’Envisat pendant le mois de

57



Chapitre 2. Génération d’un jeu de données altimétriques régional

-30 -20 -10 0 10 20 30 -30 -20 -10 0 10 20 30

sla sla
(a) 12/09/2007 (b) 19/09/2007

FIG. 2.4 — Cartes d’anomalies du niveau de la mer calculées par les traitements de référence lors du
minimum d’extension de glace de Septembre 2007. Le contour a 0% de concentration en glace de mer
est superposé en noir

Septembre 2007. Les corrections utilisées dans I’expression de la SLA correspondent a celles
des traitements standards.
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FIG. 2.5 — Carte de la SLA Envisat au mois de Septembre 2007 estimée par moyennage par boite des
données le long de la trace au sol
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2.1. Analyse d’un jeu de données existant

Sur cette carte, le satellite mesure bien tout I’océan libre de glace, avec une bonne adé-
quation entre la présence de mesures altimétriques et 1’absence de glace et réciproquement.
Une investigation sur I’ensemble de la période montre que le méme phénomene se reproduit
presque chaque année en été, dans des zones différentes en fonction de la distribution spatiale
de la banquise.

Il existe donc des zones libres de glace, sur lesquelles on dispose de mesures et qui ne sont
pourtant pas cartographiées a I’issue des traitements. C’est donc qu’a une étape des traitements,
ces mesures sont rejetées ou non prises en compte. Cette perte d’information conduit a la faible
couverture du jeu de données DUACS de référence dans I’Océan Arctique, une limitation sé-
rieuse a ’utilisation de ce jeu de données pour caractériser la variabilité du niveau de la mer
dans la région Arctique.

QUALITE DES DONNEES ALTIMETRIQUES
VALEURS ABERRANTES

Pour étudier la source des problemes de couverture, les données altimétriques le long de
la trace pour chaque mission prise individuellement sont analysées. La figure 2.5 représente la
carte de la SLA estimée a partir des données de la mission Envisat au mois de Septembre 2007
en utilisant les traitements globaux de référence. Sur cette carte, dans une large zone au large
des mers de Laptev, de Sibérie Orientale, des Tchouktches et de Beaufort les valeurs de la SLA
sont douteuses. Dans ces régions la carte présente des valeurs largement supérieures a 50 cm
avec de tres forts gradients. En général on consideére que 30 cm est une borne supérieure pour
la SLA.

En analysant d’autres périodes temporelles et les données d’autres missions, il apparait que
cette zone présente toujours le méme probleme et signe des qu’elle est observée par des valeurs
aberrantes pour la SLA. Un tel constat conduit a poser la question de la qualité des données
dans cette région.

ANALYSE EN VARIANCE

Afin de qualifier la qualité des données altimétriques, la variance de la SLA est analysée le
long de la trace. La variance de la SLA est habituellement utilisée comme un moyen d’évaluer
la qualité des données altimétriques, une forte variance pouvant indiquer une dégradation de la
qualité de la donnée. Pour la variance de la SLA, 100 cm? correspond 4 une valeur moyenne
attendue.

L’ensemble des données de la mission Envisat sur la période allant d’Octobre 2002 a Dé-
cembre 2009 sont utilisées pour le calcul de la variance. La carte obtenue est présentée en
figure 2.6 Les niveaux de variance sont plus importants a la cote et diminuent vers le large,
sous I’effet combiné d’une variabilité et d’erreurs plus importantes a la céte. En revanche des
niveaux importants sont également observés dans les zones hauturieres précédemment iden-
tifiées. Si la variance de la SLA mesure aussi la variabilité naturelle de 1’océan, les niveaux
observés ici semblent anormaux. Dans certaines zones comme les courants de bord Ouest, de
forts niveaux de variance de la SLA sont attendus, a cause la forte variabilité de la circulation
océanique. Comme ce n’est pas la cas ici, cela conduit a privilégier des erreurs des traitements
altimétriques comme origine des niveaux de variance mesurés.

Pour illustrer encore la dégradation de la qualité des mesures altimétriques dans 1’Océan
Arctique, la variance de la SLA est représentée en fonction de la latitude. Seules les donneés
des missions ERS-1, GeoSat Follow-On, ERS-2 et Envisat qui permettent 1’observation des
latitudes supérieures a 66°N sont analysées. Les résultats sont présentés sur la figure
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FIG. 2.6 — Carte de la variance de la SLA estimée a partir des données de la mission Envisat entre
Octobre 2002 et Décembre 2009, avec les corrections de référence
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FI1G. 2.7 — Variance de la SLA de référence en fonction de la latitude pour les mission ERS-1, ERS-2,
GeoSat Follow-On et Envisat
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Aux latitudes inférieures a 60°, toutes les missions présentent des valeurs de la variance de
la SLA cohérentes, proches de 100 cm?, une valeur conforme 2 la valeur attendue. Toutes les
missions montrent une augmentation localisée de la variance de la SLA plus ou moins impor-
tante vers 66°N—-68°N. Pour les missions ERS-2 et Envisat, la variance de la SLA augmente
ensuite fortement : deés 72 °N pour Envisat, puis a nouveau a partir de 78 °N Nord pour Envisat
et ERS-2. Les données d’ERS-1 montrent elles aussi une augmentation de la variance aux tres
hautes latitudes, mais d’amplitude plus faible que pour Envisat ou ERS-2. La mission Geo-
Sat Follow-On n’observe I’océan que jusqu’a 72°N, les tres hautes latitudes ne sont donc pas
mesurées et I’augmentation de la variance de la SLA avec la latitude n’est pas observée.

Méme si la variance de la SLA est un indicateur imparfait de la qualité de la mesure puis-
qu’elle integre sans pouvoir les distinguer la variabilité naturelle du niveau de la mer et des
erreurs éventuelles, les niveaux observés aux treés hautes latitudes pour les missions ERS-2 et
Envisat proviennent certainement d’erreurs de la mesure ou des traitements altimétriques. Il
est en effet trés peu probable que la variabilité réelle du niveau de la mer atteignent de tels
niveaux, avec des valeurs maximales supérieures 4 1100 cm? et 700 cm? pour Envisat et ERS-2
respectivement. Il est en revanche probable que de tels niveaux de variance résultent d’erreurs
des traitement altimétriques qui se traduisent aussi sur la valeur de la SLA par des aberrations
telles que celles mises en évidence sur la figure[2.5]

Mais la figure[2.7) montre aussi un comportement différent des trois missions ERS-1, ERS-
2 et Envisat qui pourtant observent I’Océan Arctique jusqu’a 82°N sur des orbites identiques.
[’augmentation de la variance de la SLA avec la latitude est faible pour les données d’ERS-1,
plus marquée par les données d’ERS-2 et encore plus importante pour les données de la mission
Envisat. Pour expliquer les différences entre ces missions qui devraient voir le méme océan et
donc étre affectées des mémes erreurs sur les traitements on fait I’hypothese que 1’effet de la
glace de mer et sa réduction est prépondérant.

Avec la réduction progressive de I’extension de la glace de mer des zones de 1’ Arctique
intérieur qui n’étaient jamais découvertes et donc jamais observées au début de la période par
ERS-1 sont maintenant régulierement libres de glaces et mesurées par Envisat. Dans de telles
zones, certaines corrections, par exemple la marée océanique sont susceptibles d’étre dégradées
et sont responsables des niveaux de variance observés. Comme la part de ces zones augmente au
cours du temps avec la réduction de la surface de la glace de mer, leur impact sur les statistiques
régionales est de plus en plus important, expliquant ainsi que la variance aux hautes latitudes
augmente plus pour les données Envisat que pour les données ERS-1.

RESUME

Au cours de cette partie, il a été démontré que les traitements altimétriques de référence
présentent un certain nombre de limitations pour 1’étude de la variabilité du niveau moyen de
la mer dans I’Océan Arctique aux échelles climatiques.

En particulier, une faible couverture spatiale et temporelle a été identifiée dans certaines
régions, associée a une dégradation de la qualité des mesures aux tres hautes latitudes. Il faut
préciser que les traitements DUACS sont dédiés a 1’étude de 1’océan hauturier et ne sont pas
optimisés pour 1’étude de I’Océan Arctique.

Avant de pouvoir caractériser la variabilité du niveau moyen de la mer, il faut en premier
lieu tenter de réduire ces limitations. Dans cet objectif les erreurs de I’altimétrie aux hautes
latitudes sont d’abord décrites dans la partie suivante, aux différents niveaux des traitements.

Une fois ces erreurs identifiées, il sera alors possible d’essayer de corriger les plus impor-
tantes afin de construire un jeu de données amélioré.
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ERREURS DE L’ ALTIMETRIE AUX HAUTES LATITUDES

Deux limites importantes a ’utilisation des données altimétriques simplement extraites
d’un jeu de données global pour I’étude du niveau de la mer dans ’Océan Arctique ont été
identifiées : une faible couverture des données associée a une dégradation de la qualité de ces
données dans certaines régions de 1’océan.

Dans cette partie, les erreurs affectant I’altimétrie sont décrites, d’abord succinctement pour
des analyses globales puis pour des analyses régionales. Enfin les erreurs spécifiques a 1I’Océan
Arctique sont détaillées.

ERREURS DE L’ALTIMETRIE AUX ECHELLES GLOBALES
ET REGIONALES

Bien que les mesures altimétriques soient précises, elles sont toutefois affectées par diffé-
rentes erreurs ayant des signatures a des échelles spatiales et temporelles différentes (Dorandeu,
2009).

ERREURS SUR LA TENDANCE GLOBALE

En moyenne globale, |Ablain et al.| (2009a) recensent les principales erreurs de 1’altimé-
trie et évaluent I’impact sur I'incertitude sur la tendance du niveau moyen de la mer global.
Ils estiment que 1’erreur principale provient de la correction de troposphére humide, avec une
incertitude de 0.3 mm/an. Les erreurs lors du calcul des biais permettant de recaler les mis-
sions entre elles représentent le deuxieéme poste d’erreur et I’incertitude sur la tendance qui en
résulte est évaluée a 0.25 mm/an. Les dérives des solutions d’orbites sont responsables d’une
incertitude de 0.2 mm/an.

D’autres sources d’erreurs comme la correction de troposphere séche et les corrections
instrumentales sont également décrites mais leur effet sur ’incertitude associée a la tendance
est plus faible, inférieur ou égal a 0.1 mm/an.

La prise en compte de I’ensemble des erreurs conduit |Ablain et al.| (2009a) a estimer ’in-
certitude totale sur la tendance du niveau moyen de la mer global a 0.6 mm/an.

LE CAS DES ETUDES REGIONALES

Quand I’étude ne concerne plus I’océan global mais une région particuliere, le bilan d’erreur
augmente sensiblement. Ainsi|Ablain et al.| (2009b) montrent que les erreurs sont trés dépen-
dantes de la région d’étude. L’incertitude liée a I’orbite par exemple dépend fortement de la
latitude avec des valeurs variant entre —1.5 et 1.5 mm/an, I’erreur étant plus grande aux hautes
latitudes qu’au niveau de I’équateur. Pour I’étude de I’incertitude sur les tendances locales du
niveau moyen de la mer, une modélisation de I’erreur de dérive liée a 1’orbite dépendant de
la latitude est adoptée par [Prandi (2009)) et est reproduite sur la figure Cette évaluation
dérive d’une comparaison entre deux modeles d’ITRIﬂ, I’ITRF 2000 (Altamimi et al., [2002)) et
I'ITRF 2005 (Altamimi et al.l 2007). Avec les dernieres génération de cet ITRF, les différences
sont réduites, les valeurs présentées ici sont donc des estimations prudentes de I’incertitude.

L’incertitude sur la correction de troposphere humide est elle aussi inégalement répartie a
la surface du globe. A partir de comparaisons entre les mesures radiométriques et les données
de modeles, [Prandi| (2009) adoptent les valeurs représentées sur la figure [2.8b| pour ’erreur de
dérive de cette correction. Celle-ci vaut 2 mm/an a 1’équateur et est quasiment nulle aux pdles.

"I"International Terrestrial Reference Frame est le repere dans lequel les orbites sont exprimées, voir http:
//itrf.ensg.ign.fr


http://itrf.ensg.ign.fr
http://itrf.ensg.ign.fr
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Orbite - Derive Correction troposhérique - Derive

(a) Orbites (b) Troposphére humide

FI1G. 2.8 — Cartes de ’erreur de dérive de l’orbite et de la troposphere humide adoptées par |Prandi
(2009) pour le calcul de ’incertitude sur les tendances locales du niveau moyen de la mer, en mm/an

Une autre source importante d’incertitude a 1’échelle régionale provient du raccordement
entre plusieurs missions. Pour disposer de séries temporelles suffisamment longues pour 1’étude
des signaux climatiques, il est nécessaire d’utiliser les mesures provenant de plusieurs satellites
qui doivent étre raccordées entre elles. Méme si le principe physique de la mesure est le méme
pour toutes les données utilisées, et que les corrections instrumentales sont a priori connues,
il existe des biais parfois important entre les différentes missions. Ces biais sont généralement
évalués en moyenne globale mais leur distribution spatiale est inégale (Beckley et al., 2004,
2010). En fonction de la région étudiée, le raccordement entre deux missions peut donc étre
inexact puisque c’est le biais global qui est corrigé, pas celui évalué régionalement.

Enfin il faut également considérer la variabilité naturelle de la surface océanique. Celle-ci
n’est bien sur pas une erreur au sens strict du terme. Pourtant la performance de 1’ajustement
d’une tendance a une série de points dépend du ratio entre la variabilité du signal et la longueur
de la série. Une partie de cette variabilité est naturelle et correspond bien a un signal physique
mais son amplitude a un impact sur I’incertitude associée a la tendance. En moyenne globale,
les écarts des observations a la prédiction linéaire sont faibles, en partie parce les cycles annuels
ont des phases opposées dans I’hémisphere Nord et Sud et se compensent, mais également parce
qu’un moyennage global lisse les zones de forte variabilité avec les zones de faible variabilité
de la SLA. La tendance ajustée est donc robuste. Aux échelles régionales, les effets de lissage
par moyennage sont réduits. Ablain et al.| (2009b) montrent ainsi que dans des zones de forte
variabilité comme les courants de bord Ouest ou le Pacifique tropical, celle-ci peut mener a des
niveaux d’incertitudes supérieurs a 5 mm/an, soit presque dix fois le niveau d’incertitude sur la
moyenne globale.

ERREURS SPECIFIQUES A L’OCEAN ARCTIQUE

Les erreurs de I’ altimétrie décrites précédemment affectent les estimations du niveau moyen
de la mer dans I’ Arctique. L’erreur de dérive sur I’orbite y est importante, au contraire de celle
sur la correction de troposphere humide par exemple.

Mais des erreurs supplémentaires sont susceptibles d’affecter spécifiquement les données
altimétriques dans 1I’Océan Arctique. C’est en effet un océan méditerranéen E] a la géométrie
coticre complexe dont la bathymétrie est encore mal connue par endroits. C’est aussi un océan
recouvert d’une couche de glace qui complique la mesure. L’extension de la banquise variant
au cours du temps avec une tendance a la diminution en plus d’un fort cycle annuel.

2yoir la note page
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EFFET DE LA GLACE DE MER SUR LES MESURES INSTRUMENTALES

Le premier niveau de la mesure, appelé niveau I, consiste a convertir ce que mesure ef-
fectivement par I’instrument embarqué sur la plate-forme en une grandeur physique d’intérét.
Pour I’altimetre il s’agit de passer de la forme d’onde a la distance ou pour le radiometre des
températures de brillance au contenu en vapeur d’eau et a la correction de troposphére humide.
Dans cette partie, c’est I’effet de la présence de glace de mer sur les mesures instrumentales qui
est investigué.

Dans la situation ou la trajectoire du satellite le fait passer d’un océan libre de glace a
un océan recouvert par la banquise, le satellite survole une zone de transition qui peut-étre
partiellement recouverte de glace. L’altimetre, ainsi que le radiometre embarqué sur la plate-
forme du satellite, effectue sa mesure sur une tiche au sol d’un diametre d’environ 20 km.
La présence de glace de mer dans le champ de vision de ces instruments est susceptible d’en
dégrader les performances, soit parce que la réflexion des échos radars est perturbée par des
surfaces englacées dont la surface est tres différence de la surface libre de I’océan ou parce que
le radiometre mesure aussi de la glace dont les propriétés d’émissivité sont tres différentes de
I’océan.

Pour évaluer I’impact de la présence de glace de mer dans le champ de vision des instru-
ments embarqués sur le satellite, la distance de chaque mesure a la glace est calculée a I’aide
d’un algorithme développé au cours de cette these. La présence de glace de mer est identifiée
par le flag de glace présent dans les produits. Si ce champ est différent de zéro, c’est qu’a la
date et a la position de la mesure correspondante, de la glace de mer est présente. Le calcul de
distance a la glace consiste a rechercher, pour chaque mesure valide, la mesure la plus proche
qui est identifiée comme étant effectuée sur la glace. La recherche est limitée a un certain in-
tervalle de temps autour de la mesure considérée afin d’obtenir une distance réaliste et tenant
compte de la variabilité temporelle des zones englacées. 11 s’ agit donc d’un algorithme relative-
ment simple dont les résultats ne sont pas parfaits, il fournit toutefois des cartes cohérentes qui
permettent d’utiliser la distance a la glace comme variable explicative pour le comportement
de la SLA aux hautes latitudes. Il s’agit d’un calcul relativement cofiteux en temps et 1’étude
effectuée se limite donc aux données de la mission Envisat entre les cycles 10 et 81, soit sur la
période allant de Septembre 2002 a Aofit 2009.

EFFET SUR LES MESURES ALTIMETRIQUES

La courbe de I’écart-type de la SLA sur cette période en fonction de la distance a la glace
est représentée sur la figure [2.9] L’écart-type de la SLA augmente progressivement au fur et a
mesure que 1’on se rapproche de la glace.

Si I’'unique effet de la glace de mer sur les données altimétriques est de polluer les mesures
instrumentales, alors son effet ne devrait étre ressenti qu’a des distances faibles de la frontiere
eau/glace, de I’ordre de grandeur du diametre de la tAche au sol soit une vingtaine de kilometres
pour I’altimetre et une cinquantaine de kilometres pour le radiometre. Or I’augmentation de
I’écart-type commence a des distances bien plus importantes et sans que 1’on puisse établir une
frontiere bien marquée entre une zone « normale » et une zone dégradée.

Linterprétation de la courbe de la figure [2.9]se révele délicate et ne permet pas d’identifier
avec certitude I’effet de la glace de mer sur la mesure altimétrique et de le séparer de la dé-
gradation aux hautes latitudes déja identifiée lors de 1’analyse de la variance en fonction de la
latitude de la figure [2.7]

Il est probable que plusieurs effets se conjuguent pour aboutir a la dégradation mesurée
en fonction de la latitude comme de la distance a la glace : effet de la glace sur I’altimetre
en champ proche qu’il est difficile de distinguer d’éventuels effets cotiers et dégradation de
certaines corrections géophysiques en champ lointain.
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FI1G. 2.9 — écart-type de la SLA Envisat en fonction de la distance a la glace évalué sur les cycles 10 a
80 en utilisant les traitements de référence

EFFET SUR LE RADIOMETRE ET LA CORRECTION DE TROPOSPHERE HUMIDE

La correction de troposphere humide utilisée pour corriger les données est déduite des me-
sures effectuées par le radiometre embarqué sur le satellite. Le radiometre est un instrument
passif dont I’empreinte au sol est plus grande que celle de 1’altimetre et il est lui aussi poten-
tiellement impacté par la présence de glace de mer.

Afin de le vérifier on s’intéresse a la variance de la SLA expliquée par cette correction. Si
les mesures du radiometre sont effectivement impactées par la glace de mer alors on devrait
observer un changement dans la variance expliquée par la correction puisque celle-ci, déduite
de mesures polluées par la présence de glace dans la tache au sol, ne représente alors plus le
contenu en vapeur d’eau atmosphérique. Par comparaison, la correction déduite des sorties du
modele ECMWEF ne devrait pas étre impactée de la méme maniere, bien que la prise en compte
de la glace de mer dans le modele soit susceptible d’avoir un effet.

variance expliquee (cm?)
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F1G. 2.10 — Variance de la SLA Envisat expliquée par la correction de troposphere humide déduite des
mesures du radiométre (en rouge) et des sorties du modele ECMWF (en bleu)

Les courbes de variance de la SLA expliquée par la correction de troposphere humide ra-
diometre et modele en fonction de la distance a la glace sont représentées en figure [2.10] Au
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dela de 20 kilometres de la glace, la courbe rouge correspondant aux données corrigées de la
troposphere humide déduite des mesures du radiometre est au-dessus de la courbe bleue corres-
pondant au modele. La correction issue du radiometre est donc 1égérement meilleure que celle
du modele puisqu’elle explique une plus grande part de la variance du signal. En dessous de
20 kilometres la variance expliquée par la correction radiométrique diminue fortement et les
deux courbes s’inversent, indiquant une dégradataion de la correction déduité des mesures du
radiometre.

PISTES D’ AMELIORATION POUR LE NIVEAU 1

A T’issue des évaluations présentées ici, plusieurs pistes se dégagent pour proposer des amé-
liorations des traitements de bas niveau susceptibles de réduire les erreurs aux hautes latitudes.

Pour les données altimétriques, les méthodes de retracking des formes d’ondes provenant
de I’eau qui apparait dans les fissures de la banquise (Peacock et Laxon, 2004) permettent
de récupérer de I’information. Concernant les mesures altimétriques sur océan polluées par la
présence de glace de mer dans I’empreinte au sol de I'instrument, il y a une certaine similarité
avec la dégradation observée en cotier. Les résultats du projet PISTACH du CNES (Mercier
et al., 2010) montrent qu’avec de nouveaux algorithmes de traitement de la forme d’onde, les
performances altimétriques sont améliorées. L’ adaptation des techniques développées dans le
cadre de ce projet a la frontiere eau/glace pourrait permettre d’améliorer la qualité des données.

Comme pour les données altimétriques, les mesures radiométriques se dégradent a I’ap-
proche de la glace, et avec elles la correction de troposphere humide. Dans les quinze derniers
kilometres, celle déduite du modele ECMWF devient plus performante alors que ce n’est pas
le cas plus loin de la glace. La encore la situation est similaire a ce qui est observé en cotier :
quand I’instrument commence a observer une autre surface que I’océan (glace ou continent) ses
mesures sont polluées. Le développement d’une correction de troposphere humide composite
pour la glace, a 'image de ce qui existe pour la zone cdtiere permettrait de remédier a cette
situation (Mercier ef al.||2010, |Desportes et al., 2007).

DEGRADATION DES CORRECTIONS

Dans 1’Océan Arctique et a I’approche des glaces la mesure de la hauteur de mer par al-
timétrie se dégrade. D’une part les mesures instrumentales sont directement affectées mais
I'intégralité de la dégradation ne peut étre attribuée a ce seul effet. Une fois que la mesure
altimétrique a été convertie en une information de distance, celle-ci est corrigée pour obtenir
la SLA, la quantité dont on cherche a connaitre la variabilité. Cette étape est appelée niveau 2
des traitements altimétriques. Les différents types de corrections appliquées a la mesure de la
distance altimétriques ont été présentées dans la partie[1.3.4]

Parmi ces corrections, les corrections d’environnement et les corrections géophysiques sont
les plus susceptibles d’étre dégradées aux hautes latitudes. Les corrections instrumentales ré-
sultent de calibrations et I’on fait ici I’hypothese (justifiée) que celles-ci sont stables.

La dégradation des corrections d’environnement a déja été mise en évidence aux para-
graphes précédents pour la correction de troposphere humide qui dérive peu aux hautes lati-
tudes mais est dégradée a 1’approche de la glace de mer si elle est déduite des mesures
du radiometre. L’ orbite est en quelque sorte assimilable a une correction et 1’erreur de dérive
associée est grande aux hautes latitudes (figure[2.8a).

Les corrections géophysiques sont aussi susceptibles d’étre dégradées aux hautes latitudes,
soit parce que leur estimation dépend des mesures altimétriques ou que leur modélisation est
rendue délicate par les caractéristiques du bassin. Les corrections géophysiques comprennent
les effets du forgage atmosphérique sur la SSH (baromeétre inverse et correction d’atmosphere
dynamique) et de la marée (polaire, terrestre, océanique et effet de charge associé). On y ajoute



2.2. Erreurs de I’altimétrie aux hautes latitudes

ici la MSS utilisée pour la conversion des SSH en SLA. Au cours de cette thése, la correction
de marée océanique et la MSS ont plus particulierement été étudiées.

LA CORRECTION DE MAREE OCEANIQUE

Le calcul de la marée océanique n’est pas I’objectif de ce travail de these et la présentation
théorique complete de ce phénomene est hors du propos de ce manuscrit. Pour la correction des
mesures de SSH altimétriques, il suffit de préciser que la marée est la variation périodique de
hauteur de mer résultant des phénomenes d’attraction par la Lune et le Soleil sur la Terre.

Les variations de la hauteur de mer dues a la marée océanique représentent plus de 80%
de la variabilité totale du niveau de la mer. Les signaux de marée sont des signaux périodiques
dont I’origine et les mécanismes sont connus. Une correction précise des effets de la marée
océanique est nécessaire afin de retirer aux observations altimétriques une large variabilité, et
pour permettre une meilleure caractérisation des signaux climatiques qui sont en général de
faible amplitude.

Le signal de marée peut étre décomposé en plusieurs ondes, en général huit constituants
majeurs sont directement calculés par les modeles. La correction de la marée océanique est
d’autant plus importante que I’échantillonnage temporel réalisé par les altimetres (une obser-
vation tous les 9.91 jours pour TOPEX/Poséidon) conduit a un aliasing des ondes a haute fré-
quence (dont la période est inférieure a deux fois la durée du cycle orbital) a des fréquences
plus basses, alors difficilement séparable de signaux d’intérét. Par exemple la mission TO-
PEX/Poséidon observe les ondes semi-diurnes a des périodes proches de 2 mois (58.74 jours
exactement pour Sy par exemple). Les périodes d’aliasing des principales ondes de marée par
les orbites de satellites TOPEX/Poséidon, ERS-1 et GeoSat Follow-On sont résumées dans le
tableau

onde période (heures) période d’aliasing (en jours)
TOPEX/Poséidon ERS-1 GeoSat Follow-On

Mo 12.42 62.11 94.49 317.11

So 12.00 58.74 00 168.82

No 12.66 49.53 97.39 52.07

Ko 11.98 86.60 182.62 87.72

K 23.93 173.19 365.24 175.45

01 25.82 45.71 75.07 112.95

P 24.07 88.89 365.24 4466.67

TAB. 2.1 — fréquence d’aliasing de 7 ondes de marée par les missions TOPEX/Poséidon, ERS-1 et
GeoSat Follow-On, d’apres (Le Provost, |2001))

Avant I’avénement de I’altimétrie spatiale, la prédiction de la marée reposait sur la mo-
délisation hydrodynamique numérique assimilant des mesures in-situ majoritairement cotieres.
L’ altimétrie spatiale fournit maintenant aux modélisateurs un immense jeu de données utilisable
pour le calcul précis de 1a marée en tout point du globe. L’ orbite de la mission TOPEX/Poséidon
(et donc Jason-1 et Jason-2) en particulier a été choisie pour permettre la meilleure observation
possible de la marée. On peut séparer en deux grands familles les modeles de marée, d’une
part les modeles hydrodynamiques, assimilant ou non des observations altimétriques et d’autre
part les modeles empiriques qui reposent sur une analyse plus ou moins directe des mesures
altimétriques.
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CORRECTION DE MAREE DANS L’OCEAN ARCTIQUE

Dans I’Océan Arctique la précision de la prédiction de marée apparait comme extrémement
importante. Contrairement aux latitudes inférieures a 66°N, les mesures de SSH proviennent
des missions GeoSat Follow-On et ERS-1 (et ERS-2 et Envisat). ERS-1 est positionnée sur une
orbite hélio-synchrone et I’onde semi-diurne S2 est alors toujours observée a la méme phase,
elle est théoriquement aliasée a une période infinie. Les ondes K; et P; quant a elles sont
aliasées a une période d’un an et sont donc non séparables du signal annuel. GeoSat Follow-On
dont le cycle est de 17 jours voit les ondes M5 et So a des périodes proches d’une année et
d’une demi année respectivement, tandis que 1I’onde P; est aliasée a une période de 11 ans.

Sans une correction la plus précise possible des signaux de marée, 1’estimation des signaux
climatiques est compliquée puisque ceux-ci sont en partie masqués par les résidus a basse
fréquence résultant de I’aliasing des ondes de marée par les missions altimétriques.

L’ Arctique concentre les difficultés de modélisation (Lyard, [1997)) : sa géométrie est com-
plexe comme se bathymétrie qui est encore imprécise dans certaines régions, la présence d’une
couche de glace modifie la hauteur réelle de la colonne d’eau et induit de la friction a la sur-
face. |Lyard, (1997) en conclut que les performances du modele hydrodynamique FES (Finite
Element Solution, Le Provost et al.|(1994)) utilisé dans I’étude sont moins bonnes que celles de
modeles empiriques globaux. L’ absence de données provenant de la mission TOPEX/Poséidon
aux hautes latitudes impacte aussi ces modeles empiriques qui doivent utiliser les missions de
type ERS moins favorables.

En comparant plusieurs modeles globaux appliqués aux données gravimétriques GRACE,
Ray et al.|(2009) observe que les plus grandes différences entre les modeles se trouvent dans
les régions polaires. Les auteurs attribuent ces différences aux erreurs des différents modeles et
concluent que I’erreur sur la prédiction de marée est plus importante aux hautes latitudes.

SURFACE MOYENNE OCEANIQUE

Les corrections géophysiques permettent de calculer la SSH a partir des mesures altimé-
triques. Pour estimer la SLA, la quantité qui nous intéresse ici, il faut retrancher a la SSH
la hauteur de la surface moyenne océanique (MSS) au point de mesure. Mais le calcul d’une
surface moyenne océanique repose elle aussi sur les données altimétriques disponibles. Dans
I’Océan Arctique la couverture par la glace fait que dans certaines zones il y a trés peu de
données disponibles, ce qui impacte directement I’estimation de la MSS.

En premiére approche, il semble que le choix de la MSS n’a que peu d’impact sur I’évalua-
tion de signaux climatiques. En un point de mesure M (lon, lat) le long de la trace, la valeur
de la MSS est constante. Pour la série temporelle de la SLA extraite au point M, un change-
ment de MSS ne se traduit que par un décalage vertical, sans effet sur les signaux climatiques
(tendances, cycle annuel, variabilité inter-annuelle ou mé&me variabilité de haute fréquence). Ce
constat reste valable si I’on considere une analyse régionale plutot que ponctuelle pour peu que
la région observée soit constante au cours du temps. Cette hypothése n’est pas vérifiée dans
I’Océan Arctique et le choix d’une « bonne » MSS y est plus important qu’ailleurs.

EFFET D’UN CHANGEMENT DE SURFACE MOYENNE

Pour les traitements de référence considérés ici c’est la MSS dite CLSO1 qui est utilisée,
son calcul et son évaluation sont décrits par[Hernandez et Schaeffer (2000). Le calcul utilise des
données des missions TOPEX/Poséidon, ERS-1 et ERS-2 entre 1993 et 1999 ainsi que deux
années de données GEOSAT de 1987 a 1988. Sa couverture est quasi-globale : de 80°S a 82°N.
La MSS CLSO01 dans I’ Arctique est représentée en figure
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(a) MSS CLSO1 (b) MSS DNSC08 (c) différences

FIG. 2.11 — Carte (a) de la MSS CLSO1, (b) de la MSS DNSCOS et (c) des différences entre les deux dans
I’Arctique

Dans les zones ou les données altimétriques ne sont pas disponibles c’est le modele de
géoide EGMY96 (Lemoine ef al., [1998)) qui est utilisé. Les zones non-mesurées par 1’altimétrie
correspondent principalement aux zones continentales. Mais dans I’ Arctique, il existe des par-
ties de I’océan, situées au sud de la limite a 82°N et perpétuellement recouvertes de glace sur la
période 1993-1999 utilisée pour le calcul de la MSS. Dans ces zones c’est le modele de géoide
qui est utilisé.

Avec la diminution de la couverture de glace si ces zones sont découvertes lors des der-
nieres années, 1’utilisation de 1a MSS CLSO1 revient a faire une erreur sur la SLA. En effet, on
calculerait alors une anomalie par rapport au géoide qui n’est pas cohérente avec la définition
de la MSS qui est la somme du géoide et de la circulation océanique moyenne.

Depuis la publication en 2001 de la MSS CLS01 d’autres MSS ont été calculées : en 2009
Andersen et Knudsen| (2009) ont calculé une nouvelle MSS appelée DNSCOS8. Leur calcul
utilise cette fois les mesurées fournies par 8 satellites sur la période 1993-2004. C’est aussi
la premieére MSS sans trou polaire grace a 1’intégration des données de la mission ICESat.
La figure [2.11D] représente la MSS DNSCO8 dans 1’ Arctique. Représentées de cette maniere
les deux surfaces ne semblent pas réellement différentes. Cependant le calcul de la différence
entre les deux, représentée en figure[2.11¢] fait apparaitre des zones dans I’intérieur de I’Océan
Arctique ou les différences sont supérieures a un metre.

Les différences apparaissent justement dans les zones identifiées dans les sections précé-
dentes, soit parce que des valeurs aberrantes de la SLA y sont observées (figure [2.5) ou iden-
tifiées par des analyses en variance (figure [2.6). Les différences observées suggerent qu’il y
a bien un probléeme de définition de la MSS dans I’intérieur de I’Océan Arctique mais pour
I’instant on ne peut pas conclure quant a la validité d’une MSS plutdt qu’une autre.

Pour estimer si I’'une de ces deux MSS est meilleure dans I’Océan Arctique, les diagnostics
qui ont mené a la mise en évidence de ces problémes sont repris, afin de mesurer les effets d’un
changement de la MSS utilisée. La figure [2.5] représente la carte de la SLA Envisat calculée
par rapport a la MSS CLSO01 en Septembre 2007 et montre des régions ou les valeurs sont
improbables. Si I’on calcule sur la méme période et a partir des mémes données une carte
en utilisant cette fois la MSS DNSCO08 comme surface de référence, on obtient la carte de la
figure Sur cette carte, dans la zone de I’ Arctique intérieur au Nord du détroit de Béring
qui présentait des valeurs étranges, la SLA semble maintenant bien plus cohérente. Dans cette
zone, une amélioration similaire est observée pour d’autres périodes temporelles et d’autres
missions.
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FIG. 2.12 — Carte de la SLA Envisat calculée par rapport a la MSS DNSCOS8 en Septembre 2007

Pour I’estimation des signaux climatiques régionaux dans I’Océan Arctique, cela signifie
qu’en utilisant la MSS CLSO01, a certaines périodes, on prend en compte dans la moyenne des
zones ol les valeurs de la SLA sont fausses de plus d’un metre car pas référencées par rapport
a la méme surface. Comme ces zones ne sont pas observées tout au long de la période, elles
sont susceptibles de fausser I’estimation des signaux climatiques. Par exemple la variabilité
inter-annuelle peut étre impactée si la zone précédemment identifiée est découverte de glace
lors d’un été sans I’étre les autres années. En utilisant la MSS DNSCO08, cet effet est réduit et
une meilleure estimation des signaux climatiques est alors possible.

La MSS est une correction statique : en un point donné sa valeur reste constante au cours
du temps. A résolution spatiale identique, le changement de MSS n’a donc pas d’impact sur
I’estimation de la variance de la SLA. Mais en utilisant plus de mesures pour estimer la MSS,
des échelles spatiales plus fines peuvent tre résolues. La MSS DNSCO08 est ainsi calculée sur
une grille au soixantieéme de degré contre une grille au trentieme de degré pour la MSS CLSO1
de référence. C’est la capacité de la MSS a résoudre les courtes échelles spatiales qui est mise
en évidence lors de I’analyse de I’impact d’un changement de MSS sur la variance de la SLA.

Sur la variance de la SLA Envisat, I’effet du changement de MSS est important. La figure
[2.13|présente la carte de la réduction de variance obtenue en utilisant la MSS DNSCO8 a la place
de la MSS CLSO1 pour le la calcul de la SLA, les valeurs positives (rouges) correspondant a
une réduction de la variance.

A I’exception de quelques points de mesure, la variance de la SLA est réduite dans I’en-
semble de I’Océan Arctique. Dans la zone identifiée comme problématique, la réduction de la
variance est trés importante, supérieure 2 100 cm?. En moyenne pour 1’océan compris entre
66°N et 82°N de latitude la variance est réduite de 39 cm?, passant de 211 2 172 cm?.
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F1G. 2.13 — Carte de la réduction de la variance de SLA Envisat obtenue en utilisant la MSS DNSCOS8 a
la place de la MSS CLSO1

PERSPECTIVES D’ AMELIORATION DU niveau 2

Dans la partie précédente, deux termes du calcul de la SLA ont été décrits du point de
vue de leurs limitations dans I’Océan Arctique, la correction de marée océanique et la MSS. A
I’issue des évaluations réalisées et dans 1’objectif de générer un jeu de données dédié a 1’étude
des signaux climatiques dans I’ Arctique les évaluations présentées suggerent déja deux pistes
d’amélioration possibles.

La mise en évidence des erreurs de la MSS CLSO01 indique que le choix d’une autre surface
moyenne océanique, mieux définie dans I’Océan Arctique, permet de réduire sensiblement des
artefacts visibles sur les données de la mission Envisat.

Les difficultés liées a la modélisation de la marée océanique dans I’ Arctique ont été mises en
évidence, de méme que 1’'impact potentiel des erreurs de la marée sur I’estimation des signaux
climatiques.

En plus de ces deux points, d’autres corrections sont également susceptibles d’étre particu-
lierement dégradées dans 1’Océan Arctique.

C’est par exemple le cas des orbites pour lesquelles il a été établi dans la partie[2.2.1|que les
plus grandes erreurs de dérive se trouvent aux hautes latitudes. Le calcul de nouvelles solutions
d’orbites améliorées est largement en dehors du champ de ce travail de these, toutefois pendant
la durée de ce travail de these, de nouvelles solutions d’orbites ont été calculées dans le cadre
du projet SALP du CNES pour les missions Jason-1, Jason-2 et Envisat ou dans celui du projet
REAPER (REprocessing of Altimeter Products for ERS) de I’ Agence Spatiale Européenne pour
les mission ERS-1 et ERS-2.

L’évaluation de ces nouvelles solutions d’orbites effectuée dans le cadre du projet CCI
(Climate Change Initiative) de I’ Agence Spatiale Européenne montre que ; d’une part les solu-
tions CNES-GDR-D améliorent I’estimation des tendances long-terme aux échelles régionales
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et reduisent des incohérences Est/Ouest entre les missions Jason et Envisat, et d’autre par 1'uti-
lisation des solutions du prjet REAPER pour ERS-1 et ERS-2 permet d’améliorer la résolution
de la méso-échelle et réduit des différences hémisphériques Nord/Sud aux échelles climatiques.

La correction d’atmosphere dynamique, extraites des sorties du modele Mog2d est, pour des
raisons similaires a celles avancées pour la modélisation de la marée (difficultés de modélisation
liées aux caractéristiques du bassin), susceptible d’étre dégradée aux hautes latitudes.

EDITION DES MESURES, RECALAGE ET CARTOGRAPHIE

Une fois que les mesures altimétriques ont été traitées et corrigées afin d’obtenir des SLA,
les données doivent encore étre validées (niveau 2p). Cette étape appelée édition ou editing des
mesures est destinée a rejeter les mesures invalides. Plusieurs criteres d’édition sont appliqués
aux mesures :

— édition par seuils sur différents parametres permettant de rejeter des valeurs manifeste-

ment fausses,

— édition le long de la trace permettant de rejeter des mesures de SLA trop éloignées des

mesures avoisinantes.

Le choix des criteres pour I’édition des mesures altimétriques revient a faire un compromis
entre une perte d’information résultant du rejet de certains points et une augmentation du ni-
veau d’erreur sur les mesures conservées. Dans 1’océan Arctique, les travaux de |Andersen et
Knudsen| (2012)) suggerent que les critéres des traitements de référence sont probablement trop
stricts et que des points de mesures pourraient étres utilement conservés en les relachant. Toute-
fois ils ne font aucune évaluation de I’impact qu’auraient ces nouvelles mesures sur I’estimation
des signaux climatiques.

Le niveau 3 des traitements altimétriques est 1’étape permettant 1’utilisation de plusieurs
missions différentes pour la constitution de longues séries temporelles. C’est une étape impor-
tante permettant de garantir la stabilité des mesures au cours du temps et donc leur utilisation
pour I’estimation des signaux climatiques. La problematique du recalage régional a été présen-
tée dans la partie [2.2.1] Pour les trés hautes latitudes, la situation est compliquée par I’absence
des missions de référence TOPEX/Poséidon, Jason-1 et Jason-2 au-dela de 66°N. Le calcul
précis des biais, a I’échelle régionale, entre toutes les missions utilisées est une étape incon-
tournable de la génération d’un jeu de données régional amélioré dans I’Océan Arctique. Dans
la cadre du projet CCI de I’ESA, une nouvelle méthode de raccordement entre les missions de
référence a été proposée, le biais estimé est alors dépendant de la latitude.

La derniere étape des traitements, ou niveau 4 correspond a I’étape de cartographie. Les
données altimétriques corrigées, validées et recalées disponibles le long de la trace au sol du
satellite sont interpolées sur une série de grilles régulierement espacées dans le temps. Les
erreurs de ce processus de cartographie dans 1’ Arctique ont été mises en évidence par 1’analyse
des grilles DUACS effectuée dans la partie la plus flagrante étant la perte d’information
dans I'intérieur du bassin Arctique. La conservation de cette information, actuellement perdue,
devrait €tre une priorité d’un jeu de donnée amélioré.

RESUME

Dans cette partie certaines erreurs de I’altimétrie ont été décrites, d’abord pour les analyses
globales puis régionales. Un intérét supplémentaire est porté aux erreurs spécifiques a une étude
du niveau moyen de la mer dans I’Océan Arctique pour les différents niveaux de traitements de
la mesure altimétrique.

Dans la suite de ce chapitre, le retraitement régional des données altimétriques effectué au
cours de la these est présenté. L’ objectif de ce retraitement étant de générer un jeu de données
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amélioré permettant I’étude de la variabilité du niveau moyen de la mer aux hautes latitudes,
les solutions adoptées pour réduire le niveau d’erreur sont présentées.
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RETRAITEMENT REGIONAL DES DONNEES ALTIME-
TRIQUES

Si les cartes globales et les traitements appliqués aux données permettant de générer ces
cartes souffrent de certaines erreurs, les étude menées dans la partie précédente ont mis en
évidence certaines pistes d’amélioration permettent de corriger une partie de ces erreurs. Fort
des analyses effectuées, la génération d’un jeu de données de SLA qui prendrait en compte les
améliorations potentielles identifiées apparait comme un objectif important. Un jeu de données
régional ainsi généré présenterait des améliorations sensibles par rapport a la référence, et per-
mettrait ensuite de caractériser la variabilité du niveau de la mer dans 1’Océan Arctique avec
une plus grande fiabilité.

Pour parvenir a cette objectif, une approche similaire a celle générant les grilles globales
est adoptée, basée sur la réutilisation des méthodes et algorithmes existants. La paramétrisation
des différentes étapes est néanmoins adaptée aux besoins des hautes latitudes identifiés pré-
cédemment. Cette partie décrit les différentes étapes du traitement des données altimétriques
permettant d’aboutir a un jeu de données régional amélioré.

Les études menées dans la partie [2.2] sont exploitées afin de sélectionner les meilleures
corrections aux hautes latitudes. Toutes les pistes d’améliorations identifiées n’ont pas pu étre
implémentées lors des retraitements présentés ici, les choix de les traiter ou non dépendent de
la compléxité de leur mise en ceuvre et de leur impact espéré.

MESURES INSTRUMENTALES

Pour ce travail de these les données altimétriques de départ correspondent au niveau 2 des
traitements altimétriques. A ce niveau la mesure est déja « préte a I’emploi » pour le calcul de la
hauteur de mer : celle-ci est datée, localisée, les corrections instrumentales ont été appliquées
et une édition des mesures invalides a déja été réalisée. Il ne reste plus qu’a appliquer les
corrections d’environnement et les corrections géophysiques pour obtenir a partir de chaque
mesure de range valide une mesure de la SLA.

Le choix de partir du niveau 2 altimétrique et pas d’un niveau inférieur (i.e. de la forme
d’onde) exclut tout retracking tel que celui développé par (Peacock et Laxon, 2004) et mis en
ceuvre par (Scharroo et al.l 2006). En dépit de I'intérét que peut représenter la mise en place
d’un algorithme de retracking des données altimétriques permettant par exemple de récupérer
des mesures a partir d’échos complexes provenant de fissures dans la banquise, un tel traitement
est hors du champ de cette étude. De plus les méthodes disponibles souffrent encore d’un niveau
d’erreur important et n’atteignent pas le niveau de qualité requis pour cette étude.

L’adaptation d’algorithmes de retracking développés pour des applications cotieres par
exemple dans le cadre du projet PISTACH (Mercier et al., 2010) au cas de la glace de mer
n’est pas mise en ceuvre ici. Si les améliorations potentielles sont importantes dans les régions
proches de la glace cela nécessite un important travail de développement et de validation qui
n’a pas pu €tre entrepris au cours de cette these.

CORRECTION DES DONNEES ALTIMETRIQUES LE LONG DE LA TRACE

Afin de sélectionner les corrections a appliquer aux données altimétriques, des comparai-
sons ont été effectuées entre différents modeles pour la correction de marée océaniques et la
MSS, considérées comme les causes largement prépondérantes de I’erreur. La « meilleure » cor-
rection est sélectionnée selon un critere de réduction de la variance. Comme les variances sont
considérées ici le long de la trace du satellite, réduire la variance de la SLA revient a réduire
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les différences entre la SSH et 1a MSS. En réduisant la variance de la SLA, c’est la diminution
de I’incertitude sur I’estimation des signaux climatiques qui est recherchée.

SURFACE MOYENNE OCEANIQUE

Dans la partie précédente, les défauts de la surface moyenne utilisée lors des traitements de
référence aboutissant au jeu de données global DUACS ont été mis en évidence. De méme, il
est établi que le remplacement de cette MSS CLSO1 par une autre, la DNSCO8 (Andersen et
Knudsenl, [2009) pour le calcul de la SLA permet de résoudre certains des problemes observés
sur les données de la mission Envisat : réduction de certaines valeurs aberrantes dans les don-
nées de la mission Envisat, importante réduction de la variance aux tres hautes latitudes dans
I’Océan Arctique intérieur associée a une réduction plus faible mais générale de la variance de
la SLA au nord de 50°N.

Afin de couvrir I’ensemble de la période 1993-2009, les données provenant d’autres mis-
sions altimétriques vont €tre utilisées et il faut vérifier que les conclusions déduites des études
menées sur les données de la mission Envisat restent valides.

Les cartes de différence de variance de la figure 2.14] sont obtenues en appliquant aux
données des missions ERS-1 et ERS-2 une procédure identique a celle appliquée aux données
d’Envisat pour I’utilisation d’une autre MSS. Des impacts identiques sont observés avec une
réduction de variance dans I’intéreur de I’Océan Arctique. La diminution de 1’extension de la
glace de mer avec le temps fait que les zones ol la réduction de variance est la plus importante
sur la carte [2.13|n’apparaissent quasiment pas sur les données d’ERS-1 et un peu plus sur les
données d’ERS-2. ’impact en variance du changement de MSS devrait donc étre plus faible
sur les données d’ERS-1 et d’ERS-2 que sur celles d’Envisat, ce qui est déja suggéré par la

figure 2.7

T cm’2 EENNSENT T TSy cm'2
-100-75-50-25 0 25 50 75 100 -100-75-50-25 0 25 50 75 100
(a) ERS-1 (b) ERS-2

FI1G. 2.14 — Carte de la réduction de la variance de SLA obtenue en utilisant la MSS DNSCOS a la place
de la MSS CLSOI pour corriger les données des mission ERS-1 et ERS-2

Ce diagnostic permet de vérifier que pour les trois principales missions permettant d’ob-
server les hautes latitudes jusqu’a 82°N, I’adoption de la MSS DNSCO8 permet de réduire
la variance de la SLA dans I’ Arctique et procure une amélioration de la qualité des mesures.
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Quatre autres missions sont utilisées au cours de ce travail de these (TOPEX/Poséidon, Jason-1,
Jason-2 et GeoSat Follow-On) et par souci de cohérence, les mémes traitements doivent leur
étre appliqués. Méme si elles n’observent pas directement les trés hautes latitudes, on veut vé-
rifier que le changement de la MSS utilisée ne conduit pas a une dégradation de la qualité de la
mesure qui compenserait aux basses latitudes les améliorations observées aux hautes latitudes.
Le tableau résume les valeurs variance de la SLA obtenues en utilisant 1’une ou 1’autre
MSS sur différentes bandes de latitudes et pour toutes les missions considérées. On constate
que I’utilisation de la MSS DNSCO08 apporte pour toutes les missions et toutes les bandes de
latitude considérées une réduction de la variance de la SLA. Cette réduction est toutefois plus
prononcée aux trés hautes latitudes qu’aux latitudes plus basses.

50°N-66°N 50°N-72°N 66°N-72°N 50°N-82°N 66°N-82°N
CLSO01 DNSC08 CLS01 DNSC08 CLS01 DNSC08 CLS01 DNSC08 CLSO01 DNSCO08

Envisat 154 146 187 179 315 305 177 156 211 172
ERS-2 175 169 220 215 396 395 223 207 295 265
ERS-1 158 148 192 182 328 320 186 178 235 229
GFO 126 120 169 163 335 332 - - - -
T/P 213 201 - - - - - - - -
Jason-1 187 166 - - - - - - - -
Jason-2 183 167 - - - - - - - -
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TAB. 2.2 — Variance de la SLA en cm? pour I’ensemble des missions calculée en utilisant la MSS CLSO1
ou DNSCOS sur différentes bandes de latitudes

Dans le cadre du retraitement des données altimétriques dans la région Arctique, on adop-
tera donc la MSS DNSCO08 pour le calcul de la SLA plut6t que la MSS CLSO1.

Au moment ou les retraitements ont été entrepris, la MSS DNSCO08 était la plus perfor-
mante. Il faut mentionner que de nouveaux calculs de surface moyenne océanique ont été en-
trepris, tant 8 CLS que dans I’équipe danoise a I’origine de la DNSCO8. En particulier trois mo-
deles plus récents sont maintenant disponibles : ce sont les MSS CNES—CLS10 & 11 (Schaeffer
et al.,2010) et DTU10 (Andersen, |2010). Il faut également citer la MSS Arctique ICEn définie
sur la bande de latitude 66°N—-86°N (Farrell ef al.l 2012)). N’ étant pas disponibles aux moments
ou les investigations ont été menées, ces modeles n’ont pas été évalués selon le méme proces-
sus. Des comparaisons rapides suggerent que ces nouveaux modeles apportent des améliora-
tions aux hautes latitudes et sont susceptibles d’améliorer encore les données, sans toutefois que
I’amélioration attendue atteignent celle obtenue en passant de la MSS CLS01 a la DNSCOS. La
publication de ces modeles a eu lieu apres que la série de carte utilisant la MSS DNSCO8 ait été
générée. Le temps de calcul nécessaire a la génération d’une nouvelle série de carte utilisant,
par exemple, la MSS DTU10 a alors été jugé incompatible avec les contraintes du planning de
these.

MODELE DE MAREE

Les investigations menées concernant les erreurs de 1’altimétrie aux hautes latitudes ont
montré qu’aux hautes latitudes, les performances des modeles de marée océanique est dégradée.
Afin de sélectionner un modele performant, différents modeles pour la correction de la marée
océanique sont comparés dans cette partie.

EVALUATION DES MODELES DE MAREE

Dans le jeu de données altimétriques global utilisé comme référence, c’est le modele GOT
(Goddard Ocean Tide, [Ray|(1999)) dans sa version 4.7 qui est utilisé pour corriger les mesures.
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C’est un modele empirique analysant les mesures altimétriques pour en déduire les caractéris-
tiques des différentes ondes de marée.

Dans le but de choisir le meilleur modele de marée sur la zone, différents modeles de marée
disponibles dans I’Océan Arctique sont comparés, en prenant GOT 4.7 comme référence. La
variance de la SLA est utilisée comme critere de sélection, une réduction de variance étant
assimilée a une amélioration de la donnée et donc a une meilleure performance du modele de
marée. L évaluation est effectuée sur 70 cycles de données Envisat, du cycle 10 au cycle 80 soit
du 30 Septembre 2002 au 20 Juillet 2009.

De trés nombreux modeles de marée permettant de corriger les données altimétriques sont
disponibles, 6 seulement ont été évalués aux hautes latitudes dans le cadre de ce travail. Sur la
carte de la figure[2.15] et sur les figures suivantes de cette partie, les zones rouges correspondent
a une réduction de la variance et les zones bleues a une augmentation par rapport au modele de
référence.

GOTO00v2 Le modele GOTO0v2 est simplement le modele GOT dans sa version précé-
dant la version actuelle prise comme référence. Il s’agit également d’un modele empirique. Ce
modele était déja disponible dans les bases de données altimétriques de CLS et il est donc aisé
de I’appliquer et de I’évaluer. La carte des différences de variance de la SLA obtenues en utili-
sant GOTO00v2 a la place de GOT4.7 pour la correction de marée océanique est présentée sur la

figure 2.15]

F1G. 2.15 — Carte de réduction de variance de la SLA obtenue a partir des données Envisat en utilisant
le modele GOTOOv2 plutét que GOT4.7 pour la correction de marée océanique

Les différences entre les deux modeles sont faibles dans I’ Atlantique et le Pacifique et plus
importantes dans I’Océan Arctique. L’utilisation du modele GOT00v2 permet une réduction
de la variance en mer de Sibérie Orientale, ainsi qu’au Nord de la Baie d’Hudson. Presque
partout ailleurs on observe une augmentation de la variance de la SLA, en particulier dans
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I’ Arctique Canadien et le long des cdtes de I’ Arctique Russe. En moyenne régionale on observe
une augmentation de la variance de la SLA de presque 16 cm? sur la zone 50°N-82°N et de 29
cm? sur 66°N-82°N.

FES04 Le modele FESO4 (Lyard et al.l 2006) est un modele hydrodynamique qui assi-
mile des observations altimétriques et in-situ. Il s’agit de la derniere version d’une série de
modeles FES (pour Finite Element Solution) dont le développement a été entrepris par|Le Pro-
vost et Vincent| (1986)). Il s’agit d’'un modele couramment utilisé pour la correction des données
altimétriques et il constitue avec GOT4.7 une référence.

FIG. 2.16 — Carte de réduction de variance de la SLA obtenue a partir des données Envisat en utilisant
le modele FESO4 plutot que GOT4.7 pour la correction de marée océanique

On observe des zones dans lesquelles la variance de la SLA est réduite par 1’utilisation du
modele FES04 en mer de Sibérie Orientale, dans certaines zones cotieres de la mer de Barents
et dans I’archipel Arctique Canadien. La variance de la SLA augmente en mer de Barents, en
mer de Kara et de Laptev, ainsi que dans la baie d’Hudson et de Baffin. En moyenne la variance
de la SLA augmente de 44 cm? sur la bande de latitudes 50°N-82°N mais elle est réduite de 18
cm? sur 66°N-82°N.

AOTIM L’ Arctic Ocean Tidal Inverse Model (AOTIM, [Padman et Erofeeval (2004)) est
un modele barotrope de marée régional pour 1I’Océan Arctique. Il est basé sur 1’assimilation de
données altimétriques et marégraphiques dans un modele inverse (Egbert et Erofeeval 2002).
Seules quatres ondes sont simulées par le modele qui est complété par les solutions d’un modele
régional direct (AODTM) pour quatre autres harmoniques de marée. Une résolution spatiale de
5 km est atteinte par la grille régionale utilisée. Les données du modele sont distribuées avec
un code permettant la prédiction de la hauteur de marée a une date et une position donnée. Ce
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code a été adapté au format de stockage des données altimétriques utilisé a CLS pour permettre
leur correction.

A priori ce modele présente un certain nombre d’avantage : c’est un modele régional et
I’on peut supposer qu’il a été finement paramétré pour obtenir de bons résultats dans la zone,
et il assimile un grand nombre de données marégraphiques cotieres et benthiques en plus des
données altimétriques (entre 250 et 310 stations par onde). La carte des différences de variance
obtenue est représentée en figure 2.17]

FIG. 2.17 — Carte de réduction de variance de la SLA obtenue a partir des données Envisat en utilisant
le modéle AOTIM plutdt que GOT4.7 pour la correction de marée océanique

Tout d’abord le domaine du modele est limité aux latitudes supérieures a 66°N. Cela si-
gnifie que les données de missions de type TOPEX/Poséidon ne pourront pas étre corrigées en
utilisant ce modele. Pour pouvoir les utiliser, il faudra donc mettre en place un raccord entre
deux modeles de marée, 1’un pour les hautes latitudes et I’autre pour les basses latitudes.

Dans lintérieur de 1’Océan Arctique, le modele AOTIM semble performant par rapport
au modele de référence GOT4.7 puisque la figure 2.17] montre que la variance de la SLA est
réduite au nord du détroit de Béring, en mer de Sibérie Orientale, en mer de Kara et dans I’ar-
chipel Arctique Canadien. Par contre dans les mers Nordiques et en mer de Barents, on observe
une augmentation importante de la variance de la SLA qui compense largement les réductions
précédemment décrites. Cela correspond a la zone dans laquelle des données altimétriques sont
assimilées par le modele.

En moyenne sur la zone 66°N—82°N, la variance est augmentée de 56 cm? et atteint une
valeur moyenne un peu supérieure a 260 cm?.

TPX07.2 TPXO7.2 (Egbert et Erofeeval 2002) est un modele inverse global, derniere
version du modele TPXO dont la premiere version, numérotée .1, est initialement présentée
par [Egbert et al| (1994). Les données assimilées par le modele proviennent de 1’ altimétrie (TO-
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PEX/Poséidon, ERS), de 1a missions GRACE et de stations marégraphiques. En particulier, des
stations marégraphiques dans 1’ Arctique sont utilisées afin d’améliorer les solutions dans cette
région. Le modele est distribué sur une grille au quart de degré pour 8 constituants principaux,
deux harmoniques de longue période et trois harmoniques non-linéaires. Les grilles sont au
méme format que le modele AOTIM présenté précédemment et les routines de prédiction de
la hauteur de marée sont identiques et ont été utilisées pour la correction des données altimé-
triques. La carte des différences de variance de la SLA Envisat obtenue en utilisant le modele
TPXO7.2 plutdét que GOT4.7 pour la correction de la marée océanique est présentée sur la

figure 2.18]

&2
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FIG. 2.18 — Carte de réduction de variance de la SLA obtenue a partir des données Envisat en utilisant
le modele TPXO7.2 plutot que GOT4.7 pour la correction de marée océanique

Dans L’ Atlantique, les mers Nordiques ainsi que la mer de Barents, les différences de va-
riance sont faibles. Dans une petite région le long de la cote Nord de la Norvege et au sud de
la mer de Barents, la variance augmente. L’ augmentation est beaucoup plus importante dans
la baie de Baffin, a I’ouest du Groénland ainsi que dans I’archipel Arctique Canadien. On ob-
serve aussi une augmentation dans les zones cotieres du Pacifique Nord mais celles-ci ne font
pas partie de I’Océan Arctique tel qu’on 1’a défini ici. Dans I’intérieur de I’Océan Arctique, la
variance de la SLA diminue presque partout, surtout a la c6te mais aussi au large.

Toutefois en moyenne sur 50°N—82°N, la variance de la SLA augmente de 57 cm? et de
16 cm? entre 66°N et 82°N, sous 1’effet de la forte augmentation de variance observée dans
I’archipel Arctique Canadien.

Andersen06 Ce modele de marée est développé par une équipe du centre spatial national
danois (Andersen, |2000). Il s’agit d’'un modele empirique global basé sur les sorties du modele
hydrodynamique FES94.1 corrigé par 1’assimilation de données altimétriques provenant des
missions TOPEX/Poséidon, Jason-1, GeoSat Follow-On et ERS/Envisat. Les solutions sont



2.3. Retraitement régional des données altimétriques

distribuées sous forme de grilles globales au quart de degré pour 8 ondes de marée. Comme les
grilles d’effet de charge ne sont pas distribuées, on utilise 1’effet de charge du modele FES.

En étudiant ce modele nous nous sommes apercus qu’en 1'utilisant a la place de GOT4.7
pour la correction des données altimétriques, la variance de la SLA augmentait presque partout
dans des proportions importantes (entre —1 et 1 m?). De telles valeurs suggerent une erreur,
dans le modele ou dans son utilisation. Dans la premiere livraison d’une version suivante du
modele (DTU10, |Cheng et Andersen|(2010)) un décalage de 180 degrés de la phase de 1’onde
M2 a été détecté puis corrigé. Nous ne pouvons conclure quant a 1’origine de 1’augmentation
anormale de variance observée, n’ayant pas mené d’investigations plus détaillées. En moyenne,
1’augmentation de variance obtenue est supérieure 2 3000 cm?.

EOT08a Le modele EOT08a est calculé et distribué par le DGFI allemand (Savcenko
et Bosch, [2008). 11 s’agit d’'un modele empirique basé sur le calcul de corrections par rapport
au modele FES04. Une analyse harmonique des résidus altimétriques est effectuée a partir des
données des missions TOPEX/Poséidon, ERS-1, ERS-2, Envisat, GeoSat Follow-On et Jason-1
acquises pendant les 13 années de vie de la mission TOPEX/Poséidon pour 9 ondes de marée.
Les corrections déduites de 1’analyse des mesures altimétriques sont interpolées sur une grille
a 7’5 de résolution et ajoutées au modele de référence. Les données sont distribuées sous forme
de grilles d’amplitude et de phase pour la marée océanique et I’effet de charge.

350° ¢
amnT | Ty cm”2
50  -25 0 25 50

FI1G. 2.19 — Carte de réduction de variance de la SLA obtenue a partir des données Envisat en utilisant
le modele EOT08a plutot que GOT4.7 pour la correction de marée océanique

Si le modele EOTO8a permet bien de réduire la variance dans certaines régions de I’ Arc-
tique comme la mer de Sibérie Orientale et au Nord du détroit de Béring ; dans les mers Nor-
diques I’augmentation de variance est trés importante, comme dans 1’ Atlantique Nord et I’océan
Pacifique au sud de I’ Alaska. En particulier, il existe deux bandes au Nord et au Sud de I’Islande
dans lesquelles une augmentation importante de la variance est observée.
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En moyenne la variance de la SLA est augmentée de 89 cm? et de 56 cm? sur les zones
50°N-82°N et 66°N-82°N respectivement.

SELECTION D’UN MODELE

A T’issue de cette évaluation de différents modeles de marée océanique, on constate qu’il
est difficile de trouver le « meilleur » modele de marée. Tous les modeles étudiés présentent des
zones pour lesquelles la variance de la SLA et réduite par rapport a la référence et inversement.
Des différences importantes sont toujours observées dans 1’archipel Arctique Canadien, ailleurs
les différences sont en général plus faibles.

Si I’on se base uniquement sur le critére de la variance moyenne de la SLA, c’est le modele
FESO4 qui apparait comme le plus performant, étant le seul des modeles testés a réduire en
moyenne la variance de la SLA. Mais les zones ou la variance est effectivement réduite sont
tres limitées dans 1’espace. Au contraire, le modele TPX07.2 dégrade 1égérement la variance en
moyenne sur la zone mais la réduit dans une plus grande zone de 1’ Arctique Russe, cette dimi-
nution étant compensée par des augmentations importantes dans la baie de Baffin et 1’archipel
Arctique Canadien.

Le choix d’un modele plutét qu’un autre repose donc sur un compromis a trouver permet-
tant d’obtenir une réduction de la variance dans une zone que 1’on juge intéressante, méme au
prix d’une dégradation des données dans une autre.

Méme si en moyenne et sur le critere de réduction de la variance de la SLA TPXO7.2 n’est
pas le modele le plus performant, la distribution spatiale représentée en figure [2.18] montre une
forte diminution de la variance le long des cotes de I’ Arctique Russe. Méme si cette diminution
est contre-balancée par les erreurs du modele dans la baie de Baffin et ’archipel Arctique
Canadien, TPXO7.2 apparait comme le modele le plus performant.

Les modeles de marée n’ont été pour I'instant évalués que sur les données de la mission
Envisat, avant d’adopter définitivement le modele TPXO7.2, il faut vérifier que les conclusions
obtenues a partir des données Envisat sont toujours valides pour les autres missions. On réalise
donc le méme type de diagnostics en réduction de variance pour les autres missions, comparant
le modele GOT4.7 au modele TPXO7.2.

Pour les mission ERS-1 et ERS-2, les cartes de réduction de variance obtenues en utilisant
TPXO7.2 plutdt que GOT4.7 sont présentées par les figures et respectivement.
Pour ces deux missions, essentielles dans I’observation de 1’Océan Arctique, le méme type de
réponse en variance de la SLA au changement du modele de marée océanique est obtenu : une
réduction de la variance le long des cotes de 1’ Arctique Russe accompagnée d’une augmentation
dans I’ Arctique Canadien et dans la baie de Baffin.

Comme il s’agit dans tous les cas d’un compromis, nous décidons de privilégier I’améliora-
tion obtenue dans I’ Arctique Russe pour les missions ERS-1, ERS-2 et Envisat sur la dégrada-
tion observée dans d’autres zones de 1’ Arctique ou a des latitudes plus basses et 1’on adopte le
modele TPXO7.2 comme modele de marée océanique pour la correction des toutes les mesures
altimétriques.

11 faut noter que pour la marée comme pour la MSS, les modeles évoluent et de nouvelles
versions apparaissent. On peut notamment citer GOT4.8 appelé a remplacer GOT4.7 dans les
traitements de référence, ou FES2012. Le modele Andersen06 a lui aussi été mis a jour par le
modele DTU10 (Cheng et Andersen, [2010). Ces modeles n’ont pas été évalués au cours de ce
travail de thése mais 1’on peut supposer que des modeles plus performants que celui utilisé ici
seront disponibles dans le futur.

Les évaluations réalisées, pour les hautes latitudes en 2012, apres celles présentées ici, dans
le cadre du projet CCI (Climate Change Initiative) de I’ Agence Spatiale Européenne confirment
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(a) ERS-1 (b) ERS-2

FIG. 2.20 — Cartes des différences de variance (en cm?) de la SLA en utilisant le modéle de marée
TPXO7.2 a la place du modele GOT4.7

que TPXO7.2 est un « bon » modele de marée dans 1’Océan Arctique mais que le modele
DTU10 semble 1égerement plus performant (Andersen et Knudsen, [2012)).

CALCUL DE LA SLA

Dans la partie [2.2] d’autres améliorations potentielles de la mesure au niveau 2 avaient été
proposées. Seules les changements de MSS et de modele de marée ont été mis en ceuvre dans
le cadre de ce travail de these.

Les autres n’ont pas été développées et appliquées, soit parce que 1’amélioration attendue
est faible, soit parce que leur développement est trop complexe pour pouvoir étre fait correcte-
ment au cours de la theése. Par exemple, le développement d’une correction de troposphere hu-
mide composite combinant les données du radiometre et du modele nécessite un coliteux calcul
de la distance a la glace pour une amélioration sur une faible bande a la frontiere eau/glace.

Les différentes corrections appliquées aux mesures altimétriques sont résumées pour cha-
cune des missions utilisées dans la table [2.3] Par rapport aux traitements de référence, on ne
modifie que la MSS et le modele de marée océanique. Les autres corrections étant reprises sans
modifications mais il reste important de les mentionner ici.

Une fois les mesures de la distance altimétrique converties en SLA par 1’application des
différentes corrections, il faut encore les valider c’est a dire supprimer les mesures erronées.
Au cours de ce travail nous avons repris tels que les résultats des procédures globales d’édition
des mesures altimétriques.

Les criteres utilisés pour sélectionner les mesures valides et rejeter les mesures fausses n’ont
pas été adapté a la zone d’étude, ce qui représente une limitation du travail effectué ici. L’ édition
des mesures est un compromis entre le niveau d’erreur acceptable et le nombre de mesures qui
sont sous ce niveau. Certaines investigations réalisées notamment par |Andersen et Knudsen
(2012) suggerent que dans certains cas les criteres retenus semblent trop conservateurs, sans
toutefois que I’impact de I’ajout des données concernées sur les statistiques régionales ne soit
évalué. Dans ce contexte, les criteres globaux, bien que conservateurs, ont été préférés.
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TAB. 2.3 — Corrections appliquées aux données des différentes missions pour le calcul de la SLA dans
I’Arctique
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11 faut toutefois mentionner qu’en conservant les mémes criteres, I’amélioration des correc-
tions des données altimétriques fait que des points rejetés dans les traitements de référence sont
susceptibles d’étre retenus lors des retraitements. De plus 1’adoption de critére strictes permet
d’augmenter le qualité des estimations finales du niveau moyen de la mer.

ASSURER LA STABILITE DE LA SERIE TEMPORELLE

L’étude réalisée au cours de cette these est limitée a une période de 17 années entre 1993
et 2009. Aucune mission altimétrique n’ayant une telle durée de vie, les données provenant de
plusieurs missions doivent étre utilisées ensemble. Comme 1’objectif de ce jeu de données est
d’améliorer les échelles climatiques, assurer la stabilité dans le temps est primordial (Beckley
et al.| 2004, 2010).

Il est nécessaire de calculer les biais entre les missions et de s’assurer que 1’on proceéde a un
raccordement précis pour ne pas introduire des sauts dans les séries temporelles. La procédure
adoptée est une adaptation de la procédure standard et comprend deux étapes :

— la création d’une série temporelle stable et homogene a partir des données des missions

principales,

— le raccordement des missions secondaires sur les missions principales via 1’ajustement

d’un modele d’erreur a grande longueur d’onde minimisant les erreurs aux points de
croisements.

RACCORDEMENT DES MISSIONS PRINCIPALES

TOPEX/Poséidon, Jason-1 et Jason-2 sont les trois missions principales qui couvrent 1’en-
semble de notre période d’étude. Elles ont été spécifiquement spécifiées pour répondre a des
criteres de stabilité séveres. Les données de ces trois missions sont utilisées pour construire une
série temporelle stable au cours du temps servant de référence.

Pour construire la série de référence, on utilise d’abord TOPEX/Poséidon entre le 23 Oc-
tobre 1992 et le 24 Avril 2002 puis Jason-1 jusqu’au 19 Octobre 2008, date a laquelle la mission
de référence devient Jason-2. A chaque transition on dispose d’une phase d’intercalibration qui
permet un calcul précis des biais entre deux missions successives. Pendant cette phase les deux
missions sont sur la méme orbite légerement décalées dans le temps (70 secondes entre TO-
PEX/Poséidon et Jason-1, 55 secondes entre Jason-1 et Jason-2) et mesurent donc le méme
océan.

Le biais est estimé par la moyenne des différences de SLA entre deux missions sur la
période d’inter-calibration. En moyenne globale (soit entre 66°S et 66°N) et pour les corrections
de référence, le biais entre TOPEX/Poséidon et Jason-1 est estimé a 84.8 mm. Celui entre Jason-
1 et Jason-2 est de 74.5 mm. Dans le cadre de cette étude aux hautes latitudes la valeur du biais
est susceptible de changer sous deux effets : la modification des corrections appliquées aux
données et la régionalisation du calcul.

En effet les valeurs moyennes masquent des disparités régionales qui peuvent étre impor-
tantes. La figure[2.21|représente la distribution spatiale des différences de SLA entre les mission
TOPEX/Poséidon et Jason-1 calculée & partir des données de 9 cycles de la période d’intercali-
bration entre les deux satellites, apres que le biais estimé globalement ait été retiré aux données
de Jason-1. En plus de différences parfois importantes mais tres localisées en cotier, on observe
un motif hémisphérique Nord/Sud avec une amplitude centimétrique. Cela signifie qu’en corri-
geant les données de la mission Jason-1 d’un biais moyen de 84.8 mm, spatialement constant,
un saut qui peut atteindre un centimetre sur une série temporelle extraite aux hautes latitudes
est introduit.
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FIG. 2.21 — Carte des différences de SLA entre TOPEX/Poséidon et Jason-1 calculée sur 9 cycles pendant
la période d’intercalibration, I’échelle varie entre —3 et 3 cm

Pour réduire les erreurs liées aux corrélations spatiales observées, le biais entre deux mis-
sions de référence est calculé en moyennant les données sur la bande de latitude comprise entre
50°N et 66°N, limite supérieure fixée par I’orbite. Pour chacune des deux transitions on consi-
dere 9 cycles de la période d’intercalibration. Il s’ agit des cycles 350 a 358 de TOPEX/Poséidon
correspondant aux cycles 7 a 15 de Jason-1 (soit la période allant du 15 Mars au 12 Juin 2002) ;
et des cycles 249 a 254 de Jason-1 correspondant aux cycles 7 a 15 de Jason-2 (du 9 Sep-
tembre au 7 Décembre 2008). Pour chaque cycle on calcule la différence de la SLA vue par
les deux missions. Les séries temporelles de ces différences sont présentées pour la transition
TOPEX/Poséidon/Jason-1 et Jason-1/Jason-2 en figure [2.22] pour les standards des traitements
globaux et pour ceux adoptés pour 1’ Arctique et pour des estimations globale et régionale des
biais.

Les différences entre deux missions varient dans le temps pour les deux transitions, avec
toutefois une plus grande variabilité pour la transition entre TOPEX/Poséidon et Jason-1
qu’entre Jason-1 et Jason-2. La table @re’sume les différentes valeurs des biais calculés, ainsi
que I’écart-type des différences qui permet d’évaluer I’incertitude associée a la valeur du biais.
Dans ce tableau, les effets de la modification de la zone de moyennage (d’une estimation glo-
bale a une estimation régionale) et des corrections appliquées sont séparés.

D’une maniere générale le passage d’une estimation globale a une estimation régionale im-
plique une modification de la valeur du biais (1.2 et 2.3 mm entre TOPEX/Poséidon et Jason-1
et entre Jason-1 et Jason-2 respectivement) et surtout une augmentation de I’incertitude asso-
ciée avec un écart-type qui augmente sensiblement dans les deux cas. De telles modifications
des biais peuvent paraitre faibles, elles sont en fait significatives pour I’estimation des signaux
climatiques. Dans le pire des cas les deux transitions sont impactées dans le méme sens et 1’er-
reur commise est de 3.5 mm sur 17 ans, 1’ordre de grandeur de la tendance est d’un mm/an, soit
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FI1G. 2.22 — Séries temporelles des différences de SLA par cycle entre les missions (a) TOPEX/Poséidon
et Jason-1 et (b) Jason-1 et Jason-2 ; noir : en moyenne globale avec les corrections de référence, bleu :
moyenne régionale avec les corrections de référence, rouge : moyenne régionale avec les corrections du
produit Arctique.

une hausse de 17 mm sur la période d’étude. Les 3.5 mm d’erreur représentent alors plus de 20
% de la hausse totale.

L’ application des nouveaux standards impacte a nouveau les biais qui sont ramenés a une
valeur proche du biais global pour la transition entre TOPEX/Poséidon et Jason-1 tandis que
I’effet est faible sur la transition entre Jason-1 et Jason-2. Il est intéressant de remarquer qu’en
utilisant les standards régionaux, I’ écart-type est réduit dans les deux cas. Les corrections adop-
tées pour les retraitements permettent donc un meilleur accord a 1’échelle régionale entre deux
missions successives.

référence/global  référence/régional  Arctique/régional

moyenne o  moyenne o moyenne o
(Jason-1)—(TOPEX/Poséidon) 84.5 2.1 83.6 3.9 84.8 3.3
(Jason-2)—(Jason-1) 74.6 0.8 76.8 3.4 76.6 2.5

TAB. 2.4 — Valeur moyenne et écart-type (en mm) des biais entre les missions principales pour les
traitements de référence et Arctique et pour des estimations globales et régionales.

LE CAS DE LA TRANSITION TOPEX-A/TOPEX-B

Au cycle 236 de la mission TOPEX/Poséidon, suite a des problemes sur 1’altimetre A celui-
ci est éteint et c’est I’altimetre B qui prend le relais. Ce passage d’un altimetre a I’ autre introduit
une discontinuité dans la série de référence qui doit étre prise en compte. Pour cette transition
soudaine entre deux altimetres il n’y a pas de phase pendant laquelle les deux instruments
observent 1’océan en parallele, par conséquent 1’évaluation du biais entre les deux altimétres
est difficile. Le biais est estimé globalement a 5.8 mm.

Plusieurs tentatives ont été menées pour tenter d’améliorer 1’estimation de ce biais, en
particulier pour des études aux échelles régionales (Prandi, 2009). Toutes les méthodes mises
en ceuvre restent fortement impactées par la variabilité de méso-échelle de 1’océan indiquant
qu’elles ne parviennent pas a isoler le biais entre les deux altimeétres.

Par conséquent, la valeur du biais global est reprise sans modification pour les retraitements.

RECALAGE DES MISSIONS SECONDAIRES ET ERREUR D’ORBITE

Les missions principales n’observent pas 1I’océan au-dela de 66°N. Pour avoir des mesures
dans I’Océan Arctique on exploite les données des missions dites secondaires ERS-1, GeoSat
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ERS-1 ERS-2 GeoSat Follow-On Envisat
Biais par rapport a TOPEX/Poséidon  41.5 7.49 1.67 46.7

TAB. 2.5 — Valeur du biais (en cm) appliqué aux missions secondaires pour les recaler sur la série
temporelle formée a partir des missions de référence

Follow-On, ERS-2 et Envisat. Tout comme les missions principales, les missions secondaires
doivent étre raccordées a la mission de référence TOPEX/Poséidon.

Toutefois en 1’absence de phase d’inter-calibration entre une mission principale et une mis-
sion secondaire la méthode présentée au-dessus et utilisée pour calculer le biais entre deux
missions principales successives n’est pas applicable. En effet les missions de type ERS-1 ou
GeoSat Follow-On ne se trouvant pas sur la méme orbite que les missions principales de type
TOPEX/Poséidon, il n’existe pas de période pendant laquelle elles observent strictement le
méme océan.

La procédure standard pour raccorder les missions secondaires aux missions principales
comprend deux étapes : I’estimation du biais et le calcul d’une erreur d’orbite empirique. Dans
ce processus, on consideére que la mission principale observe la vérité et I’on cherche a faire
coller la mission secondaire sur cette vérité.

Un biais moyen est d’abord estimé en moyennant les différences de SLA aux points de
croisement entre mission principale et secondaire.

Les missions secondaires, particulierement les plus anciennes, présentent des performances
inférieures aux missions principales notamment en termes de stabilité a long terme. D’éven-
tuelles dérives ne sont pas prises en compte par le biais précédemment calculé qui est constant
dans le temps. En plus du biais, une erreur d’orbite empirique est calculée et appliquée aux
missions secondaires. L’algorithme de calcul de I’erreur d’orbite est basé sur la minimisation
des différences aux points de croisement entre mission secondaire et principale (Le Traon ef al.,
1995, 2003). Cette erreur absorbe des erreurs de type erreur d’orbite (a plusieurs dizaines de
milliers de kilometres) mais aussi les dérives a long terme de facon a ce que les missions se-
condaires voient la méme évolution du niveau moyen de la mer que les missions de référence.
Les biais de recalage des missions secondaires sur la mission de référence obtenus par cette
méthode sont résumés dans la table

Pour I’évolution du niveau de la mer dans la bande de latitudes S0°N a 66°N I’application
des biais dont la méthode d’estimation a été décrite ici permet de passer de la situation repré-
sentée sur la figure a la situation représentée sur la figure Sur la figure les
différentes missions voient des niveaux tres différents. Apres application des différents biais
dont le calcul a été décrit dans cette partie, toutes les missions voient des valeurs et des varia-
bilités du niveau moyen de la mer régional similaires. L’application des biais régionaux permet
donc de corriger correctement les différences entre les missions utilisées au cours de ce travail.

CARTOGRAPHIE SUR UNE GRILLE REGULIERE

En sortie des deux étapes de traitement précédentes et pour chaque mission, les données
altimétriques ont été corrigées des standards sélectionnés et recalées sur les missions de réfé-
rence, donc corrigées des dérives éventuelles. Ces données sont disponibles le long de la trace
altimétrique de chaque mission. L’ objectif de cette derniere étape des traitements est d’interpo-
ler les données sur une série de grilles cartésiennes, régulicrement espacées dans le temps.

Pour I’étude de 1’Océan Arctique, la méthode de cartographie par analyse objective utili-
sée de maniere opérationnelle a CLS pour la production des cartes de la chaine de traitement
DUACS a été adaptée a la configuration régionale spécifique aux hautes latitudes.
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FI1G. 2.23 — Séries temporelles de la SLA moyenne dans la région 50°N-66°N par mission avant (a) et
apres (b) recalage sur la mission TOPEX/Poséidon

DE LA THEORIE

Le probleme que cherche a résoudre I’analyse objective est le suivant : connaissant n obser-
vations qﬁfbs ponctuelles, inégalement réparties dans 1’espace et le temps, d’un champ continu
®, quelle est la valeur de ce champ qzbj“ en p autres points de coordonnées :1:_; ?

On fait I’hypothese que 1’estimation est une combinaison linéaire des observations donc

¢est Zam], ¢iobs (21)

Le probleme consiste donc en la détermination des « meilleurs » coefficients oz qui minimisent
la variance de I’erreur d’estimation, Var[¢(z;) — ¢**(x;)] soit la variance des différences
entre la valeur du champ et son estimation en un point donné.

Moyennant la connaissance a priori de la fonction de covariance du champ ® et des er-
reurs de mesure sur les observations, ainsi que des hypotheses sur les propriétés du champ, le
théoréme de Gauss-Markov fournit la solution au probleme :

¢est Z Z ;1:], ¢Ob8 (22)

olt A est la matrice d’autocovariance des observations et C' la matrice de covariance entre le
champ et les observations. Pour limiter la taille des matrices, toutes les mesures disponibles ne
sont pas utilisées pour I’estimation du champs en un point donné. Seules sont sélectionnées les
données dans une certaine zone spatio-temporelle autour de la position d’estimation. La taille
de cette zone dépend des échelles de corrélation spatiales et temporelles du signal océanique.

A SA MISE EN PRATIQUE

Dans cette these nous avons adapté les chaines de traitement produisant les produits glo-
baux de référence a la région Arctique. Le champs de SLA est cartographié sur la bande de
latitude comprise entre 50°N et 82°N. Ce choix permet de conserver une zone (50°N-66°N)
observée par les missions de référence (TOPEX/Poséidon, Jason-1 et Jason-2) et pouvant ser-
vir de zone de validation. La limite nord est dictée par I’orbite des missions ERS-1, ERS-2 et
Envisat. Une résolution d’un huitieme de degré est adoptée, une résolution déja utilisée pour
des études régionales comme en mer Méditerranée. Il faut toutefois dire que la région Arctique
est essentiellement observée par un seul satellite a la fois et la résolution réelle de 1a mesure al-
timétrique est d’environ 0.3° en latitude. Le choix d’une résolution au huitieme de degré permet
cependant une meilleure prise en compte de la géométrie cotiere du bassin.
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FIG. 2.24 — Cartographie des rayons de corrélation et de la variance a priori du signal utilisés pour la
cartographie

Avant d’étre cartographiées, les données altimétriques sont filtrées le long de la trace pour
retirer la tres haute fréquence. Pour les retraitements Arctique la longueur de coupure du filtre
est fixée a 6 mesures, soit environ 40 km le long de la trace. Pour les traitements de référence,
cette longueur de coupure est de 9 mesures. Cela revient a conserver plus de variabilité haute
fréquence le long de la trace dans les retraitements régionaux que dans les traitements de réfé-
rence.

L’analyse objective requiere une connaissance a priori de la variance du signal. Nous avons
réutilisé les grilles globales. Comme ces grilles ne sont pas définies dans certaines zones de
I’Océan Arctique, ce qui explique la forme treés « carrée » des zones jamais observées sur la
carte[2.3] nous les avons extrapolées sur I’ensemble de la zone d’étude. Les valeurs de variance
a priori du signal sont représentées en figure[2.24b] Le bruit de mesure pour toutes les missions
est lui aussi repris des traitements globaux sans modifications.

Les rayons de corrélations utilisés dans la définition de la taille de la zone spatio-temporelle
de sélection des mesures pour I’estimation du champ en un point donné sont eux aussi repris
des traitements globaux. IIs dépendent de la latitude et sont représentés sur la figure [2.24a| Dans
I’ Arctique, le rayon de corrélation spatial est constant, égal a 100 km, le rayon de corrélation
temporel est de 6 pas de temps soit 42 jours.

Les biais dits Biais a Grande Longueur d’Onde (BGLO) sont corrigés préalablement a la
cartographie. La correction des ces biais permet de réduire les différences qui peuvent appa-
raitre entre deux traces altimétriques adjacentes et qui résultent de 1’aliasing des signaux haute
fréquence ou de résidus de la correction d’erreur d’orbite. Un examen attentif de certaines cartes
montre toutefois que certains de ces biais sont mal corrigés ce qui nous a amené a supprimer
manuellement certaines traces qui provoquaient de larges artefacts lors de la cartographie.

Les traitements décrits dans cette partie permettent de générer une série de 887 cartes ré-
gionales hebdomadaires de la SLA, couvrant les latitudes comprises entre 50°N et 82°N a une
résolution de 1/8°™¢ de degré. Les moyennes mensuelles déduites de ces cartes hebdomadaires
sont représentées en annexe [A]
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2.4 EFFET DES RETRAITEMENTS

A P’issue du retraitement régional mis en ceuvre et dont les différentes étapes ont été dé-
crites dans la section précédente, un nouveau jeu de données de niveau de la mer pour I’Océan
Arctique a été généré. Ce jeu de données est constitué d’une série de cartes hebdomadaires au
huitieme de degré pour toutes les latitudes comprises entre S0°N et 82°N. Deux limitations ma-
jeures a I’utilisation du jeu de données global DUACS pour I’étude de la variabilité du niveau
moyen de la mer dans 1’Océan Arctique avait été identifiées. Ces limitations étant le déclen-
cheur du travail de retraitement entrepris.

Les travaux menés, pour I'identification de 1’origine des problemes de I’altimétrie aux
hautes latitudes et pour la génération du jeu de données régional ont-ils permis de lever ou
de réduire les limitations identifiées ? En d’autres termes, ce nouveau jeu de données améliore-
t-il la situation et peut-il servir utilement a 1’étude des variations du niveau moyen de la mer
dans I’Océan Arctique ?

2.4.1 UNE COUVERTURE SPATIO-TEMPORELLE AMELIOREE

La premiére et plus importante limitation identifiée dans 1’Océan Arctique depuis les pro-
duits DUACS globaux est la tres faible couverture de 1’océan. Cette situation est illustrée par la
figure Si une couverture partielle est attendue a cause de la présence périodique de glace
de mer recouvrant I’océan, les comparaisons effectuées ont montré (voir la figure [2.4) que cer-
taines zones libres de glace n’étaient pas observées, révélant un comportement anormal des
données traitements de référence.

La figure[2.25a] présente la couverture des données dans le jeu de données régional retraité.
La couverture est compléte aux basses latitudes dans les océans Atlantique et Pacifique. En
progressant vers le nord et vers I'intérieur de I’Océan Arctique elle diminue rapidement. Les
zones grisées de la figure [2.3] indiquant des points de grille jamais observée ont été réduites
sur la figure [2.252] Elles ne sont plus présentes que dans une faible zone au nord de I’archipel
Arctique Canadien.

Le calcul de la différence avec la couverture des cartes de référence permet de mieux mettre
en évidence 'effet des retraitements.Le résultat est représenté sur la figure ou les dif-
férences de couverture sont exprimées en nombre de mesures plutét qu’en pourcentage. Les
zones apparaissant en rouge correspondent a une amélioration de la couverture : dans ces zones
I’océan est observé plus souvent sur la période considérée. Dans les zones ou la couverture était
déja parfaite (océans Atlantique et Pacifique Nord, mer de Barents) les différences sont nulles,
indiquant que les retraitements maintiennent le méme nombre d’observations. Dans 1’Océan
Arctique intérieur, I’augmentation de la couverture est quasiment générale et le nouveau jeu
de données contient des données a plus de pas de temps que le jeu de données de référence
dans toutes les régions de I’ Arctique. En moyenne régionale pour les latitudes comprises entre
50°N et 82°N la couverture est améliorée de 38 points de mesure et de 63 points dans I’Océan
Arctique compris entre 66°N et 82°N, soit respectivement 5% et 7% de la longueur de la série
temporelle. L’ augmentation maximale est obtenue en mer de Laptev ol la couverture augmente
de pres de 180 points soit 20% de la longueur de la série temporelle.

Dans quelques zones, 1’échantillonnage diminue. C’est le cas dans la baie d’Hudson par
exemple mais surtout le long de la cte Est de 1’ile de Novaia Zemlya qui sépare la mer de
Barents de la mer de Kara. Ceci est analysé dans la section suivante.
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FIG. 2.25 — Couverture des données altimétriques dans I’Océan Arctique (a) calculées depuis le nouveau
Jjeu de données régional en pourcentage et (b) différence avec le jeu de données DUACS de référence en
nombre de points

COMPARAISON A LA GLACE DE MER DANS LA MER DE KARA

Cette petite région cdtiere est I’endroit ol la perte de points de mesures est de loin la plus
importante, elle y est par endroits supérieure a 150 points (soit plus de 17% de la longueur
totale des séries). Un moyen de tester le comportement des deux jeu de données dans cette
région est de comparer la couverture aux données de concentration en glace de mer. Dans une
premiere approche tres simplificatrice, on peut en effet considérer qu’il existe deux situations :
soit I’océan est englacé et pas observé, soit I’océan est libre de glace et mesuré. Méme si la
situation est en réalité plus complexe car entre couverture complete par la glace et eau libre,
I’océan passe par toutes les valeurs intermédiaires de concentration en glace, la comparaison
fournit dans cette région des résultats intéressants. La concentration en glace de mer est ex-
traite de I’analyse OI_SST de la NOAA (http://www.esrl.noaa.gov/psd/, Reynolds
et al.|(2002)) qui fournit des champs hebdomadaires de concentration en glace de mer que 1’on
moyenne sur toute la période 1993-2009.

La figure[2.26| compare la couverture des données altimétriques dans les deux jeux de don-
nées aux valeurs de la concentration moyenne en glace de mer. Il apparait sur cette figure que
les comportements des deux jeux de données autour de I’fle de Novaia Zemlya sont sensible-
ment différents. Les données DUACS ne semblent pas « voir » I’1le : les valeurs de couverture
décroissent lorsque 1’on progresse vers 1’Est mais sans que la position de 1’ile ne soit marquée.
Des valeurs similaires sont observées de part et d’autre de cette frontiere naturelle dans une dé-
croissance en anneaux concentriques. Au contraire avec le jeu de données retraité la couverture
est sensiblement différente entre la mer de Barents & I’Ouest et la mer de Kara a I’Est. Vers
72°N la couverture est proche de 100% a I’Ouest et chute aux environs de 50% a I’Est. Sur
toute la hauteur de I’ile on observe une diminution brusque du nombre de données disponibles
entre la cdte Ouest et la cote Est. C’est certainement le changement de la résolution choisie
pour la cartographie qui explique cette différence de comportement. Enfin les données de glace
de mer, représentées a droite sur la figure[2.26] montrent un régime de glace tres différent entre
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FIG. 2.26 — Carte de la région autour de I’ile de Novaia Zemlya de la couverture des données dans le
Jeu de données de référence (a gauche) et dans le jeu de données retraitées (au centre). La carte de la
concentration moyenne en glace de mer déduite de I’analyse OI_SST est représentée a droite

la mer de Kara et la mer de Barents avec des concentrations moyennes supérieures a 50% a
I’Est et inférieures a 30% a 1’Ouest.

Le role de la frontiere que joue I’fle de Novaia Zemlya pour la glace de mer est plus vi-
suellement illustré par la photographie de la figure [2.27] prise par la capteur MODIS le 10 juin
2001. Sur cette image I’ile agit comme un barrage pour la glace qui s’accumule a I’Est tandis
que I’océan est libre de glace dans la mer de Barents a 1’Ouest.

FIG. 2.27 — Image prise par le capteur MODIS en mer de Kara le 10 juin 2001. A gauche de I’image, on
distingue I’ile Novaia Zemlya . Source NASA Visible Earth, http://visibleearth.nasa.gov/

Les retraitements effectués permettent donc de récupérer de nombreux points de mesure
dans I’Océan Arctique dans presque tout le bassin. La principale exception étant la perte de
couverture le long de la c6te Est de I'ile de Novaia Zemlya. Mais les comparaisons a la glace
de mer montrent une meilleure correspondance avec le régime de glace dans la région. Ce com-
portement, plutdt que d’étre une erreur des données retraitées apparait comme plus cohérent que
celui des données de référence. L’échantillonnage de 1’Océan Arctique est donc sensiblement
amélioré par les retraitements dans 1’ensemble de I’intérieur du bassin Arctique.
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QUALITE DES DONNEES

Il a été établi, lors de I’analyse des traitements altimétriques de référence précédant la gé-
nération des cartes globales DUACS, que la qualité des données altimétriques mesurée par la
variance de la SLA est dégradée aux hautes latitudes. Cette dégradation est notamment illustrée
en figure [2.7) et limite la capacité de I’altimétrie a observer la variabilité du niveau moyen de
la mer aux hautes latitudes. Comment la situation a-t-elle changée avec les retraitements ? A-
t-on réussi a améliorer la qualité des données altimétriques, réduisant ainsi une des limitations
identifiées ?

DONNEES MONO-MISSION

Nous reprenons le diagnostic de variance en fonction de la latitude dont les résultats sont
présentés en figure en adoptant les nouveaux standards plutdt que ceux des traitements de
référence. Les résultats obtenus sont représentés sur la figure [2.28] En ordonnées, les mémes
bornes sont utilisées sur les deux tracés pour les valeurs de la variance. Aux trés hautes lati-
tudes la différence de comportement est flagrante : 13 ou les missions ERS-1, ERS-2 et Envisat
montraient une forte augmentation de la variance, celle-ci reste maintenant quasi-constante sur
I’ensemble des latitudes considérées, proche d’une valeur climatologiquement crédible. Il est
important de souligner que dans les deux cas les statistiques sont estimées a périmetre constant :
les mémes mesures altimétriques sont utilisées et la réduction de variance ne provient donc pas
de I’élimination de points aberrants.
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FIG. 2.28 — Variance de la SLA altimétrique pour les missions Envisat, ERS-2, ERS-1 et GeoSat Follow-
On avec les nouveaux standards en fonction de la latitude

EFFET SUR LES CARTES

Les données utilisées en entrée de 1’analyse objective semblent donc €tre de meilleure qua-
lit¢. Comment cela se traduit-il dans les cartes hebdomadaires de la SLA ? Comme la variance
de la SLA a été utilisée comme moyen de mesure de la qualité des données jusqu’a maintenant,
c’est également ce critére qui est utilisé pour estimer I’impact des modifications des traitements
sur les données finales.

La carte de la variance de la SLA est estimée pour chaque série de cartes, les résultats
sont représentés sur la figure Les deux jeux de données montrent des niveaux et une
répartition spatiale de la variance similaire. Dans les zones nouvellement cartographiées par le
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jeu de données retraitées, on observe des niveaux de variance faibles, en bon accord avec ce qui
est observé dans le reste du bassin.

350° o°
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(a) référence (b) retraitements (c) différence

F1G. 2.29 — Cartes de la variance de la SLA dans I’Océan Arctique estimée a partir (a) du jeu de données
de référence et (b) du jeu de données retraitées. La carte des différences de variance entre les deux est
représentée en (c)

La carte des différences de variance est évaluée a partir des mémes points de grille exac-
tement, elle n’integre donc pas I’effet de I’augmentation du nombre de points de mesure dans
certaines régions du bassin. Les plus grandes différences sont obtenues dans 1’archipel Arctique
Canadien et le long des cotes de 1’ Arctique Russe, en particulier dans les mers de Laptev et de
Sibérie Orientale. Au vu de I'impact du changement de mod¢le de marée sur la variance de la
SLA mono-mission, cette distribution spatiale est cohérente.

En moyenne la variance de la SLA augmente légérement avec les retraitements. A région
observée identique, 1I’augmentation est de 11 cm?, sur la bande 50°N—82°N comme sur 66°N—
82°N. En considérant le plus grande nombre de points disponibles dans la bande 66°N—82°N,
la variance passe de 59,2 2 69, 3 cm? pour les produits de référence et retraités respectivement.

Cette augmentation de la variance apparait a premicre vue comme étrange au vu des efforts
mis en place pour réduire la variance des données en amont de 1’étape de cartographie. Deux
effets permettent de I’expliquer. Tout d’abord la réduction de variance dans les données mono-
mission provient essentiellement d’une zone aux treés hautes latitudes située au large des cotes
de la Sibérie et de 1’ Alaska, comme cette région n’est pas cartographiée par les produits de
référence, la dégradation visible sur les données mono-mission n’est pas transmise aux cartes.
De plus, si I’on a cherché a réduire la variance de la SLA mono-mission le long de la trace,
on a aussi choisi de moins filtrer les données lors de la cartographie, conservant ainsi plus de
variabilité. L’augmentation de la variance observée, associée a une augmentation du nombre de
points de grille observés apparait donc comme raisonnable.

COMPARAISON AUX MISSIONS DE REFERENCE

Pour vérifier que la série de carte ne dérive pas dans le temps, elle est comparée a la série
temporelle déduite des missions de référence TOPEX/Poséidon, Jason-1 et Jason-2 unique-
ment. Cette comparaison n’est possible que sur la bande de latitudes S0°N—-66°N sur laquelle
les missions de référence sont disponibles. Les séries temporelles des différences obtenues sont
présentées sur la figure [2.30} pour les cartes de référence et les cartes issues des retraitements.

Pour la comparaison aux cartes retraitées, les données TOPEX/Poséidon—Jason-1-Jason-2
sont corrigées de la marée TPXO7.2, les biais entres missions principales sont ceux recalculés
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et la MSS DNSCO8 est utilisée. Pour la comparaison aux cartes de référence, on utilise les
standards de référence pour la construction de la série TOPEX/Poséidon—Jason-1-Jason-2.

T T T T T T T T T T T T T T T T

SL differences (cm)

I I I

I I I I I

" 1 " 1 " " 1 "
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FIG. 2.30 — Séries temporelles des différences entre le niveau moyen de la mer extrait des cartes et la
série de référence construite a partir des données de TOPEX/Poséidon, Jason-1 et Jason-2 uniquement.
Les traitements de référence sont représentés en rouge, les retraitements en bleu. Le décalage vertical
est ajouté a posteriori

Pour les données retraitées, I’écart-type des différences est de 0.8 cm, une valeur identique
a celle obtenue pour les traitements de référence. La tendance des différences est quasi-nulle
pour les produits retraitées ce qui représente une faible amélioration par rapport aux produits
de référence qui dérivent de 0.1 mm/an par rapport a la série TOPEX/Poséidon—Jason-1-Jason-
2. Cette comparaison permet de vérifier qu’aux basses latitudes au moins, les cartes obtenues
lors du retraitement régional des données altimétriques ne dérivent pas par rapport a une série
temporelle construite uniquement a partir des missions de référence qui est considérée comme
fiable.

STATISTIQUES DES DIFFERENCES

Comment les retraitements modifient-ils les estimations de la variabilité observée du niveau
moyen de la mer dans I’ Arctique ? Pour le savoir, les statistiques des différences entre les deux
séries de cartes sont étudiées, en particulier pour caractériser 1’effet sur les tendances.

SERIES TEMPORELLES REGIONALES

La figure [2.31] présente les séries temporelles du niveau moyen de la mer régional évaluées
sur différentes zones géographiques a partir des deux séries de cartes dont on dispose.

Les séries temporelles obtenues en moyennant des cartes hebdomadaires de SLA sur les
zones 50°N-82°N et 66°N-82°N sont représentées sur la figure 2.3Tal Sur ’ensemble de la
région prise en compte dans les retraitements, la série temporelle des différences fait apparaitre
un signal semi-annuel d’une amplitude centimétrique provenant certainement des différences
entre les modeles de marée utilisés. L’onde diurne K; est en effet vue par TOPEX/Poséidon a
173 jours et par GeoSat Follow-On a 175 jours soit a une période treés proche de celle du cycle
semi-annuel. Sur la zone 50°N—82°N, I’écart-type des différences s’éleve a 1 cm. Cette valeur
augmente légerement sur I’Océan Arctique avec un écart-type des différence de 1.7 cm, réduit
a 1.4 cm si I’on opeére une sélection régionale des données retraitées pour ne considérer que la
région commune aux deux traitements. Ces valeurs sont a comparer a la variabilité totale vue
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F1G. 2.31 — Séries temporelles du niveau moyen de la mer (a) sur 50°N-82°N en traits pleins et sur
66°N—82°N en pointillés et (b) sur des bandes de latitudes de 10° (50—60 en bas, 60—70 au milieu et
70-80 en haut). Les courbes rouges correspondent au données de référence, les courbes bleues aux
données retraitées et les courbes noires aux différences entre les deux. Le décalage vertical est rajouté
artificiellement pour améliorer la lisibilité

par I’altimétrie dans la région, pour les traitements de référence, I’écart-type de la SLA valant
3 et 4 cm sur 50°N-82°N et 66°N-82°N respectivement. Des valeurs peu modifiées par les
retraitements.

Concernant I’impact a long terme, I’effet des retraitements semble important. Sur I’en-
semble de la région, la tendance augmente, passant de 2.1 mm/an a 2.9 mm/an. Cette augmen-
tation est encore plus forte si 1’on considere uniquement I’Océan Arctique : de 2.3 mm/an elle
passe a 3.6 mm/an.

Les différences observées avec les retraitements sont séparables en deux effets : les chan-
gements de la valeur de la SLA a des points d’estimation déja observés dans les données de
référence et I’effet des points nouvellement observés. En séparant ces deux effets dans I’Océan
Arctique et pour les tendances, on s’apercgoit que ’effet le plus important provient des chan-
gements apportés en des points de grilles déja observés avec une tendance de 3.7 mm/an soit
une augmentation de 1.4 mm/an par rapport aux données de référence. Les points de grille
nouvellement mesurés dans le jeu de données montrent une tendance 1égerement inférieure qui
ramene la tendance régionale a 3.6 mm/an. L’effet de ces nouvelles observations est faible,
étant généralement situés aux trés hautes latitudes, leur poids dans la moyenne est réduit par
rapport a un point de grille situé aux latitudes plus basses.

Les résultats précédents suggerent que I’'impact des retraitements est plus important aux
hautes latitudes qu’aux latitudes moyennes, ce qui est attendu, notamment en raison de la cou-
verture améliorée aux hautes latitudes. Pour le vérifier, les séries du niveau moyen de la mer
sont extraites sur des bandes de latitudes de 10° de largeur a partir de S0°N. Les séries obtenues
sont présentées sur la figure[2.31b| Les valeurs de I’écart-type des différences sont de 0.7, 1.2 et
1.8 cm sur les bandes 50-60, 60-70 et 70—80 respectivement. Pour les différences de tendances,
les valeurs sont 0.6, 1.2 et 1.4 mm/an.

Afin évaluer avec plus de précision la répartition spatiale des différences, la carte de la
RMS des différences entre les deux séries de cartes est calculée, celle-ci est représentée en
figure [2.32] Par rapport a la différence des variances représentée sur la figure 2.29] ce calcul
permet d’isoler I’impact des modifications en des points de grille qui sont observés dans les
deux séries de cartes. L’effet des retraitements est inégalement réparti, en longitude comme
en latitude. En général les différences sont faibles avec des valeurs de la RMS des différences
inférieures a 5 cm. Certaines zones sont au contraire fortement impactées, c’est le cas du Nord
de la baie d’Hudson et de 1’archipel Arctique Canadien et dans une moindre mesure des mers
de Laptev et de Sibérie Orientale. Les mers Nordiques et de Barents sont plus impactées que le
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mer de Beaufort ot les différences sont faibles. Les diagnostics régionaux précédents masquent
donc une grande variabilité spatiale des différences obtenues avec les retraitements.

350° o°

Y enE—— )
0 5 1

0 15 20 25

FIG. 2.32 — Carte de la RMS des différences entre les données de référence et les données retraitées

Sur la série temporelles des différences (figure 2.31), quelle que soit la zone considérée, de
la variabilité de basse fréquence a une période proche des 17 années de la période considérée
est observée. Son origine reste inexpliquée, mais pourrait provenir de la correction de marée
(18.61 ans pour la marée d’équilibre sous I’effet de variation de la déclinaison de la Lune).

EFFET SUR LA DISTRIBUTION DES TENDANCES

Les analyses temporelles sur différentes régions montrent que les retraitements ont un im-
pact de plus en plus grand sur les données au fur et a mesure que la latitude augmente, et no-
tamment sur les tendances. Quelle est la distribution géographique de 1’effet des retraitements
sur les tendances ?

La carte des tendances du niveau moyen de la mer estimée a partir des données globales
de référence est représentée au début de ce chapitre en figure 2.1] Celle obtenue en utilisant
les données retraitées est représentée sur la figure[2.33al En mer de Laptev, dans la zone ot les
tendances étaient anormalement grandes, celles-ci montrent maintenant des valeurs comprises
dans un intervalle crédible. Les régions grisées qui ne sont jamais observées sont largement
réduites, elles se limitent a deux régions au nord de 1’archipel Arctique Canadien et au nord du
détroit de Béring, aux tres hautes latitudes.

L’effet total des retraitements est obtenu en calculant la différence entre les tendances esti-
mées a partir des grilles de référence et celles estimées a partir des produits retraitées. La carte
correspondante est représentée sur la figure [2.33b] Contrairement aux séries temporelles consi-
dérées juste avant, on ne peut mesurer I’impact des retraitements que sur la région observée par
les deux séries de cartes.
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F1G. 2.33 — (a) Carte des tendances du niveau moyen de la mer dans I’Océan Arctique estimées a partir
des grilles retraitées et (b) carte des différences de tendances par rapport aux données de référence, une
valeur positive signifie que la tendance augmente aves les retraitements

L’impact sur les tendances est uniformément faible aux basses latitudes, il devient presque
partout positif dans I’intérieur du bassin Arctique. Les plus grandes différences sont observées
dans la mer de Laptev oul les données de référence estimaient des tendances manifestement
fausses. Hors de cette région particuliere, la plus grande hausse se produit en mer de Sibérie
Orientale ou les différences peuvent atteindre 10 mm/an. L’ augmentation de tendance est faible
dans les mers Nordiques et dans la mer de Barents. Les retraitements ont un effet de diminution
de la tendance dans quelques rares régions : au nord de la baie d’Hudson, le long de la cote
Nord de I’ Alaska et au niveau de la pointe Nord de I’1le de Novaia Zemlya dans la mer de Kara.

Les différences de tendances de la figure [2.33b]sont 1a encore la combinaison de I’effet des
points nouvellement observés et de la modification des points déja observés par les données de
référence. Le calcul des tendances des différences permet d’isoler cette derni¢re contribution,
représentée sur la carte[2.34a] La soustraction de cette contribution a I’impact total, donne acces
a I’effet des nouveaux points observés qui est représenté sur la carte [2.34b]

L effet le plus important provient des changements que provoquent les retraitements en des
points qui étaient déja observés (carte[2.34a), confirmant les résultats obtenus a partir des séries
temporelles. La répartition spatiale de cette contribution est relativement homogene, positive
partout sauf dans I’archipel Arctique Canadien et en mer de Laptev.

Leffet des points nouvellement observés est plus faible mais également moins homogene
dans I’espace (carte [2.34b). Ces nouveaux points provoquent une réduction de la tendance en
mer de Kara, dans la baie de Baffin ainsi que le long des cote de 1’ Alaska, compensant 1’effet
précédent. Au contraire leur impact est positif (dans le sens d’une augmentation de la tendance)
au large de I’ Alaska et en mer de Sibérie Orientale ou I’effet précédent est renforcé.
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FIG. 2.34 — (a) carte des tendances des différences entre les deux séries de cartes et (b) carte de I’effet

des nouvelles observations sur les tendances du niveau moyen de la mer dans I’Océan Arctique. Une

valeur positive correspond a une augmentation de la tendances par rapport aux données de référence
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SYNTHESE

L’utilisation dans 1’ Arctique d’un jeu de données altimétriques global a permis de mettre
en évidence deux limitations importantes pour caractérisation de la variabilité du niveau de la
mer dans 1’Océan Arctique :

— une faible couverture des données impliquant que de larges zones de I’intérieur du bassin

ne sont pas observables,

— une qualité des données dégradée qui se traduit par des zones ou les valeurs de la SLA

sont incorrectes et par une variance anormalement élevée aux tres hautes latitudes.

L’ analyse des traitements met en évidence plusieurs pistes permettant d’espérer remédier a
ces limitations, notamment par des modifications des corrections appliquées aux mesures lors
du calcul de la SLA a partir de la mesure de la distance altimétrique.

Certaines des pistes d’améliorations identifiées sont appliquées lors du calcul d’une nou-
velle série de cartes de la SLA aux hautes latitudes. Les améliorations concernent plusieurs
niveaux des traitements altimétriques.

Une meilleure surface moyenne océanique ainsi qu’un modele de marée différent sont uti-
lisés pour retraiter les données altimétriques. Une procédure régionale de recalage permet de
réduire I’impact de biais géographiquement corrélés entre les différentes missions dont les me-
sures sont exploitées. Enfin la méthode de cartographie est adaptée a la région d’intérét pour
permettre une meilleure couverture spatio-temporelle.

Les améliorations qu’apportent ces retraitements par rapport au jeu de données de réfé-
rence, en termes de couverture spatio-temporelle notamment, ont été démontrées et 1I’impact
sur la variabilité observée du niveau de la mer a été évalué.

Les retraitements décrits dans ce chapitre ont fait I’objet d’une publication dans la journal
Marine Geodesy qui est reproduite en annexe [B] et les cartes mensuelles dérivées des cartes
hebdomadaires retraitées sont présentées en annexe

Dans le chapitre suivant, ce jeu de données amélioré est utilisé pour décrire la variabilité du
niveau moyen de la mer dans I’Océan Arctique a différentes échelles climatiques.
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PREAMBULE

Dans le chapitre précédent les traitements mis en ceuvre afin de générer un jeu de cartes d’ano-
malies de hauteur de mer dans la région Arctique sur la période 1993-2009 ont été décrits. Lors
de la génération de ce jeu de données, certaines erreurs identifiées dans les traitements globaux
de référence ont été corrigées. Ainsi la qualité des données altimétriques utilisées pour la carto-
graphie a été améliorée et les adaptations des traitements permettent d’obtenir une couverture
de la région sensiblement meilleure.
Dans ce chapitre, le jeu de données régional est exploité afin de caractériser la variabilité
du niveau de la mer dans 1’Océan Arctique tel qu’il est observé par les données altimétriques.
Plusieurs échelles temporelles de la variabilité climatique sont considérées :
— les tendances a long terme (I’évolution linéaire), évaluées sur 1’ensemble de la période
1993-2009 disponible,
— la variabilité annuelle et intra-annuelle avec le calcul du cycle annuel de la SLA,
— et la variabilité inter-annuelle, correspondant aux signaux d’une période supérieure a un
an, mais sans les tendances.
Ces signaux sont décrits en moyenne régionale et leur distribution spatiale est également pré-
sentée.
Des données marégraphiques disponibles le long des cdtes du bassin sont exploitées aux
différentes échelles de temps considérées afin de valider la variabilité observée par les mesures
altimétriques.




3.1

3.1.1

3.1. Une premiere approche

UNE PREMIERE APPROCHE

Quelle est la variabilité de la SLA dans 1’Océan Arctique ? Le jeu de données régional
pour le niveau moyen de la mer dans 1’Océan Arctique nouvellement généré fournit une base
pour tenter de répondre a cette question. Une premiere approche consiste a étudier les grilles
retraitées originales. Dans ce premier temps, on ne cherche pas a séparer les différentes échelles
temporelles de la variabilité.

EVOLUTION TEMPORELLE EN MOYENNE REGIONALE

L’ évolution régionale du niveau moyen de la mer est extraite des grilles retraitées par un
calcul de la moyenne a chaque pas de temps. Les séries temporelles brutes correspondantes
sont représentées en figure [3.1] Afin de fournir un point de comparaison, la série temporelle
globale de référence estimée uniquement a partir des données des missions TOPEX/Poséidon,
Jason-1 et Jason-2 est également représentée sur la figure [3.1]
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F1G. 3.1 — Séries temporelles de la SLA aux hautes latitudes estimées a partir des cartes altimétriques
retraitées moyennées sur 50°N-82°N (en bleu) et sur 66°N-82°N (en rouge). La courbe noire représente
I’évolution de la SLA en moyenne globale estimée a partir des données des mission TOPEX/Poséidon,

Jason-1 et Jason-2 (Source

Sur ces séries temporelles, la variabilité temporelle du niveau moyen de la mer dans 1’ Arc-
tique apparait comme bien plus importante qu’en moyenne globale. Le calcul de I’écart-type
permet de le vérifier : les valeurs sont de 4.3 cm, 3.1 cm et 1.9 cm pour les zones 66°N—82°N,
50°N-82°N et pour la courbe globale respectivement. L’ écart-type est une mesure de la varia-
bilité qui combine toutes les échelles temporelles présentes dans les courbes moyennes.

Plusieurs échelles temporelles distinctes sont observables sur les courbes de la figure [3.1]

Tout d’abord une variabilité de haute fréquence, qui apparait comme un bruit sur les séries
temporelles. En filtrant la série brute pour ne conserver que les signaux dont la période est
inférieure a deux mois, I’écart-type des données est de 1.6 cm.

Ensuite la variabilité temporelle est caractérisée par un cycle annuel important. Si son am-
plitude est centimétrique en moyenne globale, celui-ci est beaucoup plus important pour les
moyennes régionales, appraissant méme comme le signal dominant de la variabilité. Un fil-
trage des données pour ne conserver que les signaux dont les périodes sont comprises entre
deux mois et un an permet d’obtenir une série de SLA dont I’écart-type est Iégerement supé-
rieur 2 3 cm.

Enfin les séries temporelles sont également marquées par des signaux de basse fréquence :
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variabilité inter-annuelle, surtout aux hautes latitudes, et tendances. En ne conservant que les
signaux dont la période est supérieure a un an par filtrage de la série temporelle originale,
I’écart-type de la SLA s’éleve a 2.3 cm.

REPARTITION SPATIALE DE LA VARIABILITE TEMPORELLE

Comment la variabilité observée sur les séries temporelles moyennes se répartit-elle spa-
tialement ? La carte de I’écart-type de la SLA calculée depuis la série de grilles retraitées est
représentée en figure [3.2]

0.00 0.05 0.10 0.15 0.20

FIG. 3.2 — Carte de ’écart-type de la SLA altimétrique dans I’Océan Arctique évaluée a partir des
grilles altimétriques retraitées sur la période 1993-2009

La variabilité apparait comme tres inégalement répartie dans le bassin. L’ Atlantique Nord
est une zone de faible variabilité, de méme que les mers Nordiques et la mer de Barents ou
I’écart-type n’excede en général pas 10 cm. Il faut toutefois mentionner une exception dans le
bassin de Lofoten ou I’écart-type atteint 13 a 14 cm, cette région étant connue pour étre le siege
de tourbillons semi-permanents (Andersson et al|[201T).

Dans I’intérieur du bassin, la variabilité est concentrée le long des cotes de 1’Arctique
Russe. En mer de Sibérie Orientale, 1’écart-type de la SLA est supérieur a 20 cm dans une
mince bande cotiere. L’archipel Arctique Canadien est également une région de forte variabi-
lité mais qu’il faut certainement attribuer aux erreurs de 1’altimétrie dans cette région.

[Peacock et Laxon| (2004) avaient déja calculé une carte de la RMS de la SLA altimétrique,
présentée en figure[I.38a] La carte calculée lors de cette these est tres similaire, pour I’amplitude
de la variabilité comme pour sa distribution géographique.




3.1.3

3.1. Une premiere approche

COMPARAISON AUX DONNEES MAREGRAPHIQUES

La présence de données marégraphiques le long des cotes de I’Océan Arctique fournit un
moyen de comparaison a I’altimétrie. La méthode de comparaison aux données marégraphiques
utilisée est celle de |Valladeau et al.| (2012) et est détaillée dans la partie de ce chapitre dédiée
aux tendances a long-terme. 39 stations marégraphiques sont effectivement utilisées lors des
comparaisons. Dans un souci de cohérence avec la résolution temporelle mensuelles des don-
nées marégrahiques, les comparaisons sont faites aprés un moyennage mensuel des grilles alti-
métriques hebdomadaires qui filtre une partie des hautes fréquences de la variabilité du niveau
moyen de la mer.

COMPARAISONS REGIONALES

La série temporelle marégraphique moyenne ainsi que les séries altimétriques régionales et
colocalisées aux positions des stations marégraphiques sont représentées sur la figure[3.3] Cette
figure montre que la variabilité vue par les données marégraphque est largement plus grande
que celle observée par les données altimétriques. L’écart-type de la SLA est supérieur a 19
cm pour les données marégraphiques contre seulement 4 cm pour les données altimétriques,
I’altimétrie colocalisée présente un accord légerement meilleur avec un écart-type de pres de 8
cm, sans toutefois observer le méme niveau de variabilité.
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F1G. 3.3 — Séries temporelles du niveau moyen de la mer altimétrique régional (en rouge), marégra-
phique (en noir) et de I’altimétrie colocalisée aux positions des stations marégraphiques

En moyenne régionale, la corrélation est bonne entre marégraphie et altimétrie colocalisée
(r = 0.62), par contre la corrélation avec le niveau moyen de la mer altimétrique régional
est bien plus faible, a seulement 0.2. Méme si la corrélation est bonne, les différences restent
importantes puisque 1’écart-type de la série des différences est de pres de 16 cm.

Il semble donc a premiere vue que malgré les hauts niveaux de variabilité vus en cotier
sur la figure[3.2] la variabilité marégraphique reste largement plus grande que celle vue par les
données altimétriques. Cette situation est-elle uniformément répartie autour du bassin ?

COMPARAISONS LOCALES

La figure [3.4a] présente la distribution des corrélations entre altimétrie et marégraphie aux
positions des stations marégraphiques. Les corrélations sont bonnes dans 1’ensemble du bassin.
La bonne corrélation observée en moyenne régionale ne provient donc pas d’une région ou les
comparaisons sont bonnes (typiquement les mers Nordiques) et qui masquerait une dégradation
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FIG. 3.4 — (a) carte des coefficients de corrélation entre séries temporelles de la SLA altimétrique et
marégraphiques aux positions des marégraphes et (b) carte de 1’écart-type de la SLA altimétrique et
marégraphique

dans le reste du bassin, au contraire les corrélations sont bonnes dans toutes les régions de
I’ Arctique, avec des corrélations généralement comprises entre 0.6 et 0.75.

En dépit des bonnes corrélations obsevées, la comparaison des variabilités observées par les
deux techniques de mesure, mesurées par I’écart-type de la SLA, montre que la marégraphie
observe systématiquement une variabilité plus élevée que I’altimétrie. La figure [3.4b] superpose
alal’écart-type de la SLA altimétrique celui déduit des données marégraphiques aux positions
des marégraphes. Comme pour les corrélations, cette caractéristique est spatialement bien dis-
tribuée le long des cotes de I’Océan Arctique. Le long des cbtes de Norvege, les marégraphes
voient un signal annuel de forte amplitude que n’observe pas I’altimétrie, ce qui explique les
différences observées. Une fois ce signal annuel retiré, I’accord entre les deux techniques est
bon dans cette région (voir la figure 15 de Henry ef al| (2012) reproduit en annexe [C). La
mer de Sibérie Orientale est une région de forte variabilité de la SLA altimétrique par rapport
au reste du bassin, une situation que 1’on retrouve dans une certaine mesure dans les données
marégraphiques.




3.2. Tendances du niveau de la mer

3.2 TENDANCES DU NIVEAU DE LA MER

La question de la tendance de la hausse du niveau moyen global de la mer est I’objet de
nombreuses attentions. En général la courbe du niveau moyen global de la mer est estimée
a partir des données des missions TOPEX/Poséidon, Jason-1 et Jason-2, excluant de fait les
latitudes supérieures a 66° au Nord comme au Sud de la moyenne. Les retraitements mis en
ceuvre au cours de cette thése fournissent une jeu de donées a partir duquel il est possible
d’estimer la tendance du niveau moyen de la mer dans I’Océan Arctique. Dans cette partie, les
tendances du niveau de la mer sont décrites dans I’Océan Arctique.

3.2.1 TENDANCE REGIONALE

La figure présente les séries temporelles du niveau de la mer obtenues a partir du jeu
de données retraitées sur deux bandes de latitudes, entre S50°N et 82°N et entre 66°N et 82°N.
Les séries sont filtrées de maniere a retirer les signaux dont la période est inférieure ou égale a
un an. Le modele linéaire obtenu par un ajustement aux moindres carrés ordinaire appliqué aux
séries filtrées est superposé aux courbes.

sea level (cm)

year

FI1G. 3.5 — Série temporelle du niveau moyen de la mer dans I’Océan Arctique estimé par moyennage
des données entre 50°N et 82°N (en bleu) et entre 66°N et 82°N (en rouge). Pour chaque zone les séries
filtrées a deux mois et un an sont superposées. Les signaux annuels et semi-annuels sont retirés. Le
décalage vertical est ajouté a posteriori.

Sur I’ensemble de la couverture spatiale du jeu de données régional soit les latitudes entre
50°N et 82°N, la tendance du niveau moyen de la mer est évaluée a 3.0 mm/an. Si I’on se limite
a la définition de I’Océan Arctique adoptée dans ce travail, soit les latitudes entre 66°N et 82°N,
la tendance s’éleve a 3.6 mm/an et explique 16% de la variance totale du signal. Cette valeur est
estimée sans correction du rebond post-glaciaire. La valeur de la tendance est peu sensible aux
traitements préalablement appliqués a la série hebdomadaire. En effet, sur la zone 66°N-82°N
que I’ajustement soit réalisé sur la série brute, filtrée, avec ou sans les signaux saisonniers, la
valeur de la tendance varie de 0.2 mm/an seulement. Une valeur cohérente avec 1’écart-type de
I’estimateur de la tendance évalué a 0.17 mm/an.

La tendance du niveau moyen dans 1’ Arctique est donc un peu plus importante que celle
des latitudes subpolaires. Toutefois les valeurs obtenues sont proches de la valeur en moyenne
globale, mais la variabilité y est plus importante, pour les hautes fréquences comme pour la
variabilité inter-annuelle. La hausse de 3.6 mm/an mesurée dans 1’Océan Arctique est peu dif-
férente de la tendance du niveau moyen global de la mer, évaluée a 3.0 mm/an sur la méme
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période et sans correction du rebond post-glaciaire. Sur la période 1993-2009, I’ altimétrie spa-
tiale ne voit donc pas d’amplification polaire pour le niveau de la mer.

Les tendances dérivées des données altimétriques présentées ici ne sont pas corrigées du
rebond post-glaciaire. En toute rigueur, le rebond post-glaciaire actuel modifie le volume des
bassins océaniques, sous 1’hypothese que le volume des océans reste constant, le niveau de
la mer par rapport a I’ellipsoide de référence est donc modifié. Cet effet conduit en général a
adopter une correction de —0.3 mm/an sur la tendance du niveau moyen de la mer en moyenne
globale. Quant on considere des tendances locales cette valeur globale n’est pas applicable du
fait de la distribution des changements de gravité, ainsi|Tamisiea et Mitrovica|(2011)) proposent
une carte de la correction a appliquer a I’altimétrie pour tenir compte des effets du GIA.

EFFET D’ UNE ZONE GEOGRAPHIQUE VARIABLE

Du fait de la présence de glace de mer, I’échantillonnage spatial varie au cours du temps.
Cela signifie que la zone observée n’est pas constante au cours du temps. Quel est I’effet de la
variation temporelle de la région observée sur la tendance ?

Pour évaluer cet effet un masque calculé a partir des valeurs de couverture des données est
appliqué aux grilles de SLA. Toutes les zones observées moins de 80% du temps sont masquées.
L’ application du masque opere une réduction drastique de la zone observée qui se limite alors
aux mers Nordiques et a la mer de Barents. Les séries temporelles évaluées sur I’ensemble de
I’Océan Arctique ou seulement sur la zone bien observée sont trés similaires. La moyenne des
différences est de 1.3 cm et la variance de 3.6 cm? (contre 22 cm? pour la moyenne régionale).
La série temporelle des différences est surtout marquée par un cycle saisonnier important, reflet
de la saisonnalité de 1’extension de la glace de mer.

Sur cette zone qui varie tres peu dans le temps la tendance du niveau moyen de la mer est
évaluée a 3.7 mm/an sur la période 1993-2009. Cela représente une différence tres faible (sous
I’erreur de la méthode) ce qui permet, dans la suite, de calculer les tendances sur 1’ensemble
de la zone 66°N-82°N sans se préoccuper de la variation temporelle de la région effectivement
mesurée.

IMPACT SUR LE NIVEAU MOYEN GLOBAL DE LA MER

Habituellement la courbe du niveau moyen global de la mer est calculée a partir des don-
nées des satellites TOPEX/Poséidon, Jason-1 et Jason-2 dédiés a la mesure du niveau de la mer.
C’est par exemple le cas de la courbe distribuée par le service[AVISO|de la figure[I.7] mais éga-
lement des autres services équivalents comme ceux de 1’Université du Colorado (Nerem ef al.
(2010), http://sealevel.colorado.edu/) oude la National Oceanic and Atmosphe-
ric Administration (NOAA)) (http://ibis.grdl.noaa.gov/SAT/SealevelRise/
LSA_SLR_timeseries_global.php). La région effectivement utilisée pour calculer la
moyenne dite globale comprend en fait uniquement les latitudes entre 66°S et 66°N et exclut
de fait les hautes latitudes et I’Océan Arctique. Il est 1égimitime de se demander si I’inclusion
de I’ Arctique dans la moyenne globale est susceptible de modifier la tendance de la hausse du
niveau moyen global de la mer.

Avec une superficie d’environ 14 millions de km?, I’Océan Arctique ne représente que
4% de la superficie totale de I’océan global, evaluée a 360 millions de kmZ2. La couverture
altimétrique limite la surperficie observable de 1’ Arctique aux zones libres de glaces situées a
une latitude inférieure a 82°N. De plus la hausse du niveau de la mer dans I’Océan Arctique
est similaire a celle observée en moyenne globale. Dans ces conditions la prise en compte des
hautes latitudes dans la moyenne globale induit un effet faible sur la tendance du niveau moyen
global de la mer.


http://sealevel.colorado.edu/
http://ibis.grdl.noaa.gov/SAT/SeaLevelRise/LSA_SLR_timeseries_global.php
http://ibis.grdl.noaa.gov/SAT/SeaLevelRise/LSA_SLR_timeseries_global.php
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FIG. 3.6 — Evolution temporelle de la SLA sur 66°S/66°N (en rouge), sur 66°S/82°N (en bleu) et de la
différence entre les deux (en noir)

La figure[3.6]illustre cette conclusion. La série temporelle de la SLA obtenue en moyennant
les grilles globales sur 66°S—66°N est représentée en rouge. En y ajoutant les latitudes com-
prises entre 66°N et 82°N, pondérées la surface de la zone représentée, c’est la courbe bleue
qui est obtenue. Les différences apparaissent donc comme trés faibles entre les deux, leur ten-
dances sont identiques a 3.0 mm/an sur la période 1993-2010 analysée ici. La série temporelle
des différences représentée en noir sur la figure [3.6)montre des différences dont I’amplitude est
millimétrique.

3.2.2 EVALUATION DE L’ INCERTITUDE

Sans I’incertitude associée, la valeur de la tendance ne signifie pas grand chose. L’estima-
tion de I'incertitude est donc essentielle pour 1’étude du niveau moyen. L’ajustement par la
méthode des moindres carrés fournit via I’erreur formelle d’ajustement un minorant de la va-
leur de I’incertitude sur la tendance régionale. Dans 1I’Océan Arctique pour la tendance de 3.6
mm/an estimée a partir de la série temporelle de la figure [3.5] I’erreur formelle d’ajustement
est de 0.2 mm/an et ne tient compte que des écarts a la prédiction linéaire, sans auto-corrélation
temporelle ni erreur systématique. Afin de tenir compte des erreurs systématiques et de I’ auto-
corrélation de la variabilité de la série, |/Ablain et al.|(2009a) proposent une méthode d’estima-
tion de I'incertitude basée sur une formulation inverse (Bretherton et al., [1976) qui est décrite
icl.

Soit une relation linéaire entre un vecteur d’observations Y (ici la SLA) et une variable
explicative X (ici le temps) : Y = aX + e dont les parametres sont recherchés. Le vecteur a est
le vecteur des parametres du modele (les inconnues) et e représente les écarts de 1’observation
a la prédiction linéaire (les erreurs). La formulation de Bretherton et al.| (1976) permet d’in-
verser le probleme en conservant I’information dont on dispose sur la covariance des erreurs,
I’estimateur de a s’exprime alors par :

a=(X"R1X)'X R 'Y (3.1)

ou R, est la matrice de covariance des erreurs. La covariance de 1’estimateur est quant a elle
donnée par :
t p—1 y\—1
Q; = (X".R_.X) (3.2)
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Si I’on dispose d’un grand nombre d’observations, ce que 1’on suppose vrai ici, alors I’incerti-
tude sur I’estimateur des parametres du modele est estimée par :

a=a=x+\/diag(Q)tn—p-1 (3.3)

ou t,_,—1 est le quantile de la loi de Student a n — p — 1 (ou n est le nombre d’observation
et p le nombre d’inconnues) degrés de libertés au seuil de risque choisi. La méthode suppose
la connaissance de la matrice covariance des écarts par rapport a la prédiction linéaire R... En
réalité cette matrice est inconnue et la covariance des erreurs est modélisée par la combinaison
d’erreurs-types dont la matrice de covariance est, quant a elle, connue. Trois types d’erreurs
sont considérées :

— les erreurs de dérive sont modélisées par une matrice de covariance en forme de selle de
cheval, elles sont utilisées pour modéliser le vieillisement de I’instrument ou la dérive
d’une correction

— les erreurs de raccord sont modélisées par une matrice constante par blocs, elles per-
mettent de tenir compte de I’incertitude lors du raccord des missions,

— les erreurs de type bruit de mesure sont modélisées par une matrice de covariance a dé-
croissance exponentielle en s’éloignant de la diagonale, ce type d’erreur permet de tenir
compte d’erreur corrélées sur des faibles durées liée au bruit de mesure de 1’instrument
mais également I’autocorrélation du signal a de plus grandes longueurs d’ondes.

La matrice de covariance des erreurs F.. est obtenue en sommant les matrices de covariance
pour chaque erreur modélisée. Elle est ensuite injectée dans la résolution du probleme inverse
qui fournit alors un estimateur des parametres du modele a, ainsi qu’une mesure réaliste de

Iincertitude associée \/diag(€2;).

ESTIMATION DES ERREURS SYSTEMATIQUES

Le systeme de mesure, ’altimetre et la chaine de traitement des données associée, est sus-
ceptible d’étre affecté par des erreurs systématiques qui peuvent fausser 1’estimation de la ten-
dance du niveau moyen. En moyenne globale |Ablain ef al.| (20092) ont effectué un inventaire
des erreurs potentielles sur le systeme altimétrique afin de calculer une incertitude réaliste sur
la tendance du niveau moyen. D’apres ces travaux les principales sources d’incertitudes sur la
tendance du niveau moyen global de la mer sont : les orbites (0.1 a 0.15 mm/an), la dérive de
la correction de troposphere humide (0.2 a 0.3 mm/an), la correction d’atmosphere dynamique
et de troposphere seche (0.05 a 0.1 mm/an), la dérive du coefficient de rétrodiffusion et son
effet sur le biais d’état de mer (0.05 a 0.1 mm/an) et les incertitudes lors du calcul des biais
entre missions (0.1 a 0.25 mm/an). La combinaison de ces incertitudes les conduit a estimer la
tendance du niveau moyen global de la mer a plus ou moins 0.6 mm/an dans un intervalle de
confiance a 90%. Que devient cette incertitude sur la tendance quand ce n’est plus la moyenne
globale mais la moyenne régionale dans I’Océan Arctique qui est considérée ?

Les erreurs prises en compte par |Ablain ez al.| (2009a) et évaluées en moyenne globale ont
des signatures géographiques différentes. La passage d’un calcul global a un calcul régional
peut donc modifier sensiblement le bilan d’erreur (Dorandeu, |2009). Dans un précédent tra-
vail (Prandi, 2009), une régionalisation de la méthode inverse pour le calcul de I’incertitude
sur les tendances locales du niveau de la mer a ét€ mise en ccuvre, menant a des incertitudes
supérieures a 5 mm/an dans certaines régions. Cette étude se basant sur les données des sa-
tellites TOPEX/Poséidon et Jason-1 uniquement, I’Océan Arctique n’y est pas considéré. Afin
d’évaluer I’incertitude sur la tendance régionale dans I’ Arctique du niveau moyen de la mer,
les résultats de ces études sont repris et adaptés. Dans cette partie ne sont considérées que les
erreurs liées a la mesure altimétrique et son traitement, I’effet de la corrélation temporelle de la
variabilité est pour ’instant négligé.
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Type d’erreur Source Valeur
dérive Orbites 0.5 mm/an
Troposphere humide 0.1 mm/an
TOPEX-A/TOPEX-B 2 mm
raccordement TOPEX/Poséidon/Jason-1 1.8 mm
Jason-1/Jason-2 1.4 mm

TAB. 3.1 — Incertitudes sur la dérive et le biais prescrites pour le calcul de l'incertitude sur la tendance
de la SLA dans I’Océan Arctique

Les incertitudes liées a I’orbite sont estimées par |Ablain et al.| (2009a) par la tendance des
différences entre deux méthodes de calcul du niveau moyen de la mer utilisant deux solutions
d’orbites différentes. La dérive est estimée a 0.1 mm/an en moyenne globale mais 1’étude ré-
gionale de |Prandi (2009) montre que la dérive liée au changement d’orbite est fonction de la
latitude et peut atteindre 1 mm/an aux pdles. Pour notre zone, on I’estime a 0.5 mm/an. Concer-
nant une dérive de la série temporelle, 1’orbite est le poste d’erreur principal aux hautes lati-
tudes. La dérive liée a la correction de troposphére humide est estimée entre 0.2 et 0.3 mm/an
en moyenne globale par comparaison entre les données déduites des mesures du radiometre
et le modele ECMWEF par |Ablain ef al.| (2009a). La régionalisation montre que les tendances
des différences peuvent atteindre 2 mm/an a I’équateur et diminuent quand la latitude augmente
jusqu’a étre quasi-nulles aux tres hautes latitudes. Dans 1’Océan Arctique cette erreur est faible,
elle est prescrite a 0.05 mm/an. Enfin une troisieéme erreur de dérive de 0.05 mm/an est ajoutée
pour tenir compte des autres postes d’erreur mentionnés par |Ablain et al.| (2009a), dérive du
coefficient de rétrodiffusion et de la correction atmosphérique. Finalement I’erreur de dérive
totale s’éleve a 0.6 mm/an.

La deuxieme source potentielle d’erreur sur la valeur de la tendance provient du raccor-
dement entre les missions. Les biais entre deux missions successives ne sont pas évalués avec
une précision infinie et I’erreur commise sur la valeur du biais se traduit par une incertitude
sur la tendance. Sur la période 1993-2008 utilisée par|Ablain ef al.| (2009a)), deux biais et leur
incertitude associée sont estimés (1 a 2 mm entre TOPEX-A et TOPEX-B, et 0.5 a2 1 mm entre
TOPEX/Poséidon et Jason-1). Au cours des retraitements aboutissant au jeu de données régio-
nal ces biais entre TOPEX/Poséidon et Jason-1 et entre Jason-1 et Jason-2 ont été recalculés
(voir la section [2.3.3)). Pour le biais entre TOPEX-A et TOPEX-B, la valeur globale est conser-
vée, en I’absence d’une méthode fiable pour recalculer le biais sans période d’inter-calibration,
la valeur de I’incertitude associée soit 2 mm est également conservée. Entre TOPEX/Poséidon
et Jason-1, sur les 11 cycles de la période de calibration, 1’écart-type des différences entre les
deux missions est de 3.3 mm. La m&me méthode appliquée entre Jason-1 et Jason-2 fournit un
écart-type des différences de 2.5 mm. A partir de ces mesures de I’écart-type, on peut estimer
I'incertitude sur la valeur moyenne (i.e. le biais de raccordement) par t11.0.90/ V11 ot t est le
quantile de la loi de Student pour le seuil choisi (90%) et la taille de I’échantillon (11 points
ici). Les valeurs de I’incertitude sur les biais entre TOPEX/Poséidon et Jason-1 et entre Jason-1
et Jason-2 ainsi obtenues s’élevent a 1.8 mm et 1.4 mm respectivement. L’ensemble des sources
d’incertitudes considérées ici sont résumées dans le tableau[3.11

Finalement un bruit de mesure qui permet de décrire la variabilité physique de la série est
également prescrit a la méthode inverse. Comme I’ autocorrélation temporelle n’est pas consi-
dérée ici, la longueur d’onde de ce bruit de mesure est limitée a 30 jours.

En prescrivant ces niveaux d’erreurs sur les différents postes, I’incertitude sur la tendance
régionale du niveau moyen de la mer dans 1’Océan Arctique est estimée a 1.3 mm/an dans un
intervalle de confiance a 90%. Cette valeur est représentative des incertitudes pesant sur la me-
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sure altimétrique et les traitements qui lui sont appliqués, sur la période 1993-2009 considérée
dans cette these.

SENSIBILITE DE LA TENDANCE A LA PERIODE

Dans la partie précédente, I’ hypothese sous-jacente est que les résidus (I’écart de 1’ observa-
tion a la prédiction du modele linéaire) étaient indépendants. Comme souvent en océanographie
la corrélation temporelle de ces résidus est importante : si pour une semaine donnée le niveau
de la mer présente une anomalie positive, il est probable qu’au pas de temps suivant I’anomalie
positive subsiste. Cette effet reste valable méme pour des écarts temporels importants.
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FIG. 3.7 — Tendances a dix ans du niveau moyen de la mer dans I’Océan Arctique en mm/an

La méthode inverse permet de prendre en compte ces effets en prescrivant des erreurs de
type bruit de mesure dont la période varie afin représenter les périodes des signaux a modéliser.
La variabilité naturelle de la SLA est modélisée par des erreurs de types bruit de mesure a
30 jours, 1 an et 3 ans, I’amplitude de ces bruits est estimée a I’aide de I’écart-type de la
série préalablement filtrée pour isoler les fréquences considérées. En ajoutant ces erreurs aux
erreurs systématiques décrites au paragraphe précédent, I'incertitude augmente 1égérement a
1.7 mm/an dans un intervalle de confiance a 90%. Cette approche permet de répondre a la
question suivante : quelle est I’incertitude liée a la connaissance d’une réalisation de la variable
aléatoire et pas du processus complet ?

Une autre maniere, probablement plus simple et parlante, d’illustrer cette incertitude
consiste a considérer des fenétres glissantes de dix années de large. L' impact de la variabilité
de la SLA, en particulier des signaux de basse fréquence sur la détermination de la tendance
est alors directement mis en évidence. Les tendances décennales du niveau de la mer dans
I’Océan Arctique obtenues sont représentées en figure[3.7] Celles-ci présentent une forte varia-
bilité, entre 6.5 et 2.2 mm/an, illustrant le fort impact de la variabilité inter-annuelle. En faisant
I’hypothese que I’incertitude calculée sur 1’ensemble de la période est aussi utilisable pour les
tendances sur dix ans, alors toutes les périodes de dix années contenues dans la période 1993—
2009 connaissent une hausse de niveau moyen de la mer régional statistiquement différente de
z€ro.

Il semble également y avoir un changement de régime sur la fin de la période : si les ten-
dances sont relativement stables au début elles diminuent a partir de 2003. Cette diminution
résultant problablement de la forte anomalie positive observée dans la série du niveau de la mer
régional en 2002-2003 (figure [3.5).
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3.2.3 CARTE DES TENDANCES

La tendance régionale de la hausse du niveau de la mer dans I’Océan Arctique est estimée
a 3.6 mm/an, une valeur proche de la hausse moyenne globale. La carte globale des tendances
(figure [I.8)) montre des disparités régionales importantes avec des valeurs atteignant prés de 5
fois la moyenne dans certaines zones. Dans 1’ Arctique la hausse du niveau de la mer est-elle
uniformément répartie ou bien des différences régionales sont-elles observées ?
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F1G. 3.8 — Carte des tendances du niveau de la mer en mm/an calculées a partir des données retraitées
sur la période 1993-2009

La figure [3.8] présente la carte des tendances estimées sur la période 1993-2009 a partir
du jeu de données régional. Aux latitudes subpolaires, des motifs connus et déja observés par
les données globales sont présents : une hausse relativement forte au large de la pointe Sud du
Groénland, la légere baisse dans la Pacifique Nord au large du Canada, de I’ Alaska et le long
de I’arc des iles Aléoutiennes.

Dans 1’Océan Arctique, la carte des tendances montre une petite zone de 1’ Arctique Ca-
nadien aux trés hautes latitudes ol les tendances ne sont pas calculées du fait de I’absence de
données dans la zone (voir la figure[2.25) et qui apparait donc en gris. Aux abords immédiats de
cette zone non-observée les valeurs de tendances semblent douteuses avec des valeurs absolues
supérieures a 15 mm/an et des changements de signe brutaux sans continuité spatiale. C’est le
cas d’un triangle vers 175°E et 82°N et du Nord de I’archipel Arctique Canadien.

Dans le reste du bassin la distribution spatiale de la tendance est homogene. A I’exception
de I’archipel Arctique Canadien des tendances positives sont observées partout. La hausse est
légerement plus marquée dans la zone cdtiere de 1’ Arctique européen et russe en particuler en
mer de Kara et en mer de Sibérie Orientale. Le signal le plus fort est observé au large des
cotes de 1’Alaska dans la mer de Beaufort et dans le gyre de Beaufort ou les tendances sont
supérieures a 10 mm/an.
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INCERTITUDE ASSOCIEE

Les tendances locales, calculées en chaque point de grille pour former la carte de la figure
[3.§] doivent elles-aussi étre associées a une incertitude. L’étude des erreurs systématiques de
la mesure altimétrique et de son traitement a été réalisée pour la moyenne régionale. Si le
calcul pourrait étre affiné a I’écehelle locale, notamment en fonction de la latitude. Sur cette
petite zone I’hypotheése que la valeur de I’incertitude systématique régionale reste valable a
I’échelle locale est adoptée et toutes les tendances locales sont affectées, a minima, d’une erreur
systématique de 1.3 mm/an.

La série temporelle en chaque point de grille est logiquement plus variable que la série
temporelle régionale qui subit un moyennage spatial plus important. Un moyen de prendre en
compte cette variabilité est de considérer 1’erreur founie par la méthode des moindres carrés
qui mesure justement la dispersion des résidus de la série par rapport au modele linéaire. Cette
quantité n’est pas une mesure réaliste de I’incertitude sur les tendances locales du niveau moyen
de la mer telle qu’elle a été évaluée pour la moyenne régionale, elle permet simplement de
repérer les zones ol le modele linéaire rend plus ou moins bien compte de la variabilité des
données.

La figure 3.9 présente la carte de ’erreur formelle d’ajustement obtenue en ajustant une
tendance par la méthode des moindres carrés aux séries temporelles extraites en chaque point de
grille. Contrairement a la série temporelle régionale, les séries temporelles locales ne subissent
pas de moyennage spatial, d’ou des variances et des valeurs de 1’incertitude sensiblement plus
importantes.

FI1G. 3.9 — Carte de I’erreur d’ajustement sur la tendance obtenue par la méthode des moindres carrés

Dans les mers Nordiques et dans la mer de Barents, des régions bien observées I’ erreur for-
melle d’ajustement est partout inférieure a 0.5 mm/an indiquant un bon ajustement du modele
linéaire. L’ ajustement reste bon dans les mers de Kara, de Laptev, des Tchouktches et de Beau-
fort avec une erreur formelle inférieure a 1 mm/an dans ces régions ou pourtant I’océan est peu
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observé. Les valeurs de I’erreur formelle sont plus importantes dans 1’archipel Arctique Cana-
dien ot les erreurs de I’altimétrie sont certainement importantes dans une géométrie complexe.
Dans la zone mal observée des tres hautes latitudes au Nord de I’ Alaska et du détroit de Béring
les tres forte valeur (supérieures a 5 mm/an) de I’erreur formelle d’ajustement confirment que
les tendances observées sur la carte [3.8] dans cette région sont certainement fausses. Enfin la
mer de Sibérie Orientale présente des erreurs formelles relativement élevées indiquant une va-
riabilité fortement non-linéaire, a cet instant il est impossible de conclure quant a 1’origine de
cette variabilité : erreur de I’altimétrie ou véritable signal ?

Lors du calcul de I'incertitude régionale, la dépendance de la tendance a la période sur
laquelle elle est estimée a été mise en évidence. Le jeu de données régional, s’il améliore la
couverture par rapport au produits globaux ne fournit pas une couverture parfaite en chaque
point de grille sur I’ensemble de la période 1993-2009. Pour vérifier que la carte des tendances
de la figure [3.8] est bien cohérente, il parait essentiel de s’assurer qu’en deux points de grilles
différents les séries temporelles couvrent bien les mémes périodes. En particulier, il faut vérifier
que toutes les années soient échantillonnées, méme si I’on peut tolérer des trous intra-annuels,
méme longs. Les deux cartes de la figure[3.10|présentent I’année de la premiere et de la derniere
mesure en chaque point de grille dans le jeu de données régional.

350° 0°

annee annee
1993 1994 1995 1996 1997 1998 2005 2006 2007 2008 2009 2010
(a) premiere mesure (b) derniére mesure

FI1G. 3.10 — Année de la premiére et de la derniére mesure dans les grilles du jeu de données altimétrique
régional

La quasi totalité du bassin est échantillonnée au cours de 1’année 2009 sauf dans I’extréme
Nord de I’archipel Arctique Canadien et d’une petite zone aux tres hautes latitudes au droit de
I’ Alaska. Des I’année 1993 la majorité du bassin Arctique est egalement observée, a I’exception
de certaines régions de 1’archipel Arctique Canadien, d’une petite région au Nord de la mer de
Laptev qui est observée des ’année suivante et d’une zone plus large au Nord de la mer du
détroit de Béring et de la mer de Beaufort qui, quant a elle ne commence a étre observée que
bien plus tardivement. Dans cette derniere région, les tendances fortement positives de la carte
[3.8 ne sont donc pas évaluées sur I’ensemble de la période et doivent donc étre considérées
avec précaution.

TENDANCE D’ETE / TENDANCE D’HIVER ?

Les mers Nordiques et la mer de Barents sont observées tout au long de I’année par I’al-
timétrie et les tendances qui y sont évaluées sont donc bien représentatives de I’évolution en
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toutes saisons. Ce n’est plus le cas dans d’autres régions situées a I’intérieur de 1’Océan Arc-
tique ou I’observation est plus ou moins biaisée vers 1’été. Ce biais vers 1’été est-il susceptible
d’avoir un impact fort sur les tendances ? Ou, en d’autres termes, les tendances d’été et d’hiver
sont-elles différentes, a I’'image par exemple de la réduction de I’extension de glace de mer dont
la tendance est forte en été mais faible en hiver (Stroeve et al.,[2012).

A premiére vue la courbe du niveau moyen de la mer régional présentée en figure ne
s’inscrit pas dans une enveloppe qui s’élargit au cours du temps. Toutefois pour vérifier I’impact
de la saisonnalité sur I’estimation de la tendance, la mer de Barents est étudiée isolément. Cette
mer est sélectionnée géographiquement par la zone comprise entre les latitudes 66°N et 82°N
et les longitudes 15°E et 55°E. La mer de Barents est choisie car elle fait véritablement partie
de I’Océan Arctique et qu’elle est observée tout au long de I’année ce qui permet d’isoler et
d’étudier séparément chaque saison.

L’année est séparée en quatre saison : hiver (Janvier, Février, Mars), printemps (Avril, Mais,
Juin), été (Juillet, Aout, Septembre) et automne (Octobre, Novembre, Décembre). La SLA est
extraite sur I’ensemble de la période 1993-2009 pour chaque saison et les tendances saison-
nieres sont estimées a partir des quatres sérires temporelles ainsi obtenues. La figure [3.11] re-
présente les tendances calculées pour chacune des quatre saisons de I’année, avec I’incertitude
estimée lors de 1’ajustement aux moindres carrés.

5 | | | |

tendance (mm/an)

saison

F1G. 3.11 — Tendances saisonniéres et incertitudes associées de la SLA en mer de Barents en mm/an,
pour I’hiver (1), le printemps (2), I’été (3) et I’automne (4)

Les tendances au printemps, en été et en automne sont trés proches. Seule la tendance
hivernale semble 1égerement inférieure. Etant donné le niveau d’incertitude sur les valeurs, il
est en réalité impossible de les distinguer statistiquement. Le niveau moyen de la mer en mer
Barents connait donc une hausse relativement uniforme sur I’année.

Dans la suite de ce manuscrit, I’hypothese des tendances homogenes sur I’année, qui est
vérifée dans la mer de Barents, est adoptée pour 1’ensemble du bassin. Le terme de tendances
est donc employé sans plus de précision, méme si dans certaines parties de I’Océan Arctique,
seules les tendances d’été sont effectivement mesurées.

COMPARAISON A LA LITTERATURE

La premiere carte des tendances du niveau moyen de la mer dans 1’Océan Arctique est
présentée par [Scharroo et al| (2006). Elle est reproduite au chapitre [I] sur la figure [I.38] La
comparaison avec les tendances estimées sur la méme période a partir des grilles régionales
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FI1G. 3.12 — (a) carte des tendances de la SSH estimée a partir des données altimétriques sur la période
1995-2010 par |Giles et al.| (2012) et (b) carte des tendances de la SLA estimées a partir des cartes
régionales sur la période 1995-2009

montre un résultat trés différent. Si[Scharroo ez al.| (2006) estiment la tendance moyenne sur
la période 1995-2003 a —2.17 mm/an, sur la méme période, I’estimation a partir des grilles
s’éleve a pres de 6 mm/an. Si les valeurs moyennes sont tres différentes, la distribution spatiale
des tendances est similaire suggérant une dérive constante d’un jeu de données par rapport a
I’autre.

Dans une étude récente, [Giles ef al.| (2012) étudient le contenu en eau douce dans 1’Ouest du
bassin Arctique. Ils utilisent les données altimétriques sur la période 1995-2010 pour mesurer
les gradients de SSH associés au dome du gyre de Beaufort. Dans cet article ils proposent une
carte des tendances de la SSH qui est reproduite sur la figure[3.12a] Le jeu de données régional
généré et exploité au cours de cette theése ne permet pas d’estimer les tendances sur la méme
période exactement. Toutefois sur la période 1995-2009, le calcul des tendances de la SLA
conduit a la carte de la figure [3.12b] Les tendances présentées ont été estimées a partir des
moyennes mensuelles en Juillet, Aot et Septembre dérivées des grilles hebdomadaires afin
de rester cohérent avec 1’étude de [Giles et al.| (2012). La comparaison des deux cartes de la
figure [3.12] montre des résultats similaires, bien que les périodes sur lesquelles les tendances
sont calculées soient 1égerement différentes et que les traitements appliqués a I’ altimétrie soient
probablement assez éloignés. Les tendances fortement positives dans le gyre de Beaufort sont
présentes dans les deux études. Dans le reste du bassin, il est difficile de discerner des détails
mais les ordres de grandeur semblent respectés.

Dans I’ouest de I’ Arctique soit la zone au nord de 70°N et comprise entre 130°W et 180°W
de longitude, les auteurs estiment la hausse moyenne du niveau de la mer a 11.5 mm/aneta 2.5
mm/an dans le reste en excluant la zone précédente sur période 1995-2010. Sur 1995-2009,
I’analyse des données retraitées fournit une tendance plus faible de 8 mm/an dans 1’ouest de
I’ Arctique et plus forte dans le reste du bassin avec 3.6 mm/an.
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COMPARAISON AUX DONNEES MAREGRAPHIQUES

La présence des données marégraphiques dans la zone fournit un moyen de comparer les
tendances du niveau moyen de la mer mesurées par 1’altimétrie a des données indépendantes.
C’est un moyen de vérifier si les tendances mesurées par I’ altimétrie sont cohérentes avec celles
mesurées par les stations marégraphiques installées le long des cotes du bassin Arctique. Afin
de comparer les données altimétriques et marégraphiques, la méthode proposée par Valladeau
et al| (2012) et présentée dans la section[I.3.T]est utilisée.

Les données marégraphiques proviennent de la base de données du (Woodworth
et Player, [2003). Sont considérées toutes les stations marégraphiques dont la latitude est supé-
rieure a 60°N, validées dans le cadre de I’étude de Henry et al.| (2012), et qui contiennent des
mesures sur la période 1993-2009, ce qui représente 46 stations en tout. Les données sont dis-
tribuées sous forme de moyennes mensuelles uniquement. Les grilles altimétriques sont donc
moyennées mensuellement afin d’assurer la cohérence de 1’échantillonnage temporel entre les
deux techniques.

CORRECTION DU REBOND POST-GLACIAIRE

Afin de comparer les tendances estimées a partir des données altimétriques aux tendances
mesurées par les stations marégraphiques, il est indispensable de corriger ces dernieres du
rebond post-glaciaire. Trois modeles de rebond ont été évalués : ICE3G, ICESG_VM2 et
ICE5G_VM4 (Peltier, [2004). Afin de choisir quel modele appliquer, les données marégra-
phiques sont corrigées de la dérive liée au rebond post-glaciaire calculée par ces trois modeles.
Pour chaque modele les statistiques des différences de tendances entre altimétrie et marégraphie
sont ensuite calculées.

Toutes les stations récupérées de la base de données du M] sont utilisées, soit 46 sta-
tions. Sont exclues de I’analyse les stations pour lesquelles la corrélation avec I’altimétrie n’est
pas statistiquement différente de 0. Les statistiques obtenues pour chaque modele sont résumées
dans le tableau[3.2.41

correction ‘ Sans GIA ICE3G ICE5G_VM2 ICE5G_VM4
nombre de stations 39 39 40 39

Ry 0.62 0.62 0.71 0.62
o(Ray) 0.1 0.09 0.11 0.09
RMSd (cm) 13.2 13.1 8.8 13.1
o(RMSd) (cm) 2.2 2.1 2.5 2.2
dérive (mm/an) 0.6 0.7 1 0.2
o(dérive) (mm/an) 4.4 4.5 4.1 4.1

TAB. 3.2 — Statistiques des comparaisons entre altimétrie et marégraphie pour la corrélation (R,), la
RMS des différences et la dérive et pour différentes corrections du rebond post-glaciaire

La premiere constatation concerne les valeurs de la corrélation et de la RMS des diffé-
rences : celles-ci sont peu sensibles au choix du modele de rebond post-glaciaire. Les corréla-
tions sont relativement bonnes mais les différences entre altimétrie et marégraphie sont grandes
puisque les valeurs de la RMS des différences sont importantes. De ce point de vue le modele
ICE5G_VM2 semble le plus performant puisqu’il permet d’obtenir une meilleure corrélation
associée a une rédution de la RMS des différences. Concernant la dérive, on constate que le
modele ICE5G_VM4 semble le plus performant avec une dérive moyenne de 0.2 mm/an, le
modele ICE5G_VM2 quant a lui induit la dérive la plus importante a 1 mm/an. Cette faible
valeur masque toutefois d’importantes disparités locales puisque 1’écart-type des différences
de tendances est supérieur a 4 mm/an. Sur ce dernier critere le modele ICESG_VM4 atteint la
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meilleure performance, a égalité avec ICESG_VM2. Pour ce dernier modele, il est intéressant
de noter qu’une station marégraphique supplémentaire passe le test d’une corrélation avec I’al-
timétrie statistiquement différente de 0, les statistiques sont alors calculées sur 40 stations au
lieu de 39. Il s’agit de la station Russe Rau-Chua (69.5°N, 166.58°E) située en mer de Sibérie
Orientale. Cette série marégraphique présente de nombreux trous de données et les plusieurs
sauts peuvent étre suspectés sur la fin de la période. 1l parait donc préférable de 1’exclure des
analyses.

Finalement les données marégraphiques sont corrigées de la dérive due au rebond post-
glaciaire modélisée par la version ICESG_VM4 du modele, il s’agit du modele également uti-
lisé par |Volkov et Pujol| (2012). II faut toutefois mentionner que 1’application de ce modele ne
permet pas de tenir compte de tous les mouvements verticaux susceptibles de polluer la mesure
du niveau moyen de la mer par les stations marégraphiques. Ainsi, la correction des mouve-
ments crustaux verticaux appliquée ici, aussi précise soit-elle, ne tient pas compte des effets
tectoniques eventuels, de effets de 1’activité humaine (chargement du sol ou extraction en sous-
sol) ou encore des effets gravitationnels liés a la redistribution actuelle des masses a la surface
de la Terre, qui peuvent tous avoir un effet sur les mouvements verticaux de la référence du
marégraphe.

COMPARAISON REGIONALE

Une fois la correction du rebond post-glaciaire effectuée, le niveau moyen de la mer alti-
métrique est comparé au niveau moyen de la mer marégraphique en moyenne régionale. Pour
chaque technique, la moyenne régionale est estimée apres avoir retiré la moyenne temporelle
aux séries extraites a chaque station.

La figure [3.13] présente les séries temporelles marégraphique et altimétrique colocalisée
régionales (en noir et rouge). La série altimétrique sur toute la région est représentée en gris.
La différence de pente entre la hausse du niveau moyen de la mer mesurée par altimétrie et
celle mesurée par la marégraphie est de 1.4 mm/an, la marégraphie voyant une hausse plus
faible avec 3.2 mm/an. Pour savoir si cette différence de tendance a vraiment du sens, on peut la
comparer a I’erreur systématique sur la tendance altimétrique régionale évaluée précédemment
a 1.3 mm/an. Sur cette moyenne d’un faible nombre de points, I’incertiture est encore plus
grande, sans compter celle sur les mesures marégraphiques.

T T T T T

— T
altimetrie / moyenne Arctique : tendance 3.6 mm/an

10

SLA (cm)

1995 2000 2005
year

F1G. 3.13 — Séries temporelles du niveau de la mer mesuré dans I’ Arctique par la marégraphie (en noir),
Ualtimétrie colocalisée (en rouge) et ’altimétrie régionale (en gris)
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FI1G. 3.14 — (a) Carte des tendances altimétriques et marégraphiques (dans les cercles noirs) et (b) carte
de la tendance des différences entre altimétrie et marégraphie aux positions des marégraphes

La comparaison régionale entre altimétrie et marégraphie, de par le faible nombre de sta-
tions de mesure (39) et les incertitudes sur les deux types de mesure, ne permet donc pas de
conclure quant a une éventuelle dérive de I’altimétrie par rapport a la marégraphie.

COMPARAISONS LOCALES

En plus de la comparaison en moyenne régionale, que montrent les différences en chaque
station. La figure représente les tendances marégraphiques superposées a la carte des
tendances altimétriques tandis que les dérives en chaque station sont représentées en figure
3.14b

Sur la carte de la figure [3.14a] les tendances sont calculées sur la plus grande période pos-
sible, pour I’altimétrie comme pour la marégraphie, les périodes représentées peuvent donc €tre
largement différentes. L’accord semble correct dans 1’ensemble du bassin, a I’exception de no-
tables de cing stations qui voient des tendances de la SLA faibles ou nulles et peuvent expliquer
I’écart de tendances observé en moyenne régionale.

La carte des dérives, a droite, montre un comportement sensiblement différent. Cette fois-ci
les tendances sont évaluées sur une période identique, commune a I’altimétrie et a la marégra-
phie en chaque station. La dérive de 1’altimétrie par rapport a la marégraphie semble alors bien
plus importante, le long des cotes de 1’ Arctique Russe en particulier. A I’est de la mer de Laptev,
plusieurs stations proches observent des dérives tres différentes par rapport a I’ altimétrie.

Le fait de limiter le période sur laquelle sont évaluées les tendances altimétriques et maré-
graphiques peut mener a des effets inattendus. C’est par exemple le cas dans la partie orientale
de la mer de Sibérie Orientale ot deux stations sont disponibles (encadrées sur la figure [3.14),
Aion a I’Ouest et Pevek a I’Est. Sur I’ensemble de la période (figure [3.14a)) la dérive a la sta-
tion Pevek semble &tre supérieure a celle observée a Aion, ce que 1’on vérifie en extrayant les
séries (7 mm/an contre 5 mm/an respectivement). Pourtant la tendance des différences (donc
sur la période commune aux données altimétriques et marégraphiques) est plus faible a Pevek
(3 mm/an) qu’a Aion (10 mm/an). Ce résultat confirme I’importance de la période utilisée pour
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FI1G. 3.15 — (a) Séries temporelles altimétriques et marégraphiques aux stations de Barentsburg et Ny-
Alesund sur l'ile de Svalbard, les données marégraphiques sont corrigées du rebond post-glaciaire
par le modele ICE5G_VM4 et (b) Séries temporelles a Ny-Alesund avec correction des mouvements
verticaux de la balise DORIS pour la série marégraphique

I’ajustement des tendances dans une région ot les séries temporelles sont régulierement trouées
et marquées par une forte variabilité inter-annuelle.

Comme pour la moyenne régionale il est difficile de discriminer la part relative des erreurs
de I’altimétrie et de la marégraphie sur les différences de tendances observées. En particulier
les mouvements verticaux des références marégraphiques sont certainement plus complexes
qu’une simple dérive due au rebond post-glaciaire (Bouin et Woppelmann, 2010, |Jiang ef al.|
2010).

L’archipel du Svalbard et les deux stations marégraphiques qui y sont installées fournissent
une zone d’étude réduite mais intéressante. Les séries altimétriques et marégraphiques y sont
quasi-complétes et sont représentées sur la figure [3.15al Les deux cartes de la figure [3.14]
montrent que, sur I’ile principale de ’archipel, les stations de Barentsburg au Sud et celle
de Ny-Alesund au Nord mesurent des tendances du niveau moyen de la mer tres différentes :
repectivement 10.3 et —5.1 mm/an 1a ou I’altimétrie observe des hausses de 2.7 et 1.8 mm/an
respectivement ; I’utilisation d’un autre modele de rebond post-glaciaire ne modifiant pas sen-
siblement les tendances marégraphiques. Une telle disparité entre deux stations proches inter-
pelle, d’autant plus que 1’altimétrie ne voit pas un tel gradient de tendance entre les deux points
de mesure, a fortiori dans cette région bien observée.

La base scientifique franco-allemande de Ny-Alesund est équipée d’une station de me-
sure[DORIS]dont les données sont librement distribuées (http://ids—doris.org/). Des
mesures précises du déplacement de la balise au cours du temps dans les 3 directions sur la
majorité de la période 1993-2009 sont donc disponibles. En supposant que les déplacements
verticaux de la balise sont représentatifs des déplacements du sol et que la référence marégra-
phique subit les mémes mouvements, ces mesures fournissent I’opportunité de corriger la série
marégraphique de I’ensemble des déplacements verticaux mesurés plutot que du seul rebond
post-glaciaire modélisé.

La figure [3.15b| représente la série temporelle altimétrique colocalisée a la position du ma-
régraphe (en noir) de Ny-Alesund, ainsi que les séries marégraphiques corrigées du modele
de rebond post-glaciaire (pointillés gris) ou des mouvements verticaux mesurés par la balise
(en bleu). L'impact sur la tendance marégraphique est sensible puisque celle-ci passe
de —5.1 a 0.1 mm/an, réduisant 1’écart avec la tendance altimétrique toujours évaluée a 1.8
mm/an.

En I’absence de données permettant de réaliser le méme type d’investigations pour toutes
les stations marégraphiques, les résultats obtenus ici ne peuvent étre généralisés. Toutefois cet
exemple met en evidence la difficulté de séparer les mouvements verticaux de la crofite terrestre
que subit et enregistre le marégraphe des variations du niveau moyen de la mer, en particulier
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pour la variabilité de basse fréquence. Il met aussi en évidence les limites des modeles de rebond
post-glaciaire pour la correction des données marégraphiques aux hautes latitudes, sans toute-
fois que I’on puisse en attribuer la cause : le modele est-il faux ou bien la réponse de la Terre
est-elle plus complexe que ce simple rebond ? Ce probléme est particulicrement sensible dans
I’Océan Arctique ot le rebond est important et ou d’autres phénomenes comme la récente perte
de glace continentale sont susceptibles d’entrer en jeu. Les données marégraphiques peuvent
également étre dégradées par des problemes instrumentaux et de manutention, en théorie ces
effets sont limités ici par I’ utilisation des données RLRF_-I du

'Revised Local Reference : stations « stables » pour lesquelles des informations de référencement sont dispo-
nibles
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3.3 SIGNAUX ANNUELS

Au vu des courbes du niveau moyen de la mer régional Arctique présentées en figure [3.1]
pour deux bandes de latitudes différentes, il apparait que le signal annuel réprésente une part
importante de la variabilité totale du signal. Dans ce paragraphe le signal annuel observé dans
I’Océan Arctique a partir des données altimétriques est décrit.

3.3.1 EN MOYENNE REGIONALE

Ayant analysé la tendance régionale dans la partie [3.2] celle-ci est retirée de la série tem-
porelle. Afin d’isoler le signal annuel, la série temporelle est ensuite filtrée afin de retirer les
signaux dont les périodes sont inférieures a deux mois et supérieures a 2 ans. La série temporelle
obtenue apres ces traitements est représentée en figure [3.16a] La variabilité y reste importante
puisque 1’écart-type de la série temporelle obtenue est de 3.2 cm contre 4.3 cm pour la série
brute.

sla (cm)
sla (cm)

1 1
1995 2000 2005 2010
year

(a) SLA (b) Signal annuel

FIG. 3.16 — (a) Série temporelle de la SLA altimétrique dans I’Océan Arctique et (b) Signal annuel du
niveau de la mer dans I’Océan Arctique vu par les données altimétriques. La tendance sur I’ensemble
de la période ainsi que les signaux inférieurs a 2 mois et supérieurs a 2 ans ont été préalablement retirés

Le cycle annuel est quant a lui représenté a droite sur la figure [3.16b] Le maximum du
niveau moyen de la mer est atteint en Novembre tandis que le minimum se situe au mois de
Mars. L’amplitude de ce signal annuel est importante : plus de 8 cm créte a créte. Si le maxi-
mum absolu est atteint en Novembre, le cycle annuel passe également par un maximum local
en Juin/Juillet. Le signal intra-annuel observé par I’altimétrie est en bon accord avec des études
antérieures. En particulier Proshutinsky er al.|(2007) décrivent le signal annuel a partir d’obser-
vations marégraphiques collectées sur la période 1960-1980 : 1I’amplitude est d’une quinzaine
de centimetres, le minimum est atteint en Avril et le maximum en Octobre, un maximum relatif
est également observé en Juin et associé au maximum de la décharge des fleuves et rivieres se
déversant dans le bassin.

La complexité de la variabilité intra-annuelle du niveau moyen de la mer dans 1’Océan
Arctique fait que le cycle annuel ne peut étre représenté par une seule sinusoide. En ajustant
par les moindres carrés un signal sinusoidal, on obtient les caractéristiques du signal annuel
régional moyen : son amplitude est estimée a 3.1 cm (soit 6.2 cm de créte a créte) et sa phase a
155 degrés ce qui correspond a un maximum atteint début juillet, I’ajustement manque donc a
la fois I’amplitude et la phase du cycle annuel. La modélisation est meilleure si I’on considere
la somme de deux sinusoides de périodes annuelles et semi-annuelles.
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EFFET DE LA GLACE DE MER

La zone observée par I’altimétrie varie au cours du temps avec 1’extension de la glace
de mer. Sur les tendances, on a montré que 1’impact est faible et que 1’on peut calculer une
tendance régionale sans se soucier de la variation de la région effectivement observée. Mais
quel est I’effet sur le signal annuel, qui a la méme périodicité que la variation de I’extension de
la glace de mer ?

Pour évaluer cet effet, on reprend un diagnostic similaire a celui effectué pour les tendances
en ne considérant que les points de grilles observés au moins a 80% des pas de temps. Sur
la figure la courbe bleu représente la SLA moyennée sur la zone bien échantillonnée
uniquement, donc sur une zone quasi-constante. Le niveau de variabilité est équivalent a celui
observé sur toute la zone avec un écart-type de la SLA de 3.7 cm. La courbe noire représente
la série des différences obtenue en retranchant la courbe bleue a la courbe rouge de la figure
[3.16) évaluée sur la plus grande région possible. L’écart-type des différences est de 1.7 mm et
la série montre un important signal annuel.

sla (cm)
sla (cm)

-10E 1

1 1 1 1 1 1 1
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(a) séries temporelles (b) cycle annuel

FIG. 3.17 — (a) Séries temporelles de la SLA dans I’Océan Arctique sur la zone observée a 80% (en
bleu) et des différences avec la série totale (en pointillés noirs) et (b) cycle annuel de la SLA totale (en
rouge), sur la zone bien échantillonnée (en bleu) et des différences (en noir)

Comment le signal intra-annuel est-il modifié par la sélection géographique effectuée ? Les
cycles annuels obtenus a partir des différentes séries sont représentés en figure[3.17b] La courbe
rouge correspond a la moyenne régionale et est identique a celle de la figure la courbe
bleue correspond au cycle annuel observé sur la région bien échantillonnée uniquement et la
courbe noire correspond au cycle annuel des différences.

En comparant les courbes bleues et rouges, on constate que 1’amplitude du cycle annuel
varie de pres de 2 cm mais la phase est conservée puisque le maximum a toujours lieu en No-
vembre et le minimum en Mars. Par contre 1a forme du signal annuel change assez sensiblement
et le maximum local de Juin/Juillet n’est plus présent sur la courbe bleue. La sélection géogra-
phie opérée conduit a ne prendre en compte que les mers Nordiques et la mer de Barents, si le
maximum local du début d’été observé en moyenne régionale résulte bien de la décharge des
fleuves dans I’ Arctique Russe, il est logique de ne pas le retrouver ici. Logiquement c’est en
Septembre, quand I’extension de la glace de mer est la plus faible et que les régions observées
sont les plus différentes, que le maximum absolu du cycle annuel des différences est atteint.

COMPARAISON AUX DONNEES MAREGRAPHIQUES

De la mé&me fagon la dérive de I’altimétrie a été étudiée en la comparant aux données ma-
régraphiques disponibles dans le bassin. Ces mémes données peuvent étre exploitées pour le
signal annuel.
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Les traitements appliqués aux données marégraphiques sont inchangés par rapport a la par-
tie précédente : les données mensuelles sont corrigées du barometre inverse en utilisant les
grilles de pression NCEP/NCAR (Reynolds et al., 2002)) et du rebond post-glaciaire par le
modele ICESG_VM4 (Peltier, [2004).
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F1G. 3.18 — Cycle annuel du niveau moyen de la mer dans I’Océan Arctique vu par les données marégra-

phiques (en bleu), par Ialtimétrie colocalisée aux stations marégraphiques (en rouge) et par I’ altimétrie
en moyenne régionale (en noir)

La figure [3.18| présente le cycle annuel du niveau moyen de la mer estimé a partir des don-
nées marégraphiques. La figure montre que les données marégraphiques voient un cycle annuel
avec une trés grande amplitude, de prés de 40 cm (courbe bleue de la figure [3.18] L’amplitude
du cycle annuel mesuré par I’altimétrie est trés inférieure, tant en moyenne régionale qu’en
colocalisant les données, avec 8 et 19 cm respectivement.

Malgré cette grande différence d’amplitudes, les données altimétriques colocalisées et ma-
régraphiques voient des signaux annuels semblables : le maximum est atteint en Décembre—
Janvier, ensuite le niveau de la mer baisse continuement jusqu’a atteindre son minimum en Mai
(altimétrie) ou Juin (marégraphie) puis remonte progressivement au cours de la deuxieme partie
de I’année.

Si la colocalisation permet de ramener 1’amplitude du cycle annuel altimétrique vers celle
des données marégraphiques, cette dernicre reste sensiblement supérieure. Plusieurs hypotheses
peuvent étre avancées pour expliquer cet état de fait. Certaines stations marégraphiques sont
installées dans des structures cotieres particulieres (fjords ou embouchures de fleuves) dans
lesquelles 1’altimétrie ne permet pas une mesure précise. La couverture par la glace de mer
masque la mesure de la SLA a certaines stations en hiver et donc le minimum du cycle annuel
n’est pas observé I’altimétrie, ce qui conduit a une sous-estimation de 1’amplitude du cycle
annuel altimétrique. Enfin comme on ne connait pas les mesures élémentaires utilisées pour le
calcul des moyennes mensuelles du PSMSL (nombre et dates en particulier), les corrections
se sont pas completement homogenes entre données altimétriques et marégraphiques (marées,
effets atmopshériques).

Il est intéressant de noter que le cycle annuel marégraphique estimé ici ne passe pas par
un maximum local en Juin/Juillet, une caractéristique pourtant présente dans 1’altimétrie en
moyenne régionale et notée par (Proshutinsky et al. [2007). Le jeu de données marégraphique
utilisé ici est différent de celui utilisé par (Proshutinsky et al.|[2007) et la période d’analyse est
également beaucoup plus courte ce qui peut expliquer les différences observées.
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FIG. 3.19 — Cartes (a) de I’amplitude et (b) de la phase du signal annuel de la SLA estimé a partir des
cartes altimétriques par un ajustement aux moindres carrés

DISTRIBUTION SPATIALE DES AMPLITUDES ET PHASES

En moyenne régionale, I’amplitude du signal annuel est estimé a 8 cm depuis les données
altimétrique. Les cartes de SLA altimétriques issues du retraitement régional permettent d’in-
vestiguer si le signal annuel est distribué uniformément dans 1’Océan Arctique, ou s’il existe
des variations spatiales des caractéristiques du signal annuel.

A partir de la série de cartes de la SLA altimétriques, le signal annuel estimé par la méthode
des moindres carrés. Les cartes d’amplitude et de phase obtenues pour le signal annuel sont
représentées sur la figure 3.19] Sur ces cartes, I’amplitude doit étre multipliée par deux pour
obtenir la différence créte a créte.

Dans I’ Atlantique Nord et les mers Nordiques, I’amplitude du signal est relativement faible,
en général inférieure a 5 cm avec cependant certaines zones ou I’amplitude est supérieure a 10
cm comme dans le bassin de Lofoten. Dans les mers Nordiques, il semble que I’amplitude du
signal annuel soit dépendante de la bathymétrie, en effet I’amplitude du signal annuel passe par
un minimum local a la position de la dorsale de Mohn qui sépare le bassin norvégien de celui
du Groénland. Les phases sont cohérentes et varient peu au large, la maximum étant atteint
en Aout. Il existe une transition importante entre le large et une bande le long des cotes de la
Norvege. La phase du signal annuel passe alors rapidement de 240° environ a 300-330° (soit 2
a 3 mois de différence pour la date du maximum du cycle annuel), marquant la différence entre
signal annuel cdtier et hauturier.

La mer de Barents apparait comme une région ou le signal annuel est tres faible avec des
amplitudes inférieures 2 quelques centimetres en son centre. A la cote 1’amplitude du signal
annuel augmente. Si les amplitudes changent relativement peu entre les mers Nordiques et la
mer de Barents, ce n’est pas le cas de la phase qui s’établit entre 300° au large et 330° a la cote
dans la mer de Barents contre des valeurs de 240° dans les mers Nordiques.

En progressant vers I’Est du bassin Arctique, la mer de Kara connait une variabilité annuelle
légerement plus grande avec des amplitudes supérieures a 5 cm atteignant plus de 10 cm a la
cote.

Au-dela, en mer de Laptev, de Sibérie Orientale, de Beaufort et dans I’intérieur de I’Océan
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Arctique, la carte de la figure [3.19a montre des amplitudes trés importantes, largement supé-
rieures a 20 cm et présentant par endroits de trés forts gradients spatiaux. Dans ces régions, les
limites de la méthode employée pour 1’estimation des signaux annuels sont atteintes. La pré-
sence saisonniere de glace de mer empéche la mesure de la SLA pendant une période hivernale
plus ou moins longue. Les séries temporelles dans ces régions sont trouées périodiquement, a
la méme fréquence que le signal que 1’on cherche a estimer. En n’observant, par exemple, que
les crétes du signal, I’ajustement aux moindres carrés ne permet pas d’estimer correctement
I’amplitude. La phase du signal annuel semble quant a elle plus cohérente, autour de 240°, avec
cependant de forts gradients dans certaines zones.

COMPARAISON A UN MODELE

Une équipe de 'université du Danemark publie un modele du signal annuel dans I’Océan
Arctique. Ce modele, DTU10, est basé sur les sorties du modele de circulation océanique gé-
nérale GECCO, recalé sur les données altimétriques disponibles. La disponibilité de ce mo-
dele fournit une référence a laquelle il est possible de comparer I’altimétrie, en particulier
pour évaluer sa pertinence dans les zones périodiquement recouvertes de glace. Contraire-
ment a I’altimétrie, la couverture du modele n’est pas affectée par la glace de mer et la SLA
modele est disponible tout au long de 1’année. L’utilisation de ce modele fournit un point
de comparaison pour I’altimétrie. Le modele est distribué sous la forme de grilles au degré
pour I’amplitude et la phase du signal annuel. Ces grilles sont téléchargeables a I’adresse sui-
vante : ftp://ftp.spacecenter.dk/pub/DTUL10/ANNUAL_SSH_V2/. Une interpo-
lation bilinéaire est effectuée pour déduire les caractéristiques du signal annuel au point consi-
déré. Les cartes d’amplitude et de phase issues du modele DTU10 sont représentées en figure
3.20]
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F1G. 3.20 — Cartes de (a) I’amplitude et de (b) la phase du signal annuel du modele DTU10

Dans les mers Nordiques, les valeurs d’amplitudes correspondent & ce qui est observé par
I’altimétrie. C’est aussi le cas dans les mers de Barents et Kara. Le modele voit aussi des
différences de comportement entre 1’océan hauturier et cotier, I’amplitude du signal annuel
étant sensiblement plus importante a la cdte qu’au large en mer de Barents, de Kara et dans
I’ Arctique Russe en général, une caractéristique que I’on retrouve dans les cartes altimétriques.
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Un maximum d’amplitude est présent dans le modele a I’extrémité Sud de I’flle de Novaia
Zemlya, un phénomene qui n’est pas observé par 1’altimétrie. Dans ces régions les phases
montrent aussi un accord raisonnable méme si la résolution du modele DTU10 est plus faible
que celle de I’altimétrie. Le changement de phase entre le large et la cote en mer de Norvege
est présent dans le modele. De m&me que la transition entre mer de Norvege et mer de Barents
méme si celle-ci est moins marquée que dans les données altimétriques.

Dans le reste du bassin, les amplitudes sont largement plus faibles pour le modele que
pour I’altimétrie, avec encore une fois une transition entre zone cotiere et large. Les amplitudes
indiquées par le modele dans I’intérieur du bassin représentent une indication supplémentaire
de I’incapacité de la méthode des moindres carrés a estimer une amplitude vraisemblable a
partir des données altimétriques dans ces régions. La phase du modele est quasi constante dans
I’ensemble du bassin, autour de 300°, une valeur sensiblement différente de celle estimée a
partir de I’altimétrie dont on peut douter.

La comparaison entre altimétrie et modele fournit un moyen de mesurer les performances
de I’altimétrie. La zone dans laquelle la méthode n’est pas capable de déterminer I’amplitude
correctement dégrade fortement les statistiques. En moyenne sur la zone 66°N-82°N, la dif-
férence d’amplitude est de 144 cm avec un écart-type supérieur a 50 m! Pour la phase, la
moyenne des différences atteint —63° avec un écart-type de pres de 90°. En limitant 1’analyse
aux mers Nordiques et de Barents, des différences bien plus faibles sont obtenues, 1.8 cm en
moyenne pour I’amplitude et —21° pour la phase.

APPLICATION D’UNE METHODE INVERSE POUR L’ESTIMATION DE L’AMPLITUDE
DU SIGNAL ANNUEL

Face aux limitations de la méthode des moindres carrés a estimer une amplitude réaliste
pour le signal annuel dans I’intérieur de I’Océan Arctique, une méthode inverse a été utilisée
pour tenter d’améliorer I’estimation de I’amplitude du cycle annuel. La méthode inverse a déja
été présentée dans le cadre du calcul de I’incertitude associée a la tendance régionale du niveau
moyen de la mer, elle a été adaptée afin de résoudre également le signal annuel. Ainsi au lieu
de considérer le vecteur des inconnues a comme contenant seulement les coefficients (ag; a1)
du modele linéaire, on y ajoute (Sp; S1) qui représentent le signal annuel modélisé par f(t) =
Socos(wt) + S1sin(wt). Pour diminuer les temps de calcul, cette méthode est appliquée sur les
grilles altimétriques dont la résolution est dégradée au degré.

La carte d’amplitude obtenue par méthode inverse a partir des données altimétriques dans
I’Océan Arctique est présentée en figure[3.21] Sur cette carte, il y a moins de zones ot I’ampli-
tude estimée est supérieure a 20cm. Les régions ol de telles valeurs de I’amplitude apparaissent
sont limitées aux trés hautes latitudes de la mer de Beaufort et au Nord du détroit de Béring,
ainsi que dans certaines zones cotieres dans 1’ Arctique Russe en mer de Laptev et de Sibérie
Orientale ainsi que le long des cdtes du Canada. Par rapport a la figure [3.194] la proportion de
telles régions est sensiblement réduite.

Pour mesurer le gain par rapport a la méthode précédente, la comparaison au modele
DTUI10 de signal annuel est utilisée a nouveau. En moyenne sur la zone, la comparaison avec le
modele DTU10 montre que cette méthode fournit de bien meilleurs résultats que 1’ajustement
aux moindres carrés. La moyenne des différences étant réduite a 3.6 cm avec un écart-type de
11 cm. Si cela représente une amélioration importante de 1’accord avec le modele par rapport
a une estimation par la méthode des moindres carrés, cette derniere est localisée dans 1’inté-
rieur de I’ Arctique, ailleurs les différences sont faibles. Dans I’intérieur du bassin il subsiste
des zones de forte amplitude du signal annuel et 1’interprétation y reste encore délicate.
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F1G. 3.21 — Carte de I’amplitude du signal annuel estimée par méthode inverse a partir des grilles
altimétriques retraitées

COMPARAISON AUX DONNEES MAREGRAPHIQUES

Pour le signal annuel, les données marégraphiques ont été utilisées en moyenne régionale et
comparées a I’altimétrie elle aussi considérée en moyenne régionale (voir la figure 3.18). Mais
leur répartition autour du bassin Arctique permet des comparaisons locales avec les données
altimétriques.

L’ajustement des signaux annuels sur des séries temporelles périodiquement trouées a une
fréquence similaire a celle du signal annuel conduit a des estimations irréalistes de 1’amplitude
par la méthode des moindres carrés. Ces difficultés sont partiellement levées par 1’utilisation
d’une méthode inverse mais dans certaines zones des valeurs trop importantes de 1’amplitude
persistent. Pour la comparaison aux séries marégraphiques, une autre méthode d’estimation des
signaux annuels est adoptée.

A T’issue du processus de comparaison entre données altimétriques et marégraphiques, a
chaque station marégraphique pour laquelle une corrélation avec I’altimétrie statistiquement
différente de zéro est trouvée, deux séries temporelles mensuelles sont extraites, 1’'une pour les
données du marégraphe, 1’autre pour les données des cartes altimétriques extraite a la position
du maximum de corrélation. Ces deux séries sont utilisées pour calculer le cycle annuel, a
I'image de la figure [3.18] L’amplitude est déduite par la différence entre le maximum et le
minimum obtenus et la phase est mesurée par le mois au cours duquel le maximum est atteint.

Si cette méthode évite toute surestimation de 1’amplitude du cycle annuel, elle conduit en
revanche a sa sous estimation. En effet le minimum est généralement atteint en hiver (au mois
de mars ou d’avril), a cette période, I’océan est largement englacé (I’extension maximale de
la glace de mer est atteinte en mars) et donc peu observé. Cela se traduit, a certaines stations,
par des trous dans les séries altimétriques en hiver. Le minimum n’est alors pas observé et
I’amplitude du cycle annuel est sous-estimée. Ces comparaisons doivent donc étre analysées
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F1G. 3.22 — Cartes des différences entre altimétrie et marégraphie pour (a) I’amplitude du cycle annuel
et (b) le mois du maximum du cycle annuel

avec prudence. Les figures [3.22a et [3.22b] présentent la carte des différences d’amplitude de
phase du cycle annuel entre 1’altimétrie et la marégraphie dans 1’ Arctique.

L’amplitude du cycle annuel vue par les marégraphes est presque partout supérieure a celle
vue par I’altimétrie (figure[3.22a)). Ce résultat est cohérent avec celui obtenu pour les comparai-
sons en moyenne régionale et montre que 1’effet observé en moyenne régionale et bien réparti
au tour de I’Océan Arctique. La différence moyenne est de 16 cm avec un écart-type des dif-
férences de 13 cm. L’altimétrie mesure une amplitude supérieure a celle de la marégraphie a
seulement quatre stations : Churchill a I’Ouest de la baie d’Hudson, Ust Kara en mer de Kara,
Kotelnyi située au Nord de I'lle du méme nom entre la mer de Laptev et la mer de Sibérie
Orientale et Nome sur les cotes de 1’ Alaska au niveau du détroit de Béring ou la différence
atteint 19 cm. A ’opposée, la plus grande différence est observée a la station de Sopochnaia
Karga, située dans I’embouchure de la riviere Yenisey, assez loin en amont de la mer de Kara.
Le cycle annuel y est marqué par un maximum fortement marqué, atteint en Juin avec une am-
plitude de 72 cm probablement lié a la décharge des eaux de fontes continentales. L’ altimétrie
n’y observe que les mois de Juillet & Octobre et est donc incapable de voir ces évenements.

La phase est repérée par le mois au cours duquel le maximum annuel de la SLA est atteint.
L’écart sur cette donnée entre les deux mesures est représentée sur la figure [3.22b] Sur cette
figure des valeurs positives (rouges) signifient que le maximum a lieu plus tot dans 1’année
pour I’altimétrie que pour la marégraphie. L’accord est meilleur que pour les amplitudes, la
différence moyenne est de —0.3 mois (soit dix jours environ) et le maximum est en moyenne
atteint un peu plus tard dans I’altimétrie que dans la marégraphie. L’ écart-type des différences
est toutefois important avec 1.7 mois. La plus grande différence, de —6 mois, est atteinte a la
station d’Ust Kara en mer de Kara. A cette station, située proche de I’embouchure de la riviere
Kara, le cycle annuel marégraphique passe par un maximum en Juin probablement sous 1’effet
de la décharge des eaux de fonte dans la riviere. Si le mois de Juin correspond également a un
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maximum local pour la série altimétrique, le maximum annuel est atteint en Décembre. Dans
les mers Nordiques et la mer de Barents, c’est-a-dire dans une zone ou 1’altimétrie observe
I’océan toute 1’année, les différences de phases du cycle annuel sont faibles et plut6t positives,
Paltimétrie y est donc 1égérement en avance. Quand on progresse dans 1’ Arctique Russe les
différences sont un peu plus grandes et plutdt négatives, c’est alors la marégraphie qui semble
en avance. Il faut toujours garder a I’esprit qu’a certaines stations, I’altimétrie n’est pas capable
d’observer I'intégralité de la période hivernale.

EFFET DE LA BATHYMETRIE

L’ observation des cartes d’amplitudes et de phase montre qu’il existe des zones de transition
rapide, pour I’amplitude comme pour la phase, du cycle annuel. C’est notamment le cas dans
les mers Nordiques et la mer de Barents, une région observée tout au long de I’année et qui
est donc peu affectée par les limitations de 1’ajustement aux moindres carrés mises en évidence
précédemment.

Les figures [3.23a) et [3.23b] sont des agrandissements des cartes régionales pour 1’ampli-
tude et la phase du signal annuel dans les mers Nordiques et de Barents, sur lesquelles ont été
superposés des contours de bathymétrie calculés depuis les données ETOPO1 (Amante et Ea-
kins, |2009). Pour I’amplitude comme pour la phase, certaines caractéristiques de la distribution
spatiale coincident avec les reliefs de la bathymétrie.

degres m
0 60 120 180 240 300 360 -4000 -3000 -2000 -1000 0

(a) amplitudes (b) phases (c) bathymétrie

F1G. 3.23 — Cartes de I'amplitude (a) et de la phase (b) du signal annuel vu par les grilles altimé-
trigues. La bathymétrie (données ETOPOI) est également représentée (c). Certaines caractéristiques
de la bathymétrie sont annotées pour plus de commodité : VP=plateau de Vgring, LB=bassin de Lofo-
ten, MR=dorsale de Mohn, BSC=centre de la mer de Barents

Pour I’amplitude (figure[3.234) c’est le cas au niveau du plateau de Vgring situé au niveau de
la cote Norvégienne vers 66°N, repéré sur la carte par la mention ‘VP’. Entre ce plateau
et le bassin de Lofoten (répéré par la mention ‘LB’), I’amplitude du signal annuel est modifiée
de plus de 5 cm. La transition entre des amplitudes importantes dans les eaux profondes du
bassin de Lofoten et des amplitudes plus faibles dans les eaux moins profondes du plateau de
Voring a lieu exactement a I’endoit ou la bathymétrie remonte. En se rapprochant encore plus
de la cote Norvégienne, les amplitudes remontent a nouveau. Le méme type de comportement
est visible au niveau de la dorsale de Mohn (‘MR’) séparant la mer du Groénland du bassin de
Lofoten : quand la bathymétrie remonte, I’amplitude du signal annuel diminue.

La phase, représentée en figure[3.23b] présente elle aussi des variations spatiales reliées a la
bathymétrie. C’est notamment le cas lors de la transition cotier/hauturier le long de la Norvege
ou les phases passent rapidement de valeurs supérieures 300° a la cbte, a des valeurs plus
proche de 240-270° au large, soit une différence pouvant aller jusqu’a deux mois pour la date
du maximum du cycle annuel. La phase du cycle annuel change aussi abruptement au passage
des mers Nordiques vers la mer de Barents, a 1’endroit ou le talus continental remonte. Au
centre de la mer de Barents (‘BSC’), une caractéristique topographique se retrouve également
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dans la phase du signal annuel, mais pas dans son amplitude. A cet endroit, la phase vaut
240-270° alors que dans le reste de la mer de Barents, les valeurs de la phase sont plutot de
300-330°.

Une telle variabilité spatiale du cycle annuel vu par I’altimétrie, qui semble corrélée aux
changements de la bathymétrie dans les bassins pose question. Celle-ci pourrait provenir d’er-
reurs dans le modele de marée, en effet les ondes K et P; observées par les missions du type
d’Envisat sont aliasées a 365.24 jours et se retrouvent donc directement dans le signal annuel
(voir la table [2.T)). On ne dispose pas de donnés marégraphiques benthiques qui permettraient
de valider par une mesure indépendante les différences observées par I’altimétrie entre océan
cotier et hauturier. Toutefois, le modele DTU10 pour I’amplitude et la phase du signal annuel
montre une distribution spatiale des caractéristiques du cycle annuel relativement similaire a
celle de I’altimétrie dans la zone considérée ici en tout cas pour les grandes échelles spatiales.
D’autres études observent aussi de telle variations du cycle annuel en fonction de la bathymé-
trie (Vinogradov et Pontel,2010). Les m&mes caractéristiques sont remarquées pour I’amplitude
et la phase par [Volkov et Pujol| (2012) qui analysent les grilles altimétriques comme
ces grilles utilisent un autre modele de marée, la probabilité d’une erreur de cette correction
est réduite. Dans les eaux peu profondes de la mer de Barents et de la mer de Norvege, 1’effet
stérique sur le signal annuel attendu est plus faible que dans des régions plus profondes ou il
agit sur une plus grande colonne d’eau. |[Volkov et Pujoll (2012)) suggerent également que les
différences de phase entre les mers Nordiques et la mer de Barents résultent du forgage par le
vent.
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3.4. Variabilité inter-annuelle

VARIABILITE INTER-ANNUELLE

Dans les parties précédentes, les tendances et les signaux annuels ont été décrits. Dans cette
partie, c’est la variabilité inter-annuelle qui est considérée.

VARIABILITE INTER-ANNUELLE EN MOYENNE REGIONALE

Les séries temporelles, extraites par moyennage des grilles altimétriques sur différentes
bandes de latitudes sont représentées sur la figure [3.24] Afin d’isoler la variabilité inter-
annuelle, les séries ont été filtrées pour retirer les signaux dont la période est inférieure & un an
et les tendances régionales ont été retranchées.

T T T T T T T T T T T

1 1

1995 2000 2005
year

FI1G. 3.24 — Séries temporelles du niveau moyen de la mer régional pour les bandes de latitudes 50°N-
82°N (en noir), 50°N-66°N (en bleu) et 66°N-82°N (en rouge) estimées a partir des grilles retraitées.
La tendance a été préalablement retirée et les signaux de période inférieure a un an filtrés

La figure [3.24] permet de mesurer I’amplitude de la variabilité inter-annuelle du niveau
moyen de la mer aux hautes latitudes. La courbe rouge représentant les variations de la SLA
dans I’Océan Arctique entre 66°N et 82°N montre la plus grande dynamique avec un écart-
type de 1.6 cm et une amplitude maximale des variations supérieure a 6 cm. La variabilité
est sensiblement supérieure dans cette zone a celle des latitudes plus basses (courbe bleue) ou
I’écart-type de la SLA est de 1 cm avec une amplitude maximale 1€geérement supérieure a 4 cm.
Comme la surface des trés hautes latitudes représente une part relativement faible de I’ensemble
de la zone couverte par les cartes retraitées, la série temporelle etimée sur S0°N—82°N présente
quasiment les méme caractéristiques.

Dans I’Océan Arctique, le maximum est atteint pendant I’année 2003, ce qui n’est pas
observé aux plus basses latitudes pour lesquelles la SLA passe par un maximum en 1997.
L’année 2003 est marquée par un signal fortement positif dans I’ Arctique Russe en été suivi
d’une anomalie positive en mer de Barents en Novembre (voir les cartes de ’annexe[A)). D’un
point de vue climatique, ces deux années font penser a deux évenements El Niiio Southern
Oscillation importants, pourtant les corrélations avec 1’indice Southern Oscillation
Index (Trenberthl [1984) ou I’indice Multivariation[ENSO|Index (MEI) (Wolter et Timlin),
1993) sont faibles, quelle que soit la région considérée. En effet si la SLA dans I’Océan Arctique
passe par un pic en 2003, elle ne voit pas du tout un évenemement similaire en 97-98.
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FREQUENCES PRIVILEGIEES DE LA VARIABILITE INTER-ANNUELLE

Les séries temporelles présentées en figure [3.24] semblent toutes présenter des oscillations
a différentes périodes. Le calcul du périodogramme associé a la série temporelle de la SLA
dans 1’Océan Arctique (donc évaluée sur 66°N-82°N) permet de séparer les différentes fré-
quences présentes dans la série temporelle. Le résultat obtenu est illustré en figure [3.25] ou est
représentée 1’amplitude d’un signal sinusoidal a une fréquence donnée ajusté aux données de
SLA.

Les 17 années de la période étudiée dans cette these limitent la résolution des signaux aux
périodes inférieures a 8.5 annnées. L’ échantillonnage temporel hebdomadaire conduit a réduire
encore ce domaine puisqu’il faut s’assurer que les signaux soient bien séparables. L’ application
du critere Rayleigh montre que les périodes comprises entre 6 et 8.5 années ne sont pas sépa-
rables et on se limite donc aux périodes comprises entre 1 et 6 ans pour le calcul (les séries ont
été préalablement filtrées pour retirer les signaux dont la période est inféreure a une année).
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FIG. 3.25 — Périodogramme de la SLA moyennée sur 66°N-82°N, la tendance et les signaux inter-
annuels ont été retirés a la série avant I’analyse

Le calcul du périodogramme permet d’identifier trois périodes privilégiées pour la variabi-
lité inter-annuelle a 2.5, 3.5 et 4.8 années. La combinaison de ces trois sinusoides permet de
représenter correctement la variabilité inter-annuelle du signal.

Lassignation des fréquence identifiées a des mécanismes de variabilité du bassin est déli-
cate. Les études précédemment publiées sur la niveau de la mer dans 1’ Arctique s’accordent a
souligner un effet important du forcage atmosphérique sur le niveau moyen de la mer. Ainsi
Proshutinsky et Johnson| (1997) identifient deux régimes (cyclonique et anticyclonique) pour
I’Océan Arctique, alternant avec une période de 5 a 7 ans en fonction de la circulation atmo-
sphérique. La période sur laquelle les mesures altimétriques ont été traitées, avec 17 ans de
données est finalement relativement courte pour identifier de tels effets.

Pavlov| (2001) remarque que les corrélations avec la (e.g. Jones et al.| (1997)) sont
faibles, ce qui le conduit a privilégier les effets stériques comme source de la variabilité obser-
vée par les marégraphes. Pour la série altimétrique de la SLA dans 1’ Arctique les corrélations
avec la ou I’OA! (OA!) (Thompson et Wallace, |1998) sont également faibles avec des
valeurs de la corrélation de 0.16 et 0.4 respectivement. La corrélation de la SLA avec I’Arctic
Oscillation (AQ)) bien que faible, est statistiquement différente de zéro et suggere que des ef-
fets atmosphériques sur le niveau moyen de la mer sont observés. Une analyse de ces effets est
présentée dans le chapitre suivant.

Dans une étude plus récente (reproduite en Annexe [C)) sur la variabilité inter-annuelle dans
les mers Nordiques, Henry et al| (2012) montrent que la variabilité inter-annuelle du niveau
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moyen de la mer altimétrique (déduite du jeu de données retraitées calculé au cours de cette
these) est trés bien corrélée aux données marégraphiques le long des cotes de Norvege. Ils
notent aussi que la corrélation du niveau de la mer marégraphique avec 17AO]est bonne jusqu’au
début des années 90 (r = 0.68) puis chute ensuite.

EFFET DE LA COUVERTURE SPATIALE VARIABLE

Comme pour les tendances et les signaux annuels, la stabilité de la variabilité inter-annuelle
a la variation dans le temps de la zone observée doit étre évaluée. L'effet de zones aux trés
hautes latitudes observées uniquement certaines années ou I’extension de la glace de mer est
exceptionnellement réduite est-il important ou négligeable dans la variabilité inter-annuelle
totale observée ?

Pour analyser cet effet, la méme méthode est utilisée : extraire des séries temporelles sur les
zones bien observées uniquement (le seuil est fixé a 80%) et sur les zones qui ne remplissent
pas ce critére. Les séries temporelles de la SLA correspondantes sont représentées sur la[3.26]
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FI1G. 3.26 — Séries temporelles de la SLA dans I’Océan Arctique extraites par moyennage des points de
grilles observés 80% du temps uniquement (en rouge), des autres points de grilles (en bleu) et de tous
les points de grille (en noir)

La figure [3.26] permet de vérifier que les variabilités inter-annuelles sont bien similaires
sur ’ensemble du bassin, malgré de petites différences. Si la variabilité de la zone moins bien
observée est sensiblement supérieure avec un écart-type de la SLA de 2 cm contre seulement
1.5 cm pour la zone observée au moins 80% du temps, les oscillations observées sont en phase
et d’amplitudes comparables, a I’exception toutefois de I’année 1996 pendant laquelle de tres
fortes valeurs de la SLA sont obtenues aux tres hautes latitudes. L’analyse des cartes montre
qu’il s’agit certainement d’un artefact lié a 1’observation de quelques points de mesures aux
tres hautes latitudes qui prennent un poids important dans une moyenne effectuée sur une tres
petite région.

COMPARAISON AUX DONNEES MAREGRAPHIQUES

La comparaison entre altimétrie et marégraphie peut également étre exploitée pour valider
la variabilité inter-annuelle vue par I’altimétrie. Les séries temporelles altimétriques et maré-
graphiques filtrées et dont la tendance a été retirée sont représentées en figure [3.27]

Les données marégraphiques voient pour la variabilité inter-annuelle une variabilité de plus
grande amplitude que les mesures altimétriques. Une caractéristique déja vérifiée pour le cycle
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FIG. 3.27 — Séries temporelles de la variabilité inter-annuelle des données marégraphiques (en bleu),
de 'altimétrie colocalisée (en rouge) et de I’altimétrie en moyenne régionale (en noir)

annuel. L’amplitude maximale des variations de la série temporelle marégraphique est supé-
rieure a 20 cm contre moins de 10 cm pour les données altimétriques. L’ écart-type des données
marégraphiques atteint 5 cm contre 1.8 et 1.6 cm pour la série altimétrique colocalisée et la
moyenne régionale respectivement.

DISTRIBUTION SPATIALE : ANALYSE EN EOF DES CHAMPS D’ETE
METHODE

Pour faire une analyse de la distribution spatiale de la variabilité inter-annuelle, une mé-
thode classique consiste a calculer les modes propres du champs de SLA par une analyse en
Empirical Orthogonal Functions (Preisendorfer;, [1988])). Cette méthode permet d’ex-
traire les principaux modes de variabilit¢ du champ que I’on cherche a caractériser, sous la
forme d’une carte qui fournit une information spatiale associée a une série temporelle (la com-
posante principale associée) qui fournit une information temporelle sur la variation de la part
du mode considéré dans la champ total au cours du temps.

Dans le cas de I’Océan Arctique, une limite importante de cette méthode est qu’elle ne fonc-
tionne que sur des champs complets : si la série temporelle en un point de grille présente un
trou de données, alors ce point de grille est exclu du calcul des modes propres. Pour un bassin
comme 1’ Arctique dont la plus grande partie est recouverte de glace chaque hiver, cela signifie
qu’on n’analyserait pas du tout I’intérieur de 1’océan. Pour limiter I’impact des nombreux trous
dus a la présence saisonniere de glace de mer dans I’Océan Arctique, et pour pouvoir analyser
effectivement la variabilité inter-annuelle de la SLA dans I’intérieur du bassin, ce ne sont pas
les grilles hebdomadaires mais les moyennes au mois de Septembre déduite des grilles heb-
domadaires qui sont analysées. En considérant uniquement le mois de Septembre, minimum
du cycle annuel d’extension de la glace de mer, 1’analyse peut étre menée a bien dans la plus
grande partie du bassin. Et si ce choix réduit fortement la résolution temporelle, il reste valide
pour I’étude de la variabilité inter-annuelle.

L’effet de la tendance moyenne est retirée uniformément aux grilles avant 1’analyse et la
résolution est réduite au degré par un moyennage spatial préalable.
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ANALYSE DU BASSIN ENTIER

Les trois premiers modes de variabilité de la SLA dans I’Océan Arctique sont représentés
sur la figure [3.28] Is représentent respectivement 22, 17 et 12% de la variance totale du signal.
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FI1G. 3.28 — Les trois premiers modes de la variabilité inter-annuelle de la SLA en Septembre dans
I’Océan Arctique avec les composantes principales associées

La premiere constatation en regardant les cartes, c’est que malgré les efforts déployés pour
augmenter au maximum la couverture spatiale de I’intérieur de 1’Océan Arctique, une large
portion aux hautes latitudes dans I’ Arctique Canadien n’est pas analysée. Sur les trois cartes
I’archipel Arctique Canadien est le siege d’amplitudes importantes qui résultent certainement
des erreurs de 1’altimétrie dans la région.

Le premier mode est représenté sur la figure 3284 La distribution spatiale est trés proche
de celle de la variabilité totale représentée sur la figure[3.2] La variabilité est concentrée le long
des cotes de I’ Arctique Européen et Russe, les plus grandes amplitudes se trouvant en mer de
Sibérie Orientale. La composante principale associée montre une variabilité inter-annuelle im-
portante d’une périodicité d’environ deux ans avec alternance d’années « hautes » et « basses ».
La corrélation de la composante principale avec I’indice d’Oscillation Arctique en Septembre
est de 0.55, soit une valeur statistiquement différente de 0 a 95% étant donnée la taille de
I’échantillon.

Le mode 2 présente des amplitudes faibles dans 1’ensemble du bassin, a 1’exception de
I’archipel Arctique Canadien. La plus grande zone spatialement cohérente se trouve dans la mer
de Beaufort, au Nord de 1’ Alaska. La composante principale associée montre une variabilité a
basse fréquence avec une périodicité de I’ordre de 7 ans.

Enfin le troisieme et dernier mode analysé montre une variabilité en opposition de phase
entre le bassin Européen et Russe occidental d’une part et le bassin Russe oriental et Canadien
d’autre part, la frontiere étant située entre les mers de Laptev et de Sibérie Orientale. La va-
riabilité temporelle associée a ce mode est similaire au mode 2 mais semble décalée dans le
temps.
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FI1G. 3.29 — (a) premier mode de variabilité de la SLA dans I’Arctique Ouest déduit de I’analyse des
moyennes mensuelles en Septembre sans la tendance moyenne et (b) second mode de variabilité de
la SLA déduit de I’analyse des mémes champs en conservant la tendance moyenne. L’index [DA]) est
superposé en rouge

BASSIN CANADIEN ET GYRE DE BEAUFORT

Une caractéristique océanographique du bassin Arctique est ’accumulation d’eau douce
dans la région du gyre de Beaufort, au large des cote du Canada. La variabilité de ce réservoir
d’eau douce ainsi que son role dans le systéme climatique régionale sont 1’objet de nombreuses
études (e.g. [Proshutinsky e al|(2009)JRabe et al|(2011)).

Les observations montrent que le stock d’eau douce a augmenté au cours des dernieres
décennies sous ’effet de la convergence forcée par la circulation atmosphérique. Une telle
accumulation d’eau douce devrait se traduire par une augmentation de la SLA sous I’effet
halostérique résultant de la diminution de la salinité de la colonne d’eau.

Une telle augmentation est visible sur la carte des tendances de la figure[3.8] La variabilité
inter-annuelle de la région semble également se dessiner sur le deuxieme mode de la SLA dans
le bassin (3.28b).

Une analyse régionale en [EOF dans I’ Arctique Canadien fait apparaitre une distribution
spatiale qui peut s’apparenter au gyre de Beaufort. Le premier mode, représentant plus de 30%
de la variance totale du signal est représenté en figure [3.29a] La composante principale asso-
ciée est modérément corrélée (r = 0.5) a I'indice de I’anomalie de dipole Arctique (DAI]
(2006)). Si la tendance moyenne est conservée avant de faire I’analyse en EOF, c’est alors
le deuxieme mode de variabilité de la SLA représentant 21% de la variance qui présente une
distribution spatiale qui peut étre associée au gyre de Beaufort. Ce mode ainsi que la compo-
sante principale associée sont représentés en figure [3.29b] La composante principale associée
est alors plus fortement corrélée au Dipole Anomaly Index (DAI) (r = 0.66).

Cet indice correspond a la composante principale du deuxieme mode de la décomposi-
tion en des champs de pression de surface dans I’ Arctique, le premier mode étant 1TAO]
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(Thompson et Wallace, [1998). Alors que ITAO] est un mode annulaire caractérisé par des dif-
férences de pression entre le pole et les latitudes moyennes, le Dipdle Arctique est caractérisé
par deux centres d’action dans 1’ Arctique. Lors d’une phase positive du en été I’anomalie
de vent est anticyclonique dans 1’ouest du bassin (voir (Wang et al.| 2009), leur figure 2) et
induit un transport vers le centre du gyre de Beaufort, qui se traduit par une anomalie positive
de la SLA dans la région. Des observations similaires sont rapportées par |Giles et al.| (2012)
qui utilisent le rotationnel du champ de vent plutdt que le

Malgré la couverture spatio-temporelle limitée dans la région, les cartes altimétriques retrai-
tées sont donc capables d’observer une variabilité inter-annuelle attendue de la SLA résultant
des forcages atmosphériques sur I’Océan Arctique.
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SYNTHESE

Au cours de ce chapitre on a décrit la variabilité du niveau de la mer dans I’Océan Arctique vue
par le jeu de données altimétriques dont le processus de génération est détaillé au chapitre [2]
Différentes échelles temporelles sont considérées : signaux annuels, variabilité inter-annuelle et
tendances a long terme. Pour chaque période ou gamme de période, des diagnostics régionaux
sont présentés, et complétés par une approche locale donnant acces a la distribution spatiale de
la variable considérée.

Pour les tendances, on a mis en évidence que 1’Océan Arctique connait une hausse du
niveau de la mer évaluée a 3.6 mm/an, une valeur similaire aux 3 mm/an de la tendance globale
sur la méme période. L’incertitude sur cette valeur résultant des erreurs de la mesure et de
son traitement est évaluée a 1.3 mm/an dans un intervalle de confiance a 90%. Du fait de
I’amplitude de la variabilité de basse fréquence, les tendances décennales du niveau moyen de
la mer régional varient sensiblement, tout en restant positives. La carte montre que le signal le
plus fort est observé dans le gyre de Beaufort ou les tendances sont supérieures a 10 mm/an.
Dans le reste du bassin, le signal est plus faible mais reste positif a I’exception de la baie
d’Hudson.

Le cycle annuel représente une part importante de la variabilité du niveau de la mer alti-
métrique, comme cela avait déja été identifié par des études précédentes utilisant les données
marégraphiques. En moyenne régionale, la forme du signal annuel déduite des données alti-
métriques est similaire a celui décrit dans la littérature, passant par un maximum local en été.
Son amplitude est toutefois plus faible que celui déduit des données marégraphiques sur la
méme période. Le calcul de la distribution spatiale des amplitudes et des phases se heurtent aux
limites de I’ajustement par une méthode des moindres carrés appliquées a des séries trouées
avec la méme périodicité que le signal a ajuster. Cette limitation est contournée par la mise en
ceuvre d’un méthode inverse qui permet de réduire drastiquement les différences par rapport a
un modele du signal annuel pris comme référence. La comparaison locale avec les données ma-
régraphiques montre que I’amplitude du signal annuel est systématiquement sous-estimée par
I’altimétrie. Concernant les phases, 1’accord entre les deux types de mesures est meilleur, en
particulier le long des cote de la Norvege, un peu moins bon dans I’intérieur du bassin. L’ impact
des changements de bathymétrie sur les caractéristiques du signal annuel est également mis en
évidence dans les mers Nordiques et la mer de Barents.

Enfin la variabilité inter-annuelle est décrite. En moyenne régionale, des signaux a 2.5,
3.5 et 5 ans sont identifiées, sans toutefois que ces signaux puisse étre attribués a des phéno-
menes climatiques connus dans le bassin. Une analyse en limitée aux champs de SLA
en Septembre permet de mettre en évidence la répartition spatiale des principaux modes de
variabilité. Dans I’ Arctique Canadien, I’application régionale de la méme méthode permet de
mettre en évidence un mode associé a la variabilité du gyre de Beaufort. La variabilité tempo-
relle associée est corrélée a I’indice du dipole Arctique et donc aux anomalies de la circulation
atmosphérique.
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PREAMBULE

Le chapitre 2] de ce manuscrit est consacré a la génération d’un jeu de données altimétriques
dédié a I’étude des variations du niveau moyen de la mer aux échelles climatiques dans I’Océan
Arctique. Dans le chapitre [3] le jeu de données précédemment généré est exploité pour dé-
crire la variabilité observée par I’altimétrie pour différentes catégories de signaux climatiques :
tendances, cycle annuel et variabilité inter-annuelle.

Si cette description présente un intérét en soi, il semble maintenant nécessaire de s’intéres-
ser aux mécanismes a 1’origine de la variabilité observée par I’ altimétrie. Le chapitre [I| résume
les connaissances actuelles sur les mécanismes de la variabilité du niveau moyen de la mer
considéré en moyenne globale. L’ objectif du présent chapitre est de vérifier quels mécanismes
sont pertinents pour expliquer la variabilité du niveau moyen de la mer a I’échelle de I’Océan
Arctique.

Des données complémentaires sont analysées pour comprendre les différents termes de
la SLA. Les données hydrologiques sont utilisées pour calculer les variations stériques qui
découlent des changements de température et de salinité de la colonne d’eau. Sur la fin de
la période, les champs de masse de I’océan dérivés des mesures de la mission gravimétrique
GRACE fournissent des informations sur I’autre terme du bilan du niveau moyen de la mer :
les effets eustatiques.

Enfin la réponse basse fréquence de I’océan aux forgages atmosphériques est étudiée grace
aux sorties du modele Mog2d déja utilisé pour la correction des mesures altimétriques.
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4.1 VARIABILITE DU NIVEAU DE LA MER STERIQUE

Dans le chapitre[I] partie [I.2.1] I'importance des variations stériques du niveau de la mer a
été illustrée. En moyenne globale, ’effet de la dilatation des océans explique pres de la moitié
de la hausse totale observée sur la période 1961-2003 (Domingues et al., [2008) et environ
un tiers sur des périodes plus courtes et plus récentes (Cazenave et Llovel, 2010, |[Leuliette et
Miller, 2009). De plus la variabilité stérique explique en grande partie les structures spatiales de
la hausse du niveau moyen de la mer observées par I’altimétrie (Lombard ef al., [2006) comme
illustré par les cartes de la figure [[.12]

Dans cette partie, des données de température et de salinité sont utilisées pour estimer la
variabilité stérique du niveau moyen de la mer dans I’Océan Arctique. Les hauteurs stériques
obtenues sont comparées aux SLA mesurées par I’altimétrie dans la région.

4.1.1 DESCRIPTION DES DONNEES ANALYSEES

Plusieurs jeux de données hydrographiques de température et de salinité sont disponibles
pour I’étude des effets stériques sur le niveau moyen de la mer. Dans leur étude sur la variabilité
du niveau moyen de la mer dans les mers Nordiques, Henry ef al.| (2012) utilisent les données
issues de trois bases de données différentes : WODQ9 (Levitus et al., 2009), [Ishi1 et Kimoto
(2009) et EN3 (Ingleby et Huddleston, [2007). Dans le cadre de cette these, ce sont les données
EN3 qui ont été exploitées.

LES GRILLES EN3

Le jeu de données EN3, dans sa version v2a (Ingleby et Huddleston (2007)), http:
//www.metoffice.gov.uk/hadobs/en3/) est constitué de deux séries de données.
D’une part une série de grilles mensuelles tri-dimensionnelles pour la température et la salinité
de I’océan obtenues par I’analyse objective de profils de température et de salinité. Ces profils
sont également distribués d’autre part.

Les profils hydrographiques utilisés pour 1’analyse proviennent de la base de données
WODO0S5 (Levitus et al.l [2005), du GTSPP (Global Temperature-Salinity Profile Program, |Sun
et al.| (2010)) de la NOAA et du programme Argo. Les mesures réalisées dans le cadre du pro-
jet ASBO (Arctic Synoptic Basin-wide Observations, http://www.noc.soton.ac.uk/
ooc/ASBO/index.php) sont utilisées et permettent d’améliorer la couverture des régions
Arctique.

Il faut noter que contrairement aux données de |Levitus ef al.| (2009) ou [Ishii et Kimoto
(2009), les profils mesurés par les sondes de types XBT ne sont pas corrigés des biais identifiés
par Wijttels ef al.| (2008) pour la vitesse de chute des sondes.

Dans le cadre de cette these, la hauteur stérique est déduite de 1’analyse des données grillées.
Les profils sont également utilisés pour étudier la réprésentativité des estimations des variations
stériques du niveau moyen de la mer dans 1’Océan Arctique.

REPRESENTATIVITE

Pour les données de température et de salinité comme pour 1’altimétrie, I’Océan Arctique
est une région peu observée et mal connue. Dans leur étude, Henry et al.| (2012)) représentent
les profils utilisés pour le calcul des grilles EN3, et leur profondeur, pour trois périodes de
dix ans différentes (voir leur figure 7, I'article est inséré en annexe [C| dans ce manuscrit). Le
faible nombre de profils disponibles les conduit a restreindre 1’analyse dans I’espace et dans le
temps en se limitant aux mers Nordiques et a I’ Atlantique Nord apres 1970. Ce diagnostic est
complété ici par les figures [.T|et[d.2] deduites de 1’analyse des profils d’EN3.
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Le nombre de profils de température et de salinité utilisés dans la bande de latitudes 66°N—
82°N pour le calcul des grilles est représenté en fonction du temps sur la figure 4.1} Le nombre
de profils est relativement variable. Un fort cycle annuel notamment est présent dans les don-
nées, avec un bien plus grand nombre de profils collectés en été qu’en hiver. En moyenne sur
la période 1993-2009 chaque grille mensuelle est évaluée a partir de 242 profils de tempéra-
ture et 215 profils de salinité, avec cependant des valeurs de 1’écart-type importantes, de 175 et
156 profils respectivement. Il est intéressant de remarquer qu’a la fois la température et la sali-
nité sont échantillonnées dans des proportions similaires, a 1I’échelle du globe il y a en général
beaucoup moins d’observations pour la température que pour la salinité.

——— 2000
~1500§
5
- 1000 S
[
o
1000 15
1 - 500 2
@ 800
“6 ]
pust - 0
o
S 600 -
o] J
(0] A
5 400 +
IS I
(o) B )
€ 200 Al '
0 -7t - - - T T 1 -
1995 2000 2005 2010

annee

FIG. 4.1 — Evolution temporelle de la profondeur moyenne des profils utilisés pour le calcul des grilles
EN3 dans la bande 66°N-82°N (en haut, en noir) et de leur nombre (en bas) pour les profils de salinité
(en vert) et de température (en rouge)

La profondeur moyenne des profils (figure {1 en haut et en noir) connait elle aussi une
variabilité importante. En moyenne, les profils descendent jusqu’a 690 metres avec un écart-
type de 370 metres. La moyenne utilisée ici mélange des réalités tres différentes entre la mer de
Barents ou la profondeur ne dépasse pas 400 m et les grandes profondeurs, supérieures a 4000
m, du bassin eurasiatique. Certaines années, il y a une corrélation négative entre la profondeur
des profils et leur nombre notamment en 2007-2008, soit pendant I’année polaire internationale
les profils sont moins nombreux mais beaucoup plus profonds.

Les moyennes de la figure {.1] sont calculées a I’échelle du bassin Arctique entier et
masquent une distribution régionale des données hydrographiques trés inégale. Le nombre de
profils par boite de 1° x 1° cumulés sur I’ensemble de la période 1993-2009 est représenté sur
la carte de la figure Les mers Nordiques et la mer de Barents sont bien échantillonnées.
Au contraire il n’y a pratiquement aucune mesure dans I’ Arctique Russe ou dans I’archipel
Arctique Canadien. Il y a des mesures dans la région du gyre de Beaufort, avec cependant un
moins bon échantillonnage que dans les mers Nordiques.

Dans I’Océan Arctique, le nombre de données hydrographiques utilisées lors de I’analyse
objective permettant de générer les grilles de température et de salinité du jeu de données EN3
est faible. Par conséquent les conclusions des comparaisons avec 1’altimétrie ne pourront &tre
que partielles. Comme pour I’altimétrie, I’augmentation du nombre de mesures est indispen-
sable pour pouvoir calculer des variations du niveau moyen de la mer stérique qui reflétent
véritablement I’ensemble de la région.
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FI1G. 4.2 — Carte du nombre de profils hydrographiques utilisés pour le calcul des grilles du jeu de
données EN3 sur la période 1993-2009

CALCUL DE LA HAUTEUR STERIQUE

Les hauteurs stériques sont calculées a partir des grilles mensuelles tri-dimensionnelles de
température et de salinité d’EN3. Le principe de ce calcul est présentée dans la partie[I.3.2]de ce
manuscrit en page[30} Les déviations de densité sont intégrées sur la plus grande colonne d’eau
pour laquelle des données sont disponibles dans les grilles, méme si les valeurs de température
et de salinité issues de I’analyse des profils sont en général constantes aux grandes profondeurs
faute de mesures in-situ.

Le fait de réaliser I’intégration sur des profondeurs différentes induit une forte signature
de la bathymétrie sur les cartes obtenues. La moyenne des hauteurs stériques évaluée sur 1’en-
semble de la période est donc retranchée a chacune des cartes pour se ramener a une anomalie
de hauteur stérique.

A T’issue de ces calculs, le jeu de données EN3 a été transformé en une série de grilles
de I’anomalie de hauteur stérique a une résolution spatiale d’un degré et une résolution tem-
porelle d’un mois. Pour permettre des comparaisons cohérentes avec ces données, les grilles
altimétriques sont ramenées a une résolution identique dans le temps comme dans 1’espace.
Les comparaisons portent donc sur 204 grilles mensuelles de SLA altimétriques et stériques
couvrant la période 1993-2009.

4.1.2 VARIABILITE CLIMATIQUE DU NIVEAU MOYEN DE LA MER STERIQUE
ET COMPARAISON A L’ ALTIMETRIE

Les séries temporelles des SLA altimétriques et stériques brutes estimées par moyennage
des données sur la bande de latitude 66°N—82°N sont représentées sur la figure 4.3] D’emblée
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il apparait que la variabilité de la SLA altimétrique est largement plus grande que celles des
données stériques. L’ écart-type de la SLA stérique est d’1.3 cm seulement contre plus de 4 cm
pour les données altimétriques.
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FIG. 4.3 — Séries temporelles de la SLA altimétrique (en noir) et stérique (en rouge) évaluées sur la zone
66°N-82°N

Dans la suite de cette partie, les signaux climatiques sont séparés de maniere analogue a
celle du chapitre 3] pour la description de la variabilité observée par I’altimétrie.

TENDANCES
EN MOYENNE REGIONALE

Estimée a partir des données mensuelles, la tendance de la SLA altimétrique sur la période
1993-2009 s’éleve a 3.3 mm/an dans I’Océan Arctique. Sur la méme période et la méme région,
les données stériques indiquent une tendance beaucoup plus faible avec seulement 0.6 mm/an,
séparable en 0.8 mm/an d’origine thermostérique et —0.2 mm/an d’origine halostérique.

Du fait de la tres inégale répartition des mesures hydrographiques in-situ, le calcul de la
tendance en moyenne régionale combine des régions qui sont effectivement observées a des
régions qui ne le sont pas. En effet I’analyse objective générant les grilles de température et de
salinité a partir des profils couvre toute la région a tous les pas de temps. Méme en I’absence
de mesure, il n’y a pas de trous comme dans les grilles altimétriques.

Pour diminuer I’'impact des régions non-effectivement observées, une sélection sur le
nombre de profils utilisés par point de grille est effectuée. L’application d’un tel critere réa-
lise une sélection géographique tres séveére, méme si le seuil en nombre de profils adopté est
tres bas. Il conduit a conserver uniquement les mers Nordiques, la mer de Barents et la région
du gyre de Beaufort. En relevant le seuil en nombre de profils utilisé pour la sélection des
points de grilles, il s’avere que la sélection géographique obtenue varie peu. Cela signifie que
dans 1’ Arctique, les régions qui sont échantillonées le sont bien, et I’on dispose alors de nom-
breux profils. Au contraire, d’autres parties de I’océan ne sont pas du tout observées, et I’on ne
dispose alors d’aucune mesure.

L’application du critere de sélection précédemment décrit n’améliore pas I’accord entre les
données altimétriques et stériques pour les tendances qui valent alors respectivement 3.7 et 0.7
mm/an. Ce résultat suggere que les effets stériques ne sont pas responsables de la plus grande
partie de la variabilité a long-terme du niveau moyen de la mer dans I’Océan Arctique.
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DISTRIBUTION SPATIALE

La carte des tendances de la contribution stérique a la hausse du niveau moyen de la mer
dans I’ Arctique estimée a partir des grilles EN3 sur la période 1993-2009 est représentée en
figure[d.4a] La distribution spatiale obtenue est trés différente de celle observée par I’ altimétrie
sur la méme période (voir la figure [3.8). Pour mettre en évidence ces différences, la carte des
différences de tendances (altimétrie moins stérique) est représentée en figure 4.4b|

-15 10 -

(a) tendances stériques (b) différence avec l'altimétrie

FI1G. 4.4 — (a) carte des tendances du niveau moyen de la mer stérique estimée a partir des données EN3
sur la période 1993-2009 et (b) différences des tendances altimétriques et stériques

Certains phénomenes sont observés par les deux types de données. C’est le cas de la zone
de forte hausse au niveau de la point Sud du Groénland, cette zone apparait en blanc sur la carte
des résidus indiquant que 1’amplitude du signal est similaire dans les deux jeux de données.
C’est également le cas dans le Pacifique Nord, au Sud de I’ Alaska et le long de I’arc des iles
Aléoutiennes, la baisse du niveau moyen de la mer observée par 1’altimétrie est également
présente dans les données stériques. Par contre ’amplitude de la baisse est plus importante
dans les données stériques ce qui se traduit sur la carte des différences (#.4b) par un signal
fortement positif dans cette région.

Au centre des mers Nordiques, la carte[d.4a montre la présence d’une zone de forte hausse
des hauteurs stériques. On retrouve dans une certaine mesure cette caractéristique dans les
données altimétriques, d’ailleurs les différences s’annulent a cet endroit.

Dans la mer de Beaufort, les données stériques observent un signal relativement fort associé
a une augmentation du niveau stérique et qu’il semble raisonnable de rapprocher de I’accumula-
tion d’eau douce par convergence. Si I’ altimétrie observe aussi des tendances fortement positive
dans cette région, elles ne sont pas situées exactement au méme endroit. L’ augmentation sté-
rique est limitée dans une mince bande cdtiere et tres proche de I’archipel Arctique Canadien,
tandis que celle observée par I’altimétrie est située plus au large et plus proche du détroit de Bé-
ring. Une situation qui peut certainement &tre en partie expliquée par la couverture des données
de température et de salinité dans cette région (voir la figure 4.2)).

Le signal stérique est tres faible dans I’ Arctique Russe, de la mer de Barents a la mer de
Sibérie Orientale. Si de faibles valeurs de la tendance peuvent s’expliquer par 1’absence de
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mesures in-situ dans une grande partie de cette région, ce n’est pas le cas de la mer de Barents
qui est bien échantillonnée, au moins dans sa partie occidentale.

D’une maniere générale, a part dans certaines régions spécifiques les différences entre ten-
dances du niveau moyen de la mer altimétrique et stérique sont importantes.

En général les études consacrées aux variations stériques du niveau de la mer négligent
les effets halostériques, résultant des variations de salinité, pour se concentrer sur les effets
thermostériques qui résultent uniquement des variations des température. Dans 1’ Arctique, les
études montrant un changement du contenu en eau douce du bassin (e.g. [Rabe et al.| (2011))
suggerent qu’a I’échelle de 1I’Océan Arctique les effets halostériques sur le niveau moyen de la
mer sont probablement importants.

Pour vérifier cette hypothese, les contributions respectives de la température et de la salinité
sont séparées. Les cartes de tendances obtenues pour chaque terme sont représentées en figure

et[4.5b|respectivement.

-15 -10

(a) thermostérique (b) halostérique

FIG. 4.5 — (a) carte des tendances du niveau moyen de la mer thermostérique estimées a partir des
données EN3 sur la période 1993-2009 et (b) identique a (a) pour la composante halostérique

La comparaison entre les deux cartes montre que les deux effets ont des signatures spatiales
en tendances trés différentes. Dans 1’ Atlantique Nord et les mers Nordiques, c’est I’effet ther-
mostérique qui est dominant. Celui-ci est alors fortement positif alors que I’effet halostérique
est faiblement négatif. Dans le Pacifique Nord et dans I’intérieur de I’Océan Arctique, ce sont
les effets halostériques qui dominent. Dans le gyre de Beaufort, la zone de forte tendance est
méme d’origine uniquement halostérique. Le jeu de données mesure donc bien dans cette zone
la diminution de la salinité.

SIGNAL ANNUEL

Les courbes représentée en figure 3] indiquent que la variabilité inter-annuelle représente
une part importante de la variabilité totale, pour le signal stérique comme pour les SLA altimé-
triques.

Le cycle annuel estimé en moyenne régionale pour les données altimétriques et stériques
est représenté en figure 4.6] Les deux composantes du signal stérique sont représentées afin
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d’estimer la part de chacune d’elles dans le signal stérique total. Les moyennes sur I’ensemble
du bassin [4.6a] et seulement sur la zone sélectionnée par un critére en nombre de profils [4.6b|
sont présentées.
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F1G. 4.6 — Cycle annuel de la SLA dans I’Océan Arctique estimé a partir des données altimétriques (en
noir) et pour les composantes stériques (en rouge), thermostériques (en bleu) et halostériques (en vert)
(a) en moyenne sur ’ensemble de la zone et (b) sur la zone échantillonnée par des mesures hydrogra-
phiques.

Comme attendu au vu des courbes de la figure 3] le signal annuel des SLA stériques
est tres différent de celui observé par 1’altimétrie. L’ amplitude du cycle annuel stérique, avec
3.5cm, est largement inférieure a celle des données altimétriques qui est supérieure a 8 cm. Les
formes et donc la phase des cycles annuels sont également trés différents. Si le minimum est
bien atteint en Mars-Auvril pour le stérique comme pour I’altimétrie, les positions des maxima
sont tres différentes. En effet le maximum stérique est atteint en Aofit-Septembre soit a la fin
de I'été. A cette époque de I’année, 1’océan a été réchauffé par 1’énergie solaire incidente et
la fonte des glaces diminue la salinité, deux mécanismes tendant a faire augmenter la SLA
stérique. Au contraire I’altimétrie voit le maximum du signal prés de 3 mois plus tard, en
Décembre. Contrairement a I’altimétrie, le cycle annuel stérique ne passe pas par un maximum
local au mois de Juillet, une caractéristique du cycle annuel de la SLA dans 1’Océan Arctique
déja décrite a partir des données marégraphiques (Proshutinsky et al., [2007) et associée a la
décharge des grands fleuves dans le bassin. Si tel est le cas, cet apport d’eau douce devrait
signer préférentiellement sur le terme de masse.

La séparation du signal stérique total en ses composantes thermostérique et halostérique
permet de mettre en évidence I’importance des variations de salinité par rapport a celle de la
température pour le cycle annuel dans 1’Océan Arctique. Ce sont en effet les variations halos-
tériques qui pilotent le cycle annuel stérique, I’amplitude des variations thermostériques étant
tres faible.

Une comparaison entre les figures [4.6a et .6b| montre peu de différences, I’impact sur le
signal annuel stérique comme altimétrique de limiter les moyennes a des régions effectivement
observées par des données in-situ est faible et n’améliore pas sensiblement 1’accord entre le
cycle annuel altimétrique et stérique. Ce résultat suggere que le cycle annuel n’est pas déterminé
principalement par I’influence des effets stériques sur la SLA mais plutot par des effets de
masse.

DISTRIBUTION REGIONALE

Afin de vérifier si la distribution spatiale du cycle annuel est homogene ou non dans le
bassin, les cartes d’amplitude et de phase sont calculées. Les cartes obtenues sont présentées
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par les figures [4.7] pour I’amplitude et[d.8] pour la phase. Pour chaque figure, le signal stérique
total ainsi que les composantes stériques et halostériques sont représentées.

cm L e m— L e m— )
0.0 25 5.0 7.5 10.0 0.0 2.5 5.0 7.5 10.0 0.0 2.5 5.0 7.5 10.0

(a) stérique (b) thermostérique (c) halostérique

FIG. 4.7 — Cartes de I’amplitude du cycle annuel (a) stérique, (b) thermostérique et (c) halostérique
dans I’Océan Arctique estimées a partir des données EN3

La figure [4.7] montre que la distribution de I’amplitude du signal annuel stérique [4.7a] est
gouvernée par celle du signal halostérique plutdt que par celle du signal thermostérique
[.70] qui est presque partout nul. Il faut cependant garder a I’esprit le faible nombre de mesures,
dans I’ Arctique Russe par exemple les amplitudes calculées sont certainement loin d’étre réa-
listes.

En mer de Norvege, une zone de forte amplitude du signal annuel est observée. Elle cor-
respond bien a une structure observée par les données altimétriques (voir par exemple la figure
[3-23] et la partie[3.3.2)). Pour I’altimétrie, la présence de cette zone de forte variabilité avait été
associée a la bathymétrie de la région, ce qui peut faire penser a une erreur des traitements
(par exemple du modele de marée). Le fait de retrouver une distribution spatiale similaire a
partir des données stériques représente une validation de I’altimétrie. Il est en effet trés impro-
bable qu’une erreur de 1’altimétrie se retrouve dans les données stériques puisque I’origine et
le traitements des deux types de données sont indépendants.

350° o°
degres (R GERIEY

350° 0

degres
0 60 120 180 240 300 360

0 60 120 180 240 300 360 0 60 120 180 240 300 360
(a) stérique (b) thermostérique (c) halostérique

FIG. 4.8 — Cartes de la phase du cycle annuel (a) stérique, (b) thermostérique et (c) halostérique dans
I’Océan Arctique estimées a partir des données EN3

Concernant la phase du cycle annuel, le signal stérique est logiquement dominé par les
effets halostériques plutdt que thermostériques. Il est intéressant de noter que les données sté-
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riques reproduisent le brusque changement de phase du signal annuel de la SLA dans la mer
de Norvege entre la cote et le large. Dans une moindre mesure, le changement de phase entre
les mers Nordiques et la mer de Barents est également reproduit. La encore, le fait de retrouver
une distribution spatiale similaire & celle observée par I’ altimétrie représente une validation des
traitements altimétriques mis en ceuvre au cours de cette theése.

VARIABILITE INTER-ANNUELLE

La derniere échelle temporelle qui a été considérée dans cette these est la variabilité inter-
annuelle. Comme les tendances et les signaux annuels ont été étudiés dans les parties précé-
dentes, la variabilité inter-annuelle est ici isolée en retirant la tendance aux séries temporelles et
en filtrant ensuite les séries pour retirer les signaux dont la période est inférieure a 1’année. Les
séries temporelles ainsi obtenues sont représentées en figure 4.9 pour les données altimétriques,
stériques, thermostériques et halostériques.
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F1G. 4.9 — Séries temporelles de la variabilité inter-annuelle de la SLA altimétrique (en noir), stérique
(en rouge), thermostérique (en bleu) et halostérique (en vert) estimées sur I’ensemble de la région Arc-
tique

Pour les variations inter-annuelles comme pour les autre signaux étudiés, la variabilité de
la SLA stérique est largement inférieure a celle observée par I’altimétrie. Ainsi I’écart-type de
la série temporelle stérique n’est que de 0.4 cm contre plus de 1.5 cm pour I’altimétrie. Les
effets stériques n’expliquent donc qu’une faible part de la variabilité inter-annuelle mesurée
par I’altimétrie dans 1’Océan Arctique en moyenne. Méme en ne considérant que des régions
bien échantillonnées par des mesures hydrographiques, 1’accord entre les courbes n’est pas
sensiblement amélioré.

Sur la premiere moitié de la période, les courbes du niveau moyen de la mer altimétrique et
stérique varient en phase, ce qui n’est plus le cas sur la fin de la période. C’est encore I’effet de
la salinité qui prédomine sur I’effet de la température et ces deux termes varient en opposition
de phases.

RESUME

Les variations climatiques du niveau moyen de la mer résultant des variations de tempé-
rature et de salinité de la colonne d’eau ont été étudiées en utilisant la série de grilles EN3
(Ingleby et Huddleston, [2007) sur la période 1993-2009.
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La cohérence de certaines structures, en particulier pour le signal annuel indique que, 1a ot
des observation in-situ sont disponibles, le signal stérique est similaire a ce qui est observé par
I’altimétrie, validant de ce fait les traitements atimétriques.

Pourtant, en moyenne régionale, la variabilité de la SLA stérique est, pour tous les signaux
considérés, faible par rapport a celle des données altimétriques et n’explique donc qu’une faible
proportion de la variabilité totale du niveau moyen de la mer.

Le faible nombre de profils de température et de salinité disponibles dans I’Océan Arctique
impacte nécessairement la pertinence de I’estimation en moyenne régionale. Pourtant, le fait de
limiter les estimations a des zones raisonnablement bien observées ne permet pas de combler les
différences observées pour I’amplitude de la variabilité. Malgré cette sélection, les incertitudes
restent importantes.

Deux hypotheéses sont alors envisageables : soit les données altimétriques sont impactées
par des erreurs qui amenent a surestimer la variabilité, soit les effets stériques ne représentent
qu’une faible proportion de la variabilité totale du niveau moyen de la mer qui est alors domi-
née, dans I’Océan Arctique, par des effets eustatiques.
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4.2. Etude du bilan régional sur la période 2003-2009

ETUDE DU BILAN REGIONAL SUR LA PERIODE 2003—
2009

Dans la partie précédente, la comparaison entre niveau moyen de la mer altimétrique et
niveau moyen de la mer stérique sur la période 1993-2009 suggere que les effets stériques
n’expliquent qu’une faible partie de la variabilité observée par 1’altimétrie.

Ici, les données gravimétriques de la mission GRACE (Wahr et al.| [2004) sont exploitées
dans I’Océan Arctique pour établir un bilan régional de la hausse du niveau moyen de la mer.

La SLA mesurée par I’altimétrie correspond a la variation totale du niveau de la mer.
D’apres 1’équation [I.T] 1a SLA totale est séparable en deux termes. Le premier de ces termes
correspond aux variations stériques, c’est a dire a la dilatation verticale de la colonne d’eau
sous I’effet des changements de densité. La partie précédente de ce manuscrit est consacrée
a la variabilité de ce terme dans 1’ Arctique. Le second de ces termes correspond aux varia-
tions eustatiques, soit aux changements de la masse de 1’océan sous I’effet des apports d’eau
continentale a I’océan.

Estimer le bilan du niveau moyen de la mer, c’est estimer indépendamment ces trois termes
et comparer ce que mesure I’altimétrie a la somme des composantes stériques et eustatiques. En
moyenne globale et sur la période 1993-2009, |Cazenave et Llovel (2010) estiment que sur la
tendance de 3.3 mm/an mesurée par I’altimétrie, les effets stériques en expliquent 1.1 mm/an et
les apports de masse 1.8 mm/an. A I’échelle de I’Océan Arctique, il serait intéressant d’établir
un tel bilan. Cela est-il possible compte-tenu des limitations sur I’observabilité ?

DESCRIPTION DES DONNEES UTILISEES
DONNEES GRAVIMETRIQUES GRACE

Le principe de la mission de gravimétriec GRACE a été présenté dans la partie La
mission GRACE mesure les variations temporelles du champ de gravité terrestre avec une ré-
solution temporelle proche d’un mois et une résolution spatiale de 400 km environ. Sur océan,
les variations du champ de gravité fournissent une estimation des changements de la masse de
I’océan. Les mesures de la mission sont traitées par différents groupes, qui calculent des grilles
de I’anomalie de la masse de I’océan exprimées en mm d’équivalent hauteur d’eau. Dans cette
these, ce sont les données du CSR (Center for Space Research) qui ont été utilisées (Cham-
bers|, [2006)). Les données sont fournies sous formes de grilles cartésiennes mensuelles a une
résolution spatiale d’un degré a partir du mois d’ Aotit 2002.

Dans le processus de traitement des données, les mesures sont traitées pour limiter I’appa-
rition de bandes (destriping en anglais) et pour limiter le phénomene de « coulure » (ou leakage
en anglais) qui apparait dans les régions océaniques proches de zone continentales ol les varia-
tions de masse sont beaucoup plus grandes et « déteignent » sur I’océan du fait de la faible ré-
solution spatiale de la mission. La derniére version disponible au moment ou ces études ont été
menées (Release 04) a été téléchargée depuis http://grace. jpl.nasa.gov/data/
GRACEMONTHLYMASSGRIDSOCEAN/. Depuis, une nouvelle version des produits GRACE
est disponible (Release 05) mais elle n’est pas évaluée ici.

DONNEES ALTIMETRIQUES ET STERIQUES

Les données altimétriques utilisées sont celles qui ont été générées pendant cette these.
Par souci de cohérence avec les grilles de masse de I’océan issues de la mission GRACE et
avec les grilles stériques, des grilles mensuelles sont déduites des grilles hebdomadaires et leur
résolution spatiale est réduite a 1° en longitude et en latitude.
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Comme dans la partie précédente, la variabilité du niveau moyen de la mer stérique est
évaluée a partir des grilles de température et de salinité du jeu de données EN3 (Ingleby et
Huddleston, [2007)).

La période étudiée ici se limite a 7 années de Janvier 2003 a Décembre 2009. Ce choix est
dicté par la fin de la série altimétrique en Décembre 2009 et par la volonté de considérer un
nombre entier d’années.

CALCUL DU BILAN REGIONAL

Sur la période allant de Janvier 2003 & Décembre 2009, les données disponibles permettent
d’évaluer de maniere indépendante les différents termes de 1’équation, la SLA totale est extraite
des grilles altimétriques retraitées, le terme de masse est déduit des mesures de la mission
GRACE et les effets stériques sont estimés a partir de grilles de température et de salinité du
jeu de données EN3.
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FIG. 4.10 — Séries temporelles dans I’Océan Arctique et sur la période 2003-2009 de la SLA altimétrique
(en noir), des effets stériques (en pointillés bleus) de la masse de I’océan (en pointillés verts) et de la
somme des effets stériques et de masse (en rouge)

Les séries temporelles de la SLA évaluée pour chaque terme de I’équation [I.1] sont repré-
sentées sur la figure[d.10] Par rapport a la comparaison aux effets stériques uniquement réalisée
dans la partie précédente, la figure 4.10| montre des niveaux de variabilité comparables pour
I’altimétrie et pour la somme des effets stériques et de la masse. Sur la période 2003-2009,
I’écart-type de la série obtenue en additionnant I’effet de masse et 1’effet stérique s’éleve a 2.4
cm, soit une valeur proche de celle de la SLA altimétrique dont I’écart-type vaut 3 cm. La cor-
rélation entre les deux séries est importante (r = 0.75) et I’écart-type des différences s’éleve a
2 cm.

A premiére vue, I’accord entre la SLA mesurée par I’altimétrie et celle estimée de maniere
indépendante a partir des données stériques et de masse semble donc bonne. Dans la suite les
différentes échelles temporelles de la variabilité sont analysés séparement.

TENDANCES

La figure 4.10|montre que les tendances de la SLA altimétrique et de la somme des termes
de masse et stérique sont proches. En effet sur cette courte période, la tendance du niveau
moyen de la mer régional est de —4.4 + 1.6 mm/an pour I’altimétrie et de —4.8 + 1.2 mm/an
pour la somme du stérique et de 1a masse. Les incertitudes mentionnées correspondent a I’erreur
formelle d’ajustement de la régression linéaire. Cette valeur ne tient pas compte d’éventuelles
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erreurs systématiques sur les différentes données. Sur cette courte période, les valeurs de 1’in-
certitude sont grandes, elles sont, au moins, de 1’ordre de grandeur de celle sur la tendance
du niveau moyen de la mer dans I’Océan Arctique évaluée sur toute la période 1993-2009 a
1.3 mm/an en tenant compte des erreurs systématiques de la méthode. Etant donné le niveau
d’incertitude, les deux tendances sont similaires, ce qui semble signifier que la tendance mesu-
rée par I’altimétrie est effectivement bien expliquée par la somme des effets stériques et de la
variation de masse de 1’océan a I’échelle de la région Arctique.

En considérant individuellement le terme de masse et le terme stérique, il apparait que
c’est le terme de masse qui domine fortement. Sa tendance s’éleve a —4.2 + 0.8 mm/an tandis
que celle de la composante stérique est quasiment nulle 8 —0.6 = 0.7 mm/an. Ce résultat est
conforme a celui de la partie précédente selon lequel les effets stériques n’expliquent qu’une
faible part de la tendance sur la période 1993-2009, méme en considérant uniquement la région
dans laquelle des mesures de température et de salinité sont disponibles.

Les séries représentées sur la figure[d.10]sont évaluées sur la plus grande zone possible entre
66°N et 82°N pour chaque source de données. Les données de masse et stériques observent
I’ensemble de la zone a tous les pas de temps, mais ce n’est pas le cas de I’altimétrie pour
laquelle la zone effetivement mesurée a un instant donné dépend de 1’extension de la glace de
mer. Si le méme biais spatial est appliqué a toutes les données, c’est-a-dire si la zone dont les
mesures sont utilisées dans le calcul de la moyenne pour les données stériques et de masse est
strictement limitée a celle qui est observée par I’altimétrie au méme moment, alors 1’évolution
temporelle est modifiée et les courbes correspondantes sont représentées sur la figure .11}
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FI1G. 4.11 — Séries temporelles de la SLA altimétrique (en noir), des effets stériques (en pointillés bleus),
de la masse de ’océan (en pointillés verts) et de la somme des effets stériques et de masse (en rouge).
Les séries sont évaluées sur la zone commune a toutes les mesures.

Sur la figure f{.T1] les séries montrent un moins bon accord en terme de tendances. La
corrélation entre la SLA altimétrique et la somme des effets stériques et de masse est toujours
importante (r = 0.7) et I’écart-type des différences est de 2.5 cm. Concernant les tendances,
celle de la SLA altimétrique est logiquement inchangée, par contre la combinaison de la hauteur
stérique de la composante de masse connait une baisse plus importante du niveau de la mer
dont la tendance vaut —8.8 &+ 1.5 mm/an. Cette plus forte baisse résulte d’une diminution des
tendances pour la masse (—6.7 £ 1 mm/an) comme pour le niveau stérique (—2.1 & 1 mm/an).

Le bon accord entre la tendance altimétrique régionale et celle de la somme des compo-
santes stériques et de masse obtenu en calculant les moyennes sur la plus grande région obser-
vée pour chaque type de données semble donc résulter du hasard plus que d’un véritable accord
entre les trois systeémes de mesure. En effet, en limitant les moyennes a la région effectivement
observée par I’altimétrie, les tendances obtenues sont largement différentes.

Toutefois les incertitudes sont grandes sur la courte période étudiée ici. L’application de la
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méthode inverse décrite au paragraphe [3.2.2] 4 la série temporelle altimétrique en conservant
les mé&mes sources d’incertitudes systématiques conduit a estimer ’incertitude sur la tendance
a 3.6 mm/an. Cette valeur est proche de la différence de tendance obtenue. Un tel calcul n’est
malheureusement pas possible pour les composantes stériques et de masse, n’ayant que peu
d’informations sur les procédures conduisant a la génération des produits utilisés.

CYCLE ANNUEL

Malgré les différences de tendances mises en évidence dans le paragraphe précédent, la
série temporelle de la SLA déduite de la somme des données stériques et de masse est bien
corrélée a celle obtenue a partir des données altimétriques, quelle que soit la région considérée.
Le signal annuel représente une part importante de la variabilité totale observée et le différents
jeu de données semblent étre en bon accord. Dans ce paragraphe, le cycle annuel est isolé et les
différents termes du bilan sont comparés.

Dans la partie[.T] la comparaison des données altimétriques et stériques a mis en évidence
que le signal stérique n’est pas, a lui seul, suffisant pour expliquer le cycle annuel observé
par Daltimétrie, tant pour 1’amplitude que pour la forme de ce signal. Comment la situation
évolue-t-elle si la composante de masse de 1’océan est prise en compte pour 1’évaluation du
cycle annuel ?
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FI1G. 4.12 — Cycle annuel de la SLA altimétrique (en noir), de [’effet stérique (en bleu), de la masse de
l’océan (en vert) et de la somme des termes de masse et stérique (en rouge). Le cycle annuel est évaluée
dans I’Océan Arctique sur (a) la plus grande région disponible pour chaque terme et (b) uniquement
sur la région observée par I’altimétrie

La figure[4.12]représente le cycle annuel estimé sur la période 20032009 pour la SLA alti-
métrique et pour ses composantes. Le signal stérique représente une faible part de I’amplitude
du signal altimétrique, confirmant ainsi les résultats de la partie .} La composante de masse,
prise de maniere indépendante montre elle aussi une amplitude faible de 1’ordre de 2 cm seule-
ment associée a une variabilité intra-annuelle complexe. Par contre, en additionnant les effets
stériques et les effets de masse, le cycle annuel obtenu présente un bien meilleur accord avec
I’altimétrie.

Le cycle annuel ainsi obtenu présente une amplitude légérement supérieure a 4 cm, toujours
inférieure a celle des données altimétriques qui s’éleve a pres de 7 cm. Mais le cycle annuel
obtenu en sommant le terme de masse et le terme stérique montre une variabilité intra-annuelle
qui correspond mieux au signal altimétrique. Le minimum est atteint en Mars-Avril pour les
deux courbes. Concernant le maximum, il est atteint en Octobre pour la somme et seulement en
Janvier pour I’altimétrie, le mois de Janvier correspond également au maximum pour la masse
de I’océan. Comme I’altimétrie, la somme du terme stérique et de 1’effet de masse passe bien
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par un maximum local en Juin-Juillet. C’est la masse de I’océan, qui connait un pic en Juin qui
en est responsable.

En limitant les moyennes a chaque pas de temps a la région effectivement observée par
Ialtimétrie, les signaux annuels sont modifiés et représentés sur la figure [d.12b] Les amplitudes
obtenues sont respectivement de 7 cm pour ’altimétrie et de 6.2 cm pour la somme du terme
de masse et du terme stérique, soit une réduction de 70% de la différence des amplitudes par
rapport aux signaux estimés sur la plus grande région disponible. Les amplitudes du cycle
annuel stérique et de la masse sont modifiées par cette sélection régionale. Celle du cycle annuel
stérique passe de 3 cm a pres de 4.5 cm, tandis que celle du signal de masse passe de 2 cm a
pres de 4 cm.

Le minimum de la SLA est atteint au mois d’ Avril pour I’altimétrie, le stérique et la somme
du stérique et de la masse. Par contre le décalage de la position du maximum subsiste, il est
toujours atteint en Octobre pour la somme de la masse et du stérique, soit un décalage de trois
mois par rapport a I’altimétrie. Concernant la variabilité intra-annuelle, la série représentant
la somme de la masse et du stérique ne passe plus par un maximum local en Juin/Juillet. La
composante de masse voit toujours un pic en Juin suivi d’une baisse mais 1’augmentation de la
contribution stérique masque cet effet dans la somme. Cenpendant la courbe montre toujours
une inflexion a cette période de I’année.

VARIABILITE INTER-ANNUELLE

Les tendances sur I’ensemble de la période, ainsi que les signaux annuels ont été étudiés
dans les deux paragraphes précédents. Dans cette partie, c’est la variabilité inter-annuelle qui
est isolée. La figure 4.13| présente les séries temporelles obtenues a partir de celle de la figure
|.T1] apres avoir enlevé la tendance a chaque série et retiré les signaux dont la période est
inférieure a une année. Ce traitement permet de ne conserver que la varibilité inter-annuelle.
Les séries représentées sont calculées par moyennage des données sur la région observée par
I’altimétrie a chaque pas de temps.
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FI1G. 4.13 — Séries temporelles de la SLA altimétrique (en noir), de la composante stérique (en bleu), de
la composante de masse (en vert) et de la somme de ces deux derniéres (en rouge). La tendance et les
signaux dont la période est inférieure a un an ont été retirés.

La figure montre qu’il y a un bon accord entre la variabilité inter-annuelle observée par
I’altimétrie et celle déduite des données GRACE de masse de 1’océan et de la hauteur stérique.
L’amplitude de la variabilité altimétrique est plus importante avec un écart-type des données de
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0.7 cm contre 0.5 pour la somme du stérique et de la masse. La corrélation entre les deux séries
est bonne (r = 0.76) mais 1’écart-type des différences reste élevé avec 0.5 cm.

Sur la premiere partie de la période, 2003-2005, la SLA altimétrique présente une grande
oscillation, depuis des valeurs positives début 2003, elle descend continument jusqu’a la fin de
I’année 2005. Sur cette premiere partir de la période étudiée, la somme des composantes sté-
rique et de masse connait une variabilité comparable, principalement sous I’effet des variations
de masse, mais légerement décalée dans le temps. Sur le reste de la période, les variabilités
observées sont similaires et en phase.

ETUDE DE LA DISTRIBUTION SPATIALE

Jusqu’a maintenant, le bilan régional du niveau moyen de la mer dans I’ Arctique n’a été
évoqué qu’a partir des moyennes régionales des différents termes de I’équation. Comment les
différences observées se répartissent-elles dans la région ? Pour répondre a ces questions, ce
sont les cartes plutot que les séries temporelles qui sont étudiées dans cette partie.

TENDANCES

La carte des tendances de la SLA dans I’Océan Arctique, estimée a partir des grilles al-
timétriques retraitées est représentée sur la figure .14a elle est trés largement différente de
celle estimée sur la plus longue période 19932009 (voir la figure [3.8), I'intégralité du bassin
Arctique connait une baisse de la SLA, a I’exception de la région du gyre de Beaufort et d’une
petite zone en mer de Sibérie Orientale.

La carte des tendances de la somme de la hauteur stérique et de la masse de 1’océan, esti-
mée sur la méme période et sur les mémes points de grilles est représentée sur la figure [4.14b]
Celle-ci présente quelques structures qui sont similaires a celles présentes sur la carte altimé-
trique. C’est par exemple le cas du gyre de Beaufort, mais aussi d’un dipdle Est—Ouest dans
le Pacifique Nord. Par contre la carte de la figure [4.14b] est marquée par un fort signal négatif
autour du Groénland, qui n’est pas du tout présente sur la carte des tendances altimétriques.
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FIG. 4.14 — Cartes des tendances de la SLA sur la période 2003-2009 estimées a partir (a) des données
altimétriques, (b) de la somme des effets stériques et de masse, et (c) des différences entre les deux

Le carte des tendances des différences est présentée sur la figure [d.14¢| Les tendances dont
les valeurs sont comprises entre —3.5 et 3.5 mm/an, soit la valeur de I’incertitude systématique
sur les tendances altimétriques évaluée sur la période 2003-2009, sont représentées en blanc.
En dépit des quelques similitudes remarquées entre les cartes et [4.14b] la carte de la
figure montre que presque partout, les tendances des différences sont trés importantes.



4.2. Etude du bilan régional sur la période 2003-2009

Méme dans la région du gyre de Beaufort, qui apparait comme cohérente entre I’altimétrie et
la somme du stérique et de la masse, des amplitudes et positions pas exactement identiques se
traduisent par un signal important sur la carte des différences.

Le fort signal observé dans les données autour du Groénland se retrouve logiquement sur
la carte des différences. Ce signal provient des données gravimétriques GRACE uniquement
et plusieurs hypotheses peuvent €tre avancées pour expliquer ce phénomene. D’une part il est
possible que ce soit le résultat de la pollution des mesures océaniques réalisées par le satellite
par I’importante perte de masse de la calotte glaciaire du Groénland, en dépit de la procédure
appliquée pour limiter cet effet lors du traitement des données. D’autre part, des effets d’une
telle perte de masse sont effectivement attendus sur la niveau de la mer sous 1’effet de modifica-
tions gravitationnelles (Tamisiea et Mitrovica, 2011, |Bamber et Riva, 2010)) : la perte de masse
du Groénland induit une diminution de I’attraction que cette masse opeére sur I’océan alentour,
il en résulte un retrait de la mer et une diminution relative du niveau de la mer en champ proche.
En I’absence de série marégraphique disponible dans la région et sur toute la période, il est dif-
ficile de valider une de ces hypotheses plutdt qu’une autre. Le fait d’exclure cette zone autour
du Groénland des analyses régionales ne permet pas d’améliorer 1’adéquation de la tendance
de la somme de la masse et des effets stériques avec celle mesurée par 1’altimétrie.

SIGNAL ANNUEL

En moyenne régionale, le cycle annuel observé par I’altimétrie dans 1’Océan Arctique est
bien reproduit par la somme de la hauteur stérique et de la masse de 1’océan. Le méme accord
est-il atteint concernant la distribution spatiale des caractéristiques de ce cycle annuel ?

(a) altimétrie (b) stérique+masse

F1G. 4.15 — Cartes de I’amplitude du signal annuel estimée par un ajustement aux moindres carrés
appliqués aux grilles mensuelles altimétriques (a) et de la somme de la hauteur stérique et de la masse
sur la région observée par I’altimétrie a chaque pas de temps (b)

Les cartes de 1’amplitude du signal annuel sont représentées sur la figure [#.15| pour I’alti-
métrie d. 153 et pour la somme des hauteurs stériques et de la masse[d.15b] ramenées a la méme
couverture spatiale et temporelle que les données altimétriques. Du fait de cet échantillonnage
spatial partiel dans I’intérieur du bassin, des amplitudes tres importantes et irréalistes sont ob-
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servées dans une large portion de I’ Arctique sur les deux cartes. D’une maniere générale, les
cartes altimétriques montrent des structures spatiales mieux définies, conséquence d’une réso-
lution spatiale des données meilleure que celle de GRACE (= 400km) ou du stérique.

Dans le reste du bassin I’amplitude du signal annnuel est en général plus faible pour la
somme de la composante de masse et de la hauteur stérique que pour les données altimétriques.
Dans les deux cas la mer de Barents est une région ou I’amplitude est faible. En mer de Nor-
vege, les amplitudes altimétriques sont sensiblement plus importantes (= 8 — 10cm), ce qui est
également observé sur la carte 4.15b] Par contre les mémes amplitudes sont mesurées en mer
du Groénland sur la carte [#.T5a) mais par sur la carte [d.15b]

00t

75¢

degrees degrees
0 60 120 180 240 300 360 0 60 120 180 240 300 360

(a) altimétrie (b) stérique+masse

FIG. 4.16 — Cartes de la phase du signal annuel estimée par un ajustement aux moindres carrés appli-
qués aux grilles mensuelles altimétriques (a) et de la somme de la hauteur stérique et de la masse sur la
région observée par ’altimétrie a chaque pas de temps (b)

Pour la phase du signal annuel, les cartes correspondantes sont présentées sur la figure [4.16]
pour les données altimétriques [4.16a] et pour la somme de la hauteur stérique et de la masse de
I’océan

La brusque modification de la phase du signal annuel entre la mer de Norvege et le mer de
Barents observée par I’altimétrie est également présente sur la carte 4.16b] C’est également le
cas d’un changement de phase similaire entre le large et la cote en mer de Norvege.

La région du détroit de Béring montre aussi des comportements cohérents entre les deux
évaluations indépendantes de la SLA. Dans le Pacifique Nord, la phase est proche de 240°, elle
se décale progressivement pour atteindre 60° au niveau du détroit.

RESUME

Les résultats de 1’étude du bilan de la hausse du niveau moyen de la mer régional dans
I’Océan Arctique sont mitigés. La prise en compte des variations de la masse de 1’océan en
plus des effets stériques aboutit a une variabilité régionale qui est en meilleur accord avec
I’altimétrie en termes d’amplitude que le stérique seul.

En terme de tendances a long-terme, une premiere évaluation utilisant pour chaque type de
données la plus grande zone observée a chaque pas de temps fournit un trés bon accord. Mais la
limitation spatiale du moyennage a la région effectivement observée par 1’altimétrie conduit a
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reconsidérer cette constatation initiale puisque la différence entre les tendances augmente alors.
En réalité, la période disponible, associée aux erreurs potentielles importantes qui pesent sur
les données dans cette région, tant sur I’altimétrie que sur la gravimétrie (impact des variations
de masse continentales) et les données stériques (faible échantillonnage de 1’ Arctique Russe),
est trop courte pour pouvoir estimer les tendances avec un niveau d’incertitude suffisamment
faible.

En revanche, le signal annuel altimétrique est correctement expliqué. C’est le cas en
moyenne régionale, ou la réduction a la zone observée par I’altimétrie améliore 1’accord, et
dans une certaine mesure pour la distribution spatiale. Des caractéristiques spatiales du signal
annuel sont en effet bien reproduites. L’accord est également bon en ce qui concerne la varia-
bilité inter-annuelle. A cette échelle, I’apport du terme de masse est important puisque 1’effet
stérique seul n’explique qu’une faible part de la variabilité inter-annuelle (voir la partie [4.T).
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DE LA VARIABILITE ATMOSPHERIQUE INTER-ANNUELLE
DOMINANTE DANS L’ARCTIQUE RUSSE ?

Dans le chapitre [3] partie [3.1] de forts niveaux de variance de la SLA sont identifiées dans
les régions cotieres de 1’ Arctique Russe et dans la mer de Sibérie Orientale en particulier. Cette
caractéristique a nouveau observée dans la partie [3.4] dédiée a la description de la variabilité
inter-annuelle.

En mer de Sibérie Orientale, la transition entre la zone cotiére ou la variance de la SLA est
forte et le large, ou celle-ci est plus faible, a lieu au niveau de talus continental. La corrélation
avec 1’évolution du relief sous-marin peut faire penser a une erreur, du modele de marée par
exemple qui ne parviendrait pas a modéliser correctement I’interaction des ondes de marée
avec la bathymétrie. Cependant 1’analyse de la variabilité inter-annuelle suggere que des effets
atmosphériques pourraient expliquer une partie de cette variabilité.

Ce signal observé par 1’altimétrie est-il une erreur ou bien la signature d’une véritable
variabilité physique de I’Océan Arctique cotier, différente de I’océan hauturier ?

VARIABILITE ALTIMETRIQUE

Le premier mode du bassin entier est analysé (figure [3.28al), expliquant 22% de la variance
totale du signal, il présente une variabilité concentrée le long des cotes de I’ Arctique Russe et
Européen. De plus la composante principale associée a ce premier mode de variabilité est cor-
rélée (r = 0.55) a I'indice de I’Oscillation Arctique (AOI, [Thompson et Wallace| (1998))). Une
telle corrélation suggere que les forgages atmosphériques seraient responsables d’une partie,
importante, de la variabilité inter-annuelle de la SLA altimétrique dans I’Océan Arctique.

En effet I’ AOI est calculé en projetant les champs de hauteur géopotentielle a 1000 hPa sur
le mode principal de I’Oscillation Arctique. Ce dernier correspondant au premier mode issu
de la décomposition en EOF des champs mensuels de la hauteur géopotentielle & 1000 hPa
sur la période 1979-2000. Il s’agit donc d’un indicateur purement atmosphérique qui mesure
I’intensité du vortex polaire.

Dans la partie la tendance régionale moyenne avait été retirée aux grilles mensuelles
avant 1’analyse en EOF pour isoler la variabilité inter-annuelle de I’effet de la tendance. Si
I’ensemble du signal a basse fréquence est conservé, c’est a dire si la tendance n’est pas retirée
avant I’analyse, alors le premier mode obtenu est présenté en figure

Ce premier mode explique presque 30% de la variance totale du signal. La distribution spa-
tiale des zones de forte et de faible variabilité est similaire a celle du premier mode évaluée sans
la tendance moyenne (figure[3.28a) : la variabilité est concentrée le long des cotes de I’ Arctique
Russe et plus particulierement en mer de Sibérie Orientale. La composante principale associée
est encore plus fortement corrélé a I’ AOI (r = 0.78), ce qui renforce la présomption que cette
variabilité inter-annuelle est d’origine atmosphérique.

Une variabilité du niveau moyen de la mer dans I’Océan Arctique en réponse a des forcages
atmosphériques est attendue. Par exemple elle est prévue par le modele développé par |Proshu-
tinsky et Johnson| (1997) et remarquée dans les séries temporelles marégraphiques analysées
par (Pavlov, [2001)) ou (Proshutinsky et al., 2001). Mais les données utilisées dans ces études
n’étaient pas corrigées des effets des forcages atmosphériques (barometre inverse notamment)
sur le niveau de la mer, au contraire de I’altimétrie utilisée ici.
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F1G. 4.17 — Distribution spatiale du premier mode de variabilité de la décomposition en EOF des
champs de la SLA altimétrique en Septembre, la composante principale associée est représentée par
la courbe noire, I’AOI en Septembre est également réprésenté en rouge

EFFETS ATMOSPHERIQUES DANS L’ ALTIMETRIE

Dans le traitement des données altimétriques, certains effets du forcage atmosphérique sur
les SLA sont corrigés. Il s’agit du barometre inverse et de la correction d’atmosphere dyna-
mique. Ces contributions a la SLA sont corrigées pour permettre 1’étude de la dynamique océa-
nique.

BAROMETRE INVERSE

La correction du barometre inverse permet de tenir compte de 1’effet statique de la pression
atmosphérique sur la SSH mesurée par I’altimetre (Wunsch et Stammer, [1997). Cette réponse
de I’océan est locale : sous I’effet d’une forte pression atmosphérique, la colonne d’eau qui
subit cette pression est comprimée et sa hauteur diminue. L’effet inverse est obtenu dans le cas
d’une dépression atmosphérique.

L’impact de la pression atmosphérique sur la SSH est estimé par la formule [4.T]

Ahrp = —9.948 x (P — 1013.3) 4.1)

olt Ahjp est la variation de hauteur due au barometre inverse exprimée en mm et P la pression
au niveau de la mer exprimée en hPa.

Cet effet de la pression est retiré aux données altimétriques, et ne devrait donc pas étre
observé dans les mesures de la SLA. Pour estimer cet effet dans I’Océan Arctique et le comparer
a la variabilité inter-annuelle observée par I’altimétrie, les champs de pression au niveau de la
mer issus de la réanalyse NCEP/NCAR sont décomposées en EOFs. Afin d’assurer la cohérence
avec les données altimétriques, ce sont les champs mensuels en Septembre sur la période 1993—
2009 qui sont analysés.

Le premier mode obtenu est représenté sur la figure d.18] Ce mode représente presque 40%
de la variance totale du signal, et c’est le seul des dix premiers modes calculées a avoir une cor-
rélation significative avec I’ AOI. Par construction, une bonne corrélation entre la composante
principale et I’ AOI, celle-ci est effectivement observée (r = 0.8).

Ce premier mode, s’il ne correspond pas exactement a la correction du barometre inverse,
y est directement reli¢ par 1’équation [4.1] Si la composante principale du premier mode de
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FIG. 4.18 — Distribution spatiale du premier mode de variabilité de la décomposition en EOF des
champs de pression au niveau de la mer NCEP/NCAR en Septembre, la composante principale asso-
ciée est représentée par la courbe noire, I’AOI en Septembre est également réprésenté en rouge (X — 1)

pression varie bien comme la composante principale du premier mode de la SLA (r = 0.78),
la distribution spatiale est tres différente entre les deux données. Pour la pression, le centre
d’action principal est situé sur la mer de Barents alors qu’il est en mer de Sibérie Orientale
pour la SLA.

Cette différence permet de vérifier que ce n’est pas le barometre inverse qui explique la
variabilité des champs de la SLA altimétrique. Un résultat attendu puisque son effet est corrigé
dans les mesures altimétriques.

CORRECTION D’ ATMOSPHERE DYNAMIQUE

Mais la réponse de la SLA aux forcages atmopshériques ne se résume pas au seul effet
statique du barometre inverse : le vent et les effets de la pression induisent également une
réponse dynamique de 1’océan, qui peut étre dominante dans certaines régions et a certaines
échelles temporelles en particulier aux hautes fréquences (e.g. [Carrere, (2003)). De plus ces
hautes fréquences sont, comme la marée, aliasées a des périodes beaucoup plus longues par
I’échantillonnage temporel réalisé par les missions altimétriques.

Dans les traitements altimétriques globaux et les retraitements régionaux mis en ceuvre au
cours de cette these, ¢’est le modele MOG2D (Carrere et Lyard, 2003) qui est utilisé pour calcu-
ler et corriger la SLA de la haute fréquence de la réponse de I’océan a la pression atmosphérique
et au vent. Les sorties du modeles sont filtrées pour ne conserver que les signaux dont la pé-
riode est inférieure a 20 jours et sont ensuites utilisées pour la correction de I’altimétrie. Cette
limite en période découle du choix des orbites des missions de référence (TOPEX/Poséidon,
Jason-1 et Jason-2) dont le cycle de 10 jours ne permet pas de résoudre les signaux inférieurs a
20 jours. Dans I’ Arctique, les données proviennent principalement des missions ERS-1, ERS-
2 et Envisat dont le cycle de 35 jours ne permet pas de résoudre les signaux dont la période
est inférieure a 70 jours. Une situation qui est encore modifiée pour les données de la mission
GeoSat Follow-On. Dans un souci de cohérence entre les différentes missions les données sont
corrigées de la seule haute fréquence (périodes inférieures a 20 jours) du modele MOG2D.

Ici c’est I’effet inter-annuel, et donc & basse fréquence, de la variabilité de la SLA liée aux
forcages atmosphériques qu’il faut étudier. Les sorties du modele MOG2D (le pas de temps du
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FI1G. 4.19 — Distribution spatiale du premier mode de variabilité de la décomposition en EOF des
champs de la basse fréquence de la réponse de I’'océan au vent en Septembre, la composante prin-
cipale associée est représentée par la courbe noire, I’AOI en Septembre est également réprésenté en
rouge

modele est de six heures) sont filtrées pour conserver uniquement les signaux dont la période
est supérieure a 20 jours, c’est-a-dire la partie de la réponse de I’océan au vent qui n’est pas
corrigée dans les données altimétriques. A partir de ces grilles basse-fréquence, les moyennes
mensuelles sont construites et les champs en Septembre sont analysés en EOF pour assurer la
cohérence de I’analyse avec celle de I’altimétrie.

Le premier mode de la variabilité des moyennes en Septembre de la basse fréquence de la
réponse de 1’océan au forgage par le vent modélisé par MOG2D dans I’Océan Arctique, ainsi
que la composante principale associée sont représentés sur la figure f.19] Ce premier mode
explique 44% de la variance totale du signal. La corrélation avec I’AOI est bonne (r = 0.77).

La figure[d.19|montre que la distribution spatiale de ce mode est similaire a celle du premier
mode altimétrique. En effet les mémes centres d’actions sont retrouvés : la mer de Sibérie
Orientale et dans les zones cotieres des mers de Barents et de Kara.

VARIABILITE FORCEE PAR LE VENT

Les investigations menées dans cette partie permettent de proposer un mécanisme pour ex-
pliquer, au moins en partie, la variabilité inter-annuelle détectée dans les champs de la SLA
altimétrique en Septembre. La composante principale associée au premier mode de la variabi-
lité¢ de I’altimérie présente une corrélation importante avec 1’AOI, un indice purement atmo-
sphérique, qui suggere que la variabilité observée est reliée aux forcages atmosphériques. Dans
I’altimétrie, certains effets de 1’atmosphere sur la SLA sont corrigés par le barometre inverse et
la correction d’atmosphere dynamique. La variabilité observée dans I’altimétrie pourrait donc
provenir d’une erreur dans 1’une ou I’autre de ces corrections.

Concernant I’effet du barometre inverse, la distribution spatiale obtenue par 1’analyse en
EOF montre une variabilité de grande échelle qui ne correspond pas a celle observée par 1’ alti-
métrie et conduit donc a exclure cet effet comme source possible de la variabilité observée.

A Iinverse, 1’étude de la partie basse fréquence de la réponse de 1’océan au vent modélisée
par le modele Mog2d montre une variabilité proche de la variabilité altimétrique. Les distri-
butions spatiales respectives sont représentées sur les figures et d.19] et les composantes
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FIG. 4.20 — Composantes principales associées au premier mode de variabilité inter-annuelle des
champs moyens en Septembre de la SLA altimétrique (en noir), de la basse fréquence de la réponse
de l’océan au vent (en bleu), I’index de I’ Oscillation Arctique est représenté en rouge

principales associées a ces modes sont comparées entre elles sur la figure [4.20] Entre les deux
composantes principales, la corrélation atteint une valeur supérieure a 0.8.

C’est la partie basse fréquence de la réponse de I’océan au vent qui a été analysée, celle-ci
n’est pas corrigée dans les mesures altimétriques puisqu’elle représente une variabilité physique
véritable que 1’altimétrie est capable de résoudre. L’ obtention de variabilités inter-annuelles si-
milaires, en distribution spatiale comme en évolution temporelle, indique que ce qu’observe
I’altimétrie n’est pas une erreur mais plutot la réponse dynamique a basse-fréquence de 1’océan
aux forcages par le vent et la pression. Une réponse dont le modele Mog2d parvient bien a
rendre compte. Proshutinsky et Johnson| (1997 proposent un mécanisme général pour la ré-
ponse de 1’océan au vent dans I’Océan Arctique (voir la figure [I.35)), I’interaction avec la ba-
thymétrie pouvant expliquer les spécificités spatiales observées.

Il faut cependant noter que la variabilité du modele MOG2D ne permet pas d’expliquer la
totalité du signal observé par 1’altimétrie. En effet, en un point de grille et un pas de temps
donné, la contribution du mode considéré a la SLA totale est obtenue en multipliant la valeur
du mode a la méme position par la valeur de la composante principale associée au pas de temps
correspondant. Etant données les échelles des figures eti4.19] le modele montre donc une
variabilité inférieure a celle de 1’altimétrie.

Plusieurs explications peuvent étre formulées pour expliquer cette différence d’amplitude.
Il est possible que des erreurs subsistent dans les données altimétriques et conduisent a ces
niveaux de variabilité importants. Le modele peut également étre questionné : la bathymétrie
est mal connue dans ces régions, la présence de glace de mer peut compliquer la modélisation.
En outre, MOG2D est un modele barotrope et il ne permet pas de prendre en compte d’éventuels
effets baroclines pouvant avoir, eux aussi, un impact sur la SLA altimétrique.

Ce résultat est important car il valide les traitements altimétriques : les zones de forte varia-
bilité observées dans les grilles altimétriques (voir la figure[3.2)) ont, pour partie au moins de la
variabilité observée, une explication physique. Ce ne sont donc pas seulement des artefacts des
erreurs de I’altimétrie dans I’Océan Arctique, erreurs qui ne sont cependant pas négligeables et
peuvent également expliquer une partie de cette variance.



SYNTHESE

Dans ce chapitre des données complémentaires aux mesures altimétriques sont analysées pour
tenter d’expliquer la variabilité du niveau moyen de la mer altimétrique dans I’Océan Arctique.

Dans un premier temps ce sont les données de température et de salinité du jeu de données
EN3 (Ingleby et Huddleston, 2007) qui sont exploitées pour calculer une séries de cartes ré-
gionales de la hauteur stérique sur la période 1993-2009. Il apparait qu’a toutes les échelles
climatiques considérées dans cette theése (cycle annuel, variabilité inter-annuelle et tendances a
long-terme), les effets stériques n’expliquent qu’une faible part de la variabilité observée par
I’altimétrie, méme si la distribution spatiale des signaux est similaire dans certaine région. Cette
analyse permet également de mettre en évidence I’'importance des variations halostériques et
donc de la salinité dans I’intérieur du bassin Arctique par rapport a I’'influence de la tempéra-
ture.

Sur la période 2003-2009, la mission gravimétrique GRACE fournit une information sur la
variation de la masse de 1’océan. Les trois termes du bilan du niveau de la mer peuvent alors
étre évalués de maniere indépendante et comparés. Pour les tendances a long-terme, le bilan
est loin d’étre équilibré mais la période est trés courte et ne permet pas réellement de calculer
des tendances fiables a I’échelle d’un région comme 1’Océan Arctique ou les erreurs affec-
tant tous les types de données sont grandes. En revanche pour le cycle annuel et la variabilité
inter-annuelle le terme de masse, ajouté aux effets stériques permet de rattraper les niveaux de
variabilité observés par 1’altimétrie.

Enfin I’origine des hauts niveaux de variance de la SLA altimétrique observés dans 1’ Arc-
tique est explorée. Pour expliquer cette distribution spatiale, un mécanisme impliquant la basse
fréquence de la réponse de la SLA au vent est proposé. Un tel mécanisme permet de relier la
variabilité inter-annuelle du niveau moyen de la mer le long des c6te de la Russie a I’Oscillation
Arctique.

Certains des résultats présentés dans ce chapitre ont été repris dans une publication soumise
au journal Ocean Science. Cet article est reproduit en annexe [D|
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CONCLUSIONS & PERSPECTIVES

Le niveau de la mer est un indicateur essentiel des changements que connaissent actuel-
lement plusieurs composantes du systeéme climatique. Depuis Octobre 1992 et le lancement
de la mission TOPEX/Poséidon, I’altimétrie spatiale permet d’observer quasi-globalement et
avec une grande précision la hausse du niveau de la mer estimée a 3 mm/an en moyenne glo-
bale. Cette hausse est pratiquement expliquée par des évaluations indépendantes des différentes
contributions au bilan : variations de volume dues au réchauffement de 1’océan et variations de
masse résultant de la fonte des glaces continentales principalement.

La région Arctique et son océan sont le si¢ge de changements climatiques rapides dont le
plus visible est la diminution rapide de la banquise. Dans le cadre d’un environnement rapide-
ment changeant, la connaissance des variations du niveau de la mer permettrait une meilleure
connaissance de I’état de I’océan. L’altimétrie spatiale est actuellement le moyen de mesure
privilégié du niveau de la mer. Pourtant il n’a été€ que tres peu utilisé aux hautes latitudes et
pour I’étude de I’Océan Arctique, et les caractéristiques de la variabilité du niveau de la mer y
sont encore mal connues.

L’ objectif de ce travail de these était d’exploiter les données altimétriques aux hautes la-
titudes pour y étudier la variabilité du niveau de la mer dans I’Océan Arctique aux échelles
climatiques.

Dans un premier temps, les erreurs de 1’altimétrie aux hautes latitudes sont décrites, en
s’appuyant sur un jeu de données global et les traitements qui y sont associés. Certaines des
erreurs décrites sont inhérentes a toute étude altimétrique régionale, d’autre sont spécifiques
aux hautes latitudes. En particulier, la présence de glace de mer dont I’extension varie au cours
du temps est une limitation importante pour 1’altimétrie spatiale :

— il n’existe pas de méthode de traitement des échos radar sur glace avec un niveau de

précision suffisant pour des applications climatiques,

— en champ proche, la glace de mer impacte les mesures instrumentales de 1’altimetre et

du radiometre,

— certaines corrections géophysiques sont dégradées, en particulier la correction de marée

du fait de la présence de glace difficile a prendre en compte dans les modeles.
Il en résulte que la capacité des produits globaux a observer les hautes latitudes est faible et que
les données qui y sont récupérées sont dégradées.

En réponse a ces constats, un retraitement régional des données altimétriques est mis en
ceuvre. Ce retraitement tire parti de 1’étude des erreurs en modifiant certains traitements pour
améliorer la qualité des données. En particulier, le calcul de la SLA a partir des mesures al-
timétriques est modifié et privilégie I'utilisation de modeles plus performants pour certaines
corrections. Les différentes missions utilisées sont raccordées a I’échelle régionale a la mission
de référence TOPEX/Poséidon, réduisant ainsi I’impact de différences géographiquement cor-
rélées entre les missions et permettant d’assurer une meilleure stabilité dans le temps, capitale
pour I’estimation de signaux climatiques. La cartographie sur une grille réguliére est également
améliorée pour assurer une meilleure observation de la zone. Un jeu de 887 cartes hebdoma-
daires est ainsi généré, pour toutes les latitudes entre 50°N et 82°N et couvrant la période
1993-2009.
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L’analyse des données effectuée au cours de cette thése établit que les mesures de 1’alti-
métrie spatiale présentent un intérét important pour 1’étude du niveau de la mer dans la région
Arctique.

Le jeu de données retraité fournit ainsi une base pour la description de la variabilité clima-
tique du niveau de la mer dans I’Océan Arctique. Différentes échelles temporelles sont consi-
dérées et étudiées : le cycle annuel, la variabilité inter-annuelle et les tendances a long-terme ;
en moyenne régionale et a I’échelle locale.

Ainsi la hausse régionale du niveau de la mer dans 1’Océan Arctique est estimée a 3.6
mm/an avec une incertitude s’élevant a 1.3 mm/an. Cette valeur, proche de la hausse moyenne
globale ne permet pas d’établir qu’il existe une amplification Arctique pour le niveau de la mer
comme pour la température. On propose aussi une carte des tendances qui met en évidence
certains phénomeénes connus comme 1’accumulation d’eau douce dans le gyre de Beaufort.
Une caractéristique cohérente avec différentes études utilisant des données altimétriques (Giles
et al.|2012) ou hydrographiques (Rabe et al.,[2011])).

Le signal annuel est également étudié : malgré les difficultés d’estimation de ce signal
dans un océan annuellement recouvert de glace, en moyenne régionale, la forme du signal
annuel altimétrique est similaire a ce qui est rapporté dans la littérature, avec un maximum
local atteint en Juin—Juillet. Sur la période considérée, la données marégraphiques disponibles
sont en bon accord avec les mesures altimétriques avec toutefois une amplitude du cycle annuel
systématiquement sous-estimée par I’ altimétrie.

La variabilité inter-annuelle est également décrite, en moyenne régionale et en distribution
spatiale par une décomposition en modes propres.

Enfin I’analyse de données complémentaires a 1’altimétrie permet d’explorer les méca-
nismes de la variabilité du niveau moyen de la mer dans I’Océan Arctique.

Le calcul du niveau de la mer stérique est limité par le faible nombre de profils de tem-
pérature et de salinité disponibles aux hautes latitudes. D’une maniere générale, la variabilité
du niveau moyen de la mer stérique est plus faible que celle observée par I’altimétrie, suggé-
rant que ’effet du terme de masse de I’océan est important aux hautes latitudes. Cependant,
certaines des structures spatiales observées par 1’altimétrie se retrouvent dans les données sté-
riques. L’ importance des variations de la salinité dans I’intérieur du bassin sur le niveau moyen
de la mer est également mise en évidence.

Sur la derniere partie de la période étudiée, a partir de 2003, les mesures du satellite gravi-
métriques GRACE sont utilisées en plus des données stériques et comparées aux observations
altimétriques pour étudier le bilan de la hausse du niveau moyen de la mer a 1’échelle régionale.
L’ajout du terme de masse de I’océan aux effets stériques permet de rattraper les niveaux de va-
riabilité observés par I’altimétrie, notamment pour les échelles annuelles et inter-annuelles. Les
données ne permettent pas d’établir un bilan cohérent pour les tendances. La période sur la-
quelle les données GRACE sont disponibles est relativement courte et les incertitutes associées
sont donc grandes. De plus les données sont marquées par un tres fort signal négatif autour du
Groénland, résultant certainement d’une pollution des données océaniques par les variations de
la masse continentale dans cette région.

Enfin, I’origine des forts niveaux de variabilité observées dans la zone cotiere de 1’ Arctique
Russe en particulier est explorée. La corrélation avec I’index d’Oscillation Arctique suggere
que cette variabilité provient d’un effet atmosphérique. Une hypothese confirmée par 1’ana-
lyse de la réponse de la SLA aux forcages atmophériques modélisée par le modele MOG2D,
permettant de démontrer 1’origine physique des variations des SLA mesurées par I’ altimétrie.
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PERSPECTIVES

Le travail mené au cours de cette thése a permis de décrire les erreurs impactant la me-
sure altimétrique du niveau moyen de la mer aux échelles climatiques dans I’Océan Arctique,
d’en corriger certaines et de de caractériser certaines échelles de variabilité. Toutefois, c’est
en travail en devenir, amené a évoluer dans le futur, de nombreuses questions ayant été soule-
vées sans qu’il ait toujours été possible d’y apporter des réponses satisfaisantes. Il me semble
toutefois avoir établi I’'importance de la connaissance des variations du niveau de la mer aux
échelles climatiques dans cette région particulieére, qui connait cette année un nouveau record
de réduction de la banquise.

Au niveau de la mesure altimétrique méme, plusieurs pistes d’améliorations ont été évo-
quées, a différents niveaux de traitement :

— au niveau 1, les perspectives les plus intéressantes sont a attendre du développement
des techniques de retracking qui permettront alors de récupérer des mesures de SLA
précises dans des zones englacées de 1’océan, s’affranchissant alors de la limitation en
échantillonnage,

— auniveau 2, I’adaptation d’algorithmes développés pour les situations cotieres a la région
de la frontiere avec la glace de mer et I’amélioration progressive des différents modeles
utilisés pour corriger les données altimétriques, notamment les nouveaux modeles de ma-
rée tels que FES2012 promettent de réduire encore I’erreur sur les mesures altimétriques,

— au niveau 3, des améliorations sont attendues de I’amélioration des techniques de reca-
lage des missions secondaires dans les zones ou les missions de référence ne sont pas
disponibles,

— au niveau 4, le raffinement des données utilisées a priori pour I’interpolation optimale,
basées pour I’instant sur les traitements de référence permettra certainement des cartes
plus fines, et utilisables pour la description des fines échelles de la SLA.

Toutes laissant entrevoir la possibilité de générer, de nouveau, un jeu de données amélioré
et d’en déduire alors une estimation des signaux climatiques plus précise. L’incorporation de
traitements Arctique, prenant appui sur les travaux réalisés pendant cette thése, a la chaine opé-
rationnelle de traitement DUACS, fournit au travail entamé pendant cette thése une continuité
indispensable et permet d’esperer que de telles améliorations seront incorporées au fur et a
mesure des prochaines études et de la publication de nouvelles corrections.

Ar 30

- 20

(a) traces au sol (b) SLA CryoSat-2

FI1G. 4.21 — (a) une partie des traces au sol des mission Envisat (en rouge) et CryoSat-2 (en bleu),
I’extension de la glace de mer en Septembre 2007 est superposée en noir et (b) carte de la SLA CryoSat-
2 obtenue par moyennage des données le long de la trace sur la période du 16/09/2011 au 15/10/2011

L’étude de la variabilité climatique rend nécessaire d’avoir des séries temporelles les plus
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longues et homogenes possibles. Avec la fin de la mission Envisat au mois d’Avril 2012, il
n’y a maintenant plus de satellite altimétrique sur cette orbite, en attendant le lancement de la
mission franco-indienne SARAL/AItiKa, prévu au dernier trimestre 2012.

Heureusement les hautes latitudes sont actuellement observées par la mission CryoSat-2,
qui assure la continuité de la mesure. La mission CryoSat-2 lancée en Avril 2010 est dédiée
dans I’ Arctique a la mesure de la banquise mais ses données sur océan fournissent une infor-
mation extrémement précieuse en océanographie. L’immense apport de la mission CryoSat-2
c’est sa couverture spatiale qui permet 1’observation jusqu’a 88°N. La figure compare
la couverture spatiale obtenue dans I’Océan Arctique par les mission Envisat et CryoSat-2. Le
traitement des données CryoSat-2 sur océan est déja en cours et permet d’obtenir des cartes de
la SLA telles que celle présentée en figure [4.21b]

Enfin si I’Océan Arctique est un élément important du climat global, il est encore peu
connu et observé. Cet état de fait peut bien siir &tre expliqué par les conditions météorologiques
difficiles. Le programme ARGO par exemple qui permet maintenant un suivi quasi global des
conditions de température et de salinité des 2000 premiers metres de I’océan est quasi absent
aux hautes latitudes. Les données de température et de salinité y sont donc encore rares et
limitent I’évaluation des effets stériques. Seul les données EN3 ont été utilisées lors de cette
these, d’aures jeux de données existent mais sont affectés par les mémes limitations (Henry
et al.,2012). Si I'intérét scientifique de cette région est établi, il faut espérer qu’avec I’intérét
économique grandissant que représente 1’Océan Arctique, cette situation puisse s’améliorer
avec le temps.
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ANNEXE :

CARTES MENSUELLES DE L’ANOMALIE
DU NIVEAU DE LA MER DANS L’OCEAN
ARCTIQUE ISSUES DES PRODUITS
ALTIMETRIQUES RETRAITES

Les cartes de SLA issues du retraitement régional des données altimétriques mis en ceuvre
au cours de cette these sont présentées. Les données altimétriques ont nativement été interpo-
lIées sur des cartes hebdomadaires couvrant la période 1993-2009 ce qui réprésente 887 pas
de temps. Afin de réduire sensiblement le nombre de cartes, on a choisi de représenter les
moyennes mensuelles déduites des cartes hebdomadaires. Avant affichage, les données ont été
centrées en retirant la moyenne spatiale a chaque pas de temps.
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Annexe : Cartes de SLA

Janvier Fevrier Mars

1993

FIG. A.1 — Cartes mensuelles de I’anomalie de niveau de la mer vues par les produits altimétriques
retraités pour ’année 1993
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Annexe : Cartes de SLA
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F1G. A2 — Cartes mensuelles de I’anomalie de niveau de la mer vues par les produits altimétriques
retraités pour ’année 1994
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Annexe : Cartes de SLA

Janvier Fevrier Mars

.

1995

FIG. A.3 — Cartes mensuelles de I’anomalie de niveau de la mer vues par les produits altimétriques
retraités pour ’année 1995
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Annexe : Cartes de SLA

Janvier Fevrier

1996

F1G. A4 — Cartes mensuelles de I’anomalie de niveau de la mer vues par les produits altimétriques
retraités pour I’année 1996
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Annexe : Cartes de SLA

Janvier Fevrier Mars

1997

FIG. A.5 — Cartes mensuelles de I’anomalie de niveau de la mer vues par les produits altimétriques
retraités pour [’année 1997
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Annexe : Cartes de SLA

Janvier Fevrier

1998

FI1G. A.6 — Cartes mensuelles de I’anomalie de niveau de la mer vues par les produits altimétriques
retraités pour ’année 1998
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Annexe : Cartes de SLA
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FIG. A.7 — Cartes mensuelles de I’anomalie de niveau de la mer vues par les produits altimétriques
retraités pour ’année 1999
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Annexe : Cartes de SLA
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F1G. A.8 — Cartes mensuelles de I’anomalie de niveau de la mer vues par les produits altimétriques
retraités pour I’année 2000

195



Annexe : Cartes de SLA
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FIG. A.9 — Cartes mensuelles de I’anomalie de niveau de la mer vues par les produits altimétriques
retraités pour [’année 2001

196



Annexe : Cartes de SLA
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F1G. A.10 — Cartes mensuelles de I’anomalie de niveau de la mer vues par les produits altimétriques
retraités pour ’année 2002
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Annexe : Cartes de SLA
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FIG. A.11 — Cartes mensuelles de I’anomalie de niveau de la mer vues par les produits altimétriques
retraités pour I’année 2003
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Annexe : Cartes de SLA

Janvier Fevrier Mars

7

2004

FI1G. A.12 — Cartes mensuelles de I’anomalie de niveau de la mer vues par les produits altimétriques
retraités pour ’année 2004
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Annexe : Cartes de SLA

Janvier Fevrier Mars

2005

FIG. A.13 — Cartes mensuelles de I’anomalie de niveau de la mer vues par les produits altimétriques
retraités pour ’année 2005
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Annexe : Cartes de SLA
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FI1G. A.14 — Cartes mensuelles de I’anomalie de niveau de la mer vues par les produits altimétriques
retraités pour I’année 2006
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Annexe : Cartes de SLA
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FIG. A.15 — Cartes mensuelles de I’anomalie de niveau de la mer vues par les produits altimétriques
retraités pour [’année 2007
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Annexe : Cartes de SLA
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FI1G. A.16 — Cartes mensuelles de I’anomalie de niveau de la mer vues par les produits altimétriques
retraités pour ’année 2008
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Annexe : Cartes de SLA
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FIG. A.17 — Cartes mensuelles de I’anomalie de niveau de la mer vues par les produits altimétriques
retraités pour [’année 2007
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ANNEXE :

ARTICLE PRANDI et al., 2012 :

« A NEW ESTIMATION OF MEAN SEA
LEVEL IN THE ARCTIC OCEAN FROM
SATELLITE ALTIMETRY »

PUBLIE DANS Marine Geodesy

Dans cet article sont présentées les différentes étapes de la génération du jeu de données
altimétriques régional dédié a I’Océan Arctique. Il s’agit d’une version synthétique du chapitre
2lde ce manuscrit.

Les limitations de 1’altimétrie spatiale sont tout d’abord explorées a partir du jeu de don-
nées DUACS de référence et des traitements correspondants. Les modifications apportées a ces
traitements sont ensuite décrites. Enfin I’impact des retraitements est évalué par comparaison
a la série de cartes de départ, pour la couverture spatiale ainsi que pour les estimations des
tendances du niveau de la mer dans I’ Arctique.
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Abstract

Sea level monitoring in the Arctic Ocean can provide useful information in the context of a
rapid change of several parts of the Arctic climate system. Satellite altimetry systems are
affected by various problems at high latitudes. As a consequence no precise and reliable mean
sea level record is available yet from altimetry products. After identifying some of the issues
that affect satellite altimetry in the Arctic Ocean region, we describe the tailored processing
that has been applied to along-track mono-mission altimetry data. We generate a new dataset
of weekly gridded sea level anomaly fields over the Arctic region for the period spanning
from 1993 to 2009, based on multi satellite altimetry missions. We demonstrate the
improvements achieved by this new dataset, among which a better data coverage. The grids
are used to describe some features of mean sea level variability in the Arctic Ocean both at
basin-wide and local scales. The regional trend estimated for the Arctic Ocean mean sea level
over all latitudes from 66°N to 82°N is 3.6 mm/yr with an uncertainty of 1.3 mm/yr (90%
confidence) and without any glacial isostatic adjustment (GIA) correction applied. The record
displays large inter-annual variability, but no strong correlation with climate indices was
found. Spatial patterns in sea level trends and variability over the Arctic region are also

investigated.

Keywords: sea level change, satellite altimetry, Arctic Ocean

1. Introduction

Understanding and monitoring climate change has become of crucial importance. In this
context, it is established that mean sea level rise is an important indicator for climate change,
as a natural integrator for various effects. Its potentially large social and economic impacts

have also stressed the importance of accurately monitoring sea level rise (Bindoff et al. 2007).
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Precise knowledge of Mean Sea Level (MSL) variability has been achieved since the launch
of TOPEX/Poseidon (T/P) in late 1992. T/P has been followed by the Jason-1 and Jason-2
missions, allowing the creation a continuous 18-year long MSL record. In parallel the ERS-1,
ERS-2 and Envisat missions provide a complementary sampling of the oceans on a different
ground track and north of 66°N up to 82°N. Recent studies show that the global MSL
(estimated between 66°S and 66°N) has risen at the rate of 3.3 mm/yr over the last 18 years
(e.g. Ablain et al., 2009a,b, Cazenave and Llovel, 2010, Nerem et al., 2010). This value
accounts for the -0.3 mm/yr GIA correction (Peltier, 2009). The uncertainty associated to the
global MSL trend is 0.6 mm/yr in a 90% confidence interval (Ablain et al. 2009b). In addition
to a mean trend, high regional variability is also observed in the rates of sea level change.
Non-uniform ocean thermal expansion is mostly responsible for these observed spatial trend

patterns (Lombard et al. 2005, Bindoff et al., 2007).

There is evidence that the Arctic region is undergoing rapid climate changes (e.g., IPCC
2007), i.e., decreasing sea-ice extent (Kwok et al. 2009), ice mass loss from the Greenland
ice sheet (Rignot et al. 2011), changes in ocean temperature (Polyakov et al. 2005) and
salinity (McPhee et al. 2009). Changes in ocean temperature and salinity directly contribute to
mean sea level change of the Arctic Ocean through density changes. The Greenland ice mass
loss can have an impact on local sea level rise through gravitational effects (Bamber and Riva,
2010) and through ocean density changes by addition of freshwater to the ocean (Stammer,
2008). Arctic sea level monitoring is therefore very important, as the region may be
particularly sensitive to climate change. However, few studies of Arctic sea level are so far
available. Proshutinsky et al. (2001, 2004) investigated long-term sea level rise in the Russian
sector of the Arctic Ocean from tide gauge data and found a mean rise of 1.85 mm/yr over
1954-1989. Proshutinsky et al. (2007) studied sea level variability from model outputs of the

Arctic Ocean Model Intercomparison Project (AOMIP). Using ERS-1/2 satellite altimetry
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Peacock and Laxon (2004) derived sea surface height (SSH) data from sea-ice leads in the
Arctic Ocean but without a long term perspective, while Scharroo et al. (2006) estimated
mean sea level rise in the Arctic Ocean over the 1995-2003 period and found a drop of 2

mm/yr.

Although satellite altimetry is a precise technique for global MSL monitoring, on regional
scales, it suffers from an increased error budget due to geographically correlated errors.
Specific problems add up when considering the Arctic Ocean region. As a result, regional
MSL monitoring from satellite altimetry needs specific processing and cannot be simply
extracted from global maps. The aim of the present work is to use satellite altimetry data to
produce an improved MSL dataset in the Arctic Ocean over a 17 years-long period (1993 to
2009) in order to study MSL variability at inter-annual timescales. The usefulness of an
already available dataset, the SSALTO/Duacs (hereinafter called standard AVISO dataset)
multi-mission sea level grids, distributed by AVISO (see the SSALTO/Duacs user handbook
available from www.aviso.oceanobs.com) is investigated over the Arctic Ocean and some
limitations in the use of satellite altimetry data at high latitudes are described. We further
derive a specific, improved altimetry-based SSH dataset at high latitudes, addressing some
limitations of standard analyses. The new SSH dataset generated in this study is then used to
produce new estimates of both mean sea level change in the Arctic Ocean region and
associated spatial trend patterns. We considered the Arctic Ocean to be bounded by the 66°N
latitude limit although the dataset is extended to 50°N, a map of the area considered in this
paper and the associated bathymetry from ETOPO1 (Amante and Eakins 2009) is presented

on Figure 1.

2. Description of errors impacting the MSL estimates on global and regional scales
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Although satellite altimetry measurements are very accurate, they are affected by several
types of errors at different temporal and spatial scales (Dorandeu et al. 2009). The
uncertainties affecting the global MSL trend from satellite altimetry have been exhaustively
described and estimated (Beckley et al., 2007, Ablain et al. 2009b). The largest sources of
uncertainties affecting global MSL trend comes from the wet troposphere correction (0.3
mm/yr), satellite orbits (0.15 mm/yr) and from uncertainty on biases between different
missions (0.25 mm/yr). Other sources of errors lower than 0.1 mm/yr also impact the MSL
trend, e.g., the dry atmospheric corrections derived form meteorological data fields and
instrumental corrections. On global average, total uncertainty on the global MSL trend

amounts to 0.6 mm/yr in a confidence interval of 90% (Ablain et al., 2009Db).

When considering basin-scale MSL the altimetry errors described above increase
significantly. In a recent study, Ablain et al. (2009a) showed that the errors depend on the
region of concern. Orbits errors for example have a latitude and longitude dependent pattern
and the associated uncertainty can reach up to +/- 1.5 mm/yr and are much more important at
high latitudes than around the equator (see also Beckley et al., 2007). For the wet troposphere
correction, the drift has been estimated over the altimetry record close to 2 mm/yr in the
tropical band where the atmospheric water content is high, whereas it is almost zero at high
latitudes (Ablain et al., 2009a). Concerning the uncertainty on bias between missions, it is not
necessarily spatially constant. For instance, the MSL bias between T/P and Jason-1 displays a
north-south hemispheric pattern related to orbit errors (Beckley et al., 2004, 2010). Such
errors are generally not taken into account when linking these missions together. As discussed
further in this paper for the Arctic Ocean, the bias between missions needs to be revisited for

estimating regional sea level changes.

In addition to the altimetry errors, the oceanic variability also has to be taken into account.

Indeed, the accuracy of MSL trend estimates depends directly on the ratio between the length
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of the data time series and the MSL variance. Part of this variance is due the altimetry errors
but natural oceanic variability also affects the estimate of MSL trends. For the global MSL,
high sea level variability areas average out with low variability areas, and periodic (annual)
signals have opposite phases between northern and southern hemispheres; thus the residual
annual and inter-annual variability is small (less than 1 cm deviation from the linear fit) and
little affect trend estimates over an 18-year time span. But for regional MSL studies, the
impact can become much more important depending on the sea level variability of the study
region. Ablain et al. (2009a) showed that the oceanic variability can lead to sea level trend
uncertainties higher than 5 mm/yr, for example in areas of high mesoscale activity (e.g.,
western boundary currents areas), and in the tropical Pacific ocean influenced by low

frequency ENSO (EI Nino-Southern Oscillation) variability.

3. Description of altimetric errors in the Arctic Ocean

Altimetric errors described above also affect the Arctic Ocean. But in this region, specific
errors mainly due to the presence of sea-ice need to be considered. In the following section,

we describe these errors.

Data availability and coverage

One main limitation results from the low data availability due to the unobserved very high
latitudes areas and the presence of sea ice. T/P, Jason-1 and Jason-2 share the same ground
track and have an orbit inclination of 66°. As a consequence there is no data available from
these missions at latitudes higher than 66°N. For this study, high latitudes are sampled up to
72°N by GFO and up to 82°N by the ERS-1, ERS-2 and Envisat altimetry missions. The
NASA’s ICESat mission has been providing sea surface topography up to 86°N from 2003 to
2009 and ESA’s CryoSat-2 mission launched in 2010 provides measurements up to 92°N;

data from those two missions are not used in this study although the addition of ICESat and
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CryoSat-2 could improve future datasets in the Arctic when long time series become
available. Thus any satellite altimetry-derived SSH dataset leaves large portions of the Arctic
Ocean interior uncovered due to orbit constraints. In addition, the Arctic Ocean is partly
covered by sea-ice, whose extent varies on seasonal to inter-annual timescales. Typical values
for annual sea-ice cover variations range from 7 million kmz2 in Arctic summer to 15 million
kmz in Arctic winter with a record minimum of 4.5 million km?2 in September 2007 (Stroeve et
al. 2011). The presence of sea-ice makes a large portion of the Arctic Ocean SSH either
unobservable by radar altimeters, or unevenly sampled through time. In order to investigate
data coverage at high latitudes, we used the latest version (version 2) of the standard AVISO
dataset multi-mission grids of sea level anomalies (SLA). This dataset consists of weekly v4°
global grids from October 1992 to December 2009. We investigated corresponding SLA data
availability by computing the number of valid values in each ¥2° grid cell over the whole
studied period, consisting of 887 weekly grids. In Figure 2, which displays the standard
AVISO dataset data coverage in the Arctic Ocean, the impact of sea-ice cover is quite clear.
Sampling is good in the North Atlantic, in the Nordic Seas and the Barents Sea where the
inflow of warm water from the Atlantic Ocean allows an ice-free ocean to be observed by the
altimeter satellites at every time step. Except for this area, data availability is very low in the
Arctic Ocean, with values lower than 30% almost everywhere. Large parts of the Arctic
interior are not sampled at all. Comparison with sea-ice concentration data from
NOAA_OI_SST_V2 (Reynolds et al. 2002) (data provided by the NOAA/OAR/ESRL PSD,
Boulder, Colorado, USA, from their web site at http://www.esrl.noaa.gov/psd/) shows that
some regions of the Arctic Ocean interior (East Siberian Sea and Beaufort Sea) within the
ground track of Envisat (or ERS) orbits have been ice-free during the 1993-2009 period but
are not observed in the standard AVISO dataset; This suggests potential improvements of the

SLA mapping process. Such a low sampling of the Arctic Ocean identified in the standard



166

167

168

169

170

171

172

173

174

175

176

177

178

179

180

181

182

183

184

185

186

187

188

189

AVISO dataset is a major limitation to the use of this data for MSL studies at high latitudes
and triggers the need for a dedicated processing of satellite altimetry data in this region. To
improve the data coverage, Peacock and Laxon (2004) proposed a retracking method to derive
SSH measurements from ERS-2 altimeter waveforms over ice leads. In this study, we use
available along-track altimetry products (retracking the altimeter waveform is out of the scope

of the present study).

SLA data quality

The low number of available altimetry data in the Arctic Ocean has direct impact on the
quality of the sea level estimates. We analyzed Envisat and ERS-2-derived SLA variances as
a function of the latitude, using the standard AVISO dataset processing of satellite altimetry
data, results are shown on Figure 3 (red curves). In this processing the SLA is derived from
SSH by subtracting the CLS01 mean sea surface (MSS) (Hernandez and Schaeffer, 2000).
The SLA variance levels are anomalously high at latitudes north of 74° North, with values
greater than 800 cm? (typical values at lower latitudes are less than 100 cm?). As there is no
physical reason for such a strong increase in oceanic variability at high latitudes, these high
variance levels can be attributed to poor performances of the satellite altimetry data
processing. Using the ice flag in the along-track altimetry products, we computed the distance
of each measurement to the nearest sea-ice. Results show that SLA variance increases when
distance to sea-ice decreases (not shown), indicating that sea-ice presence plays an important
role in the low data quality in the region. This SLA data quality degradation in the vicinity of

sea-ice may have multiple causes, acting at different distances from sea-ice.

The first one is the degradation of the satellite range retrieval close to sea-ice (within a
window of 20 km corresponding to the radar footprint). Not much can be done to retrieve

valid SSH measurements from echoes polluted by the presence of sea-ice without using a
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specific retracking algorithm. A similar problem affects the radiometer measurements, also
impacted by sea-ice. The variance explained by the radiometer-derived wet troposphere
correction decreases with the distance to sea-ice (within a window of 50 km corresponding to
the radiometer footprint), indicating a degradation of the correction quality. The same
phenomenon happens at the ocean/land transition and algorithms exist to limit the land
pollution of the radiometer measurement (Brown, 2010). A similar processing applied to the
ocean/ice transition could improve data quality near sea-ice but is out the scope of this study.
The standard editing process is applied to the data to remove most spurious measurements, the
editing criteria is described in the annual validation reports available at

http://www.aviso.oceanobs.com/fr/calval/systematic-calval/index.html.

Other geophysical corrections applied to SSH measurements are also degraded in high-
latitude regions such as ocean tide corrections and MSS used for the SLA references. Ray et
al. (2009) showed that the largest differences between ocean tide models are found at high
latitudes. The GOT4.7 ocean tide model (Ray 1999) used for the generation of the standard
AVISO dataset grids is based on satellite altimetry data. The previously described errors on
satellite altimetry, mainly the low data coverage in the Arctic Ocean therefore affect the
quality of the modeled tidal height prediction. Lyard (1997) also found that the presence of
sea-ice can affect ocean tide models through modification of friction at the surface and change

in the water column height, effects not accounted for in the ocean tide models.

The MSS is estimated from satellite altimetry data averaged over a given time span. The
averaging period is 1993-1999 for CLS01 MSS (Hernandez and Schaeffer 2000), which is
used in the standard AVISO dataset processing. In the Arctic Ocean where satellite
observations are scarce and of lower quality, some areas have no valid satellite observation
over thel993-1999 averaging period. In such areas the CLS01 MSS is filled up with the

EGM96 (Lemoine et al. 1998) geoid model. With the sea-ice extent reduction in recent years
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such areas are ice-free in the late part of the record and observed by satellite altimetry, the
inaccuracy of the CLS01 MSS results in large patches of unrealistic SLA with values greater

than 50cm.

4. Calculation of an improved sea level dataset for the Arctic Ocean

In order to generate a new dataset suitable to study the MSL variability and trend in the Arctic
Ocean, we reprocessed satellite altimetry data from the T/P, ERS-1 (exact repeat phases only),
ERS-2, GFO, Envisat, Jason-1 and Jason-2 missions. The aim of this reprocessing is to
address some of the limitations previously described. We focused on the specific limitations
discussed in the previous section, namely the low data quality and the uneven sampling of the

ocean.

Mean Sea Surface

In order to overcome the CLS01 mean sea surface inaccuracy problem, we used the DNSCO08
MSS (Andersen and Knudsen 2009). The DNSC08 MSS was derived from data from eight
altimetry missions over a 12 years time span (1993-2004). Data cover the whole Arctic Ocean
with no polar gap thanks to the use of ICESat laser altimetry. Changing from CLSO01 to
DNSC08 MSS reduces the spurious sea level anomaly values found in Envisat SLA in
September 2007. The accuracy of DNSC08 compared to CLSO1 is further demonstrated by
the significant sea level anomaly variance reduction found over the whole Arctic Ocean.
Figure 4 displays the map of SLA variance reduction obtained by using DNSCO08 rather than
CLSO01 as the MSS for Envisat data, red corresponding to a variance reduction. The effect is
particularly important at very high latitudes and in large parts of the Arctic Ocean interior. On
average, using DNSCO8 rather than CLS01 MSS reduces the SLA variance by 39 cm? for
Envisat data in the 66°N-82°N region (from 211 cm? to 172 cm?). A similar variance

reduction is achieved for ERS-2 (30 cm? reduction from 295 cm? over 66°N-82°N). There is
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little impact on the SLA variance for ERS-1 and GFO data averaged over 66°N-82°N (4 cm?
and 3 cm? respectively). For the purpose of the present study, we therefore use the DNSC08
MSS to estimate SLA for all satellite altimetry missions available. A new version of the mean
sea surface (DTU10 MSS) is now available and could provide an improvement of the data; it

is not used in this study due to its unavailability at the time the data were processed.

Ocean Tide Model

For sea level studies, SSH data need to be corrected for ocean tides. Various ocean tide
models are available for that purpose. In order to determine which ocean tide model is
performing best in the Arctic Ocean, we adopted a similar SLA variance reduction approach
as for the MSS. Various ocean tide models were investigated: FES04 (le Provost et al. 1998),
GOT4.7 (Ray, 1999), EOTO08a (Savcenko and Bosch 2008), AOTIM (Padman and Erofeeva
2004), TPXO7.2 (Egbert and Erofeeva 2002), ANDERSENO06 (Andersen et al. 2006).
GOT4.7 is the ocean tide model used in the standard AVISO dataset. For each ocean tide
model, we computed the variance of the Envisat-derived SLA over September 2002 to
September 2009 (corresponding to orbital cycles 10 to 81) and compared the corresponding
variance maps with the reference obtained with GOTA4.7. Figure 5 presents the map of SLA
variance reduction obtained when using TPXO7.2 instead of GOT4.7, positive (red) values
indicate a variance reduction. Although TPXO7.2 leads to higher levels of SLA variance in
the Baffin Bay, Hudson Bay, coastal North Pacific and Canadian Arctic Archipelago areas
than GOT4.7, in the Russian sector, using TPXO7.2 leads to an important reduction in SLA
variance, certainly due to the use of tidal constituents from Russian tide gauges in the model.
The other ocean tide models did not provide a SLA variance reduction on an area as large as
TPXO7.2 in the Arctic Ocean, especially in the Russian Arctic. A similar behavior is found
for ERS-2 and ERS-1 when using TPXO7.2 rather than GOT4.7 (not shown). We therefore

select TPXO7.2 as the tide model for the Arctic Ocean processing, even if the average effect
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over the whole 66°N-82°N area is a small (10 cm?) SLA variance increase for Envisat data,

due to the large variance increase in Baffin Bay.

The corrections used in the present study to calculate SLA in the Arctic Ocean are
summarized in Table 1. The mono-mission sea level variance reduction achieved with the
reprocessing of mono-mission data compared to the reference processing is illustrated on
Figure 3 (blue lines) for Envisat and ERS-2 data. From 70°N and northward, SLA variance is
reduced and maintained close to lower latitudes levels for both Envisat and ERS-2 data. The
SLA variance, averaged over all latitudes from 66°N to 82°N and excluding Baffin Bay area
where the performance of the tide model is low, is reduced from 156 cm?2 to 118 cm? for
Envisat data and from 231 cm? to 201 cm? for ERS-2 data, there is almost no change for ERS-
1 and GFO data. The spurious very high variance values found in the standard data processing
at very high latitudes are reduced: for latitudes between 78°N and 82°N, the SLA variance is
reduced from 269 cm? to 89 cm? for Envisat data, a similar behavior is found for ERS-2, the

reduction is smaller for ERS-1 data.

Other errors affecting satellite altimetry in the Arctic Ocean were identified and described
(see sections 2 and 3) but are not corrected for in the present data reprocessing. For some of
them, we estimated that the improvements would be small. For example for the wet
troposphere correction: using a hybrid correction combining radiometer data and model data
near sea-ice would improve the quality of the correction, but implies a costly calculation of
the distance to sea-ice. Other improvements such as new orbit solutions or waveform

retracking can have a large impact but such a work is beyond the scope of this study.

Regional multi-mission merging

In order to build a continuous MSL record, data originating from different missions have to be

linked to a common reference. Estimating precise biases between missions is crucial to derive



288

289

290

201

292

293

294

295

296

297

298

299

300

301

302

303

304

305

306

307

308

309

310

311

312

a record stable enough to study climatic trends (Leuliette et al. 2004). Bias uncertainty can be
important when considering regional rather than global SLA as previously described. We use
T/P, Jason-1 and Jason-2 missions to produce a stable baseline for all missions. The biases are
estimated during the verification periods between T/P/Jason-1 and Jason-1/Jason-2 during
which the two satellites are on the same orbit and measuring the same ocean. Two effects can
impact the biases values when performing a regional rather than global processing:
geographically correlated errors that can lead to regional bias patterns and changes of the
standards (i.e. corrections) selected for the regional processing. The bias between T/P and
Jason-1 used to generate the standard AVISO dataset is 84.8 mm. This value is estimated
using all data with latitudes between 66°S and 66°N and averages out spatial patterns (see
section 2). In order to limit the impact of geographically correlated errors between missions
on the bias estimation for the Arctic reprocessing, we average the data over the 50°N to 66°N
latitudes band only. This regional averaging, not changing the corrections, leads to a new
estimation of 83.6 mm for the T/P to Jason-1 bias. Conserving the regional averaging and
using the new corrections the bias is changed 84.8 mm. Although this value is similar to the
global standard bias, this is not a general rule and it depends on the area chosen for averaging
and on the corrections used. For the Jason-1 to Jason-2 bias, the same process leads to
changing the bias from 74.5 mm to 76.6 mm. No change was made to the bias between T/P
altimeter A and altimeter B. The uncertainties on the biases are estimated by the standard
deviation of the differences between two missions over the verification periods. The SLA
standard deviation is 3.3 mm for the T/P to Jason-1 bias, and 2.5 mm for the Jason-1 to Jason-
2 bias. These values are higher than what is obtained considering global averages, but when
considering the 50°N to 66°N regional averages, the uncertainty is higher with AVISO
standards than with the new standards: using the new standards increases the agreement

between the missions over this area and time span. All the other missions are then linked to
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this stable baseline through an empirical orbit error reduction model (Le Traon et al. 1995,
2003) applied to secondary missions (ERS-1, ERS-2, GFO and Envisat) data, fitted to reduce

SSH differences at crossover points.

Objective Analysis

After reprocessing mono-mission along-track SSH data and referencing all data with respect
to T/P, we perform an objective analysis to convert along-track mono-mission data into
weekly multi-mission gridded fields. The objective analysis is an adaptation of the
SSALTO/Duacs objective analysis (Le Traon and Ogor, 1998) for the purpose of the present
study. A long wavelength error reduction (Le Traon et al. 1998) is applied during the mapping
to reduce cross-track gradients. The data are interpolated on a grid covering all latitudes
between 50° N and 82° N, on a 1/8° Cartesian grid (instead of 1/3° in standard AVISO
dataset). The high resolution grid used for this regional analysis takes advantage of the high
track density at high latitudes. We also accounted for the oceanic signal variance and
measurement noise in the objective analysis calculation (Le Traon et al., 2001, 2003). We

generate a dataset of 887 weekly SLA grids spanning from January 1993 to December 2009.

5. Results

During the data reprocessing, we tried to address the problems identified in section 3. We
showed that the reprocessing is capable of reducing the very high SLA variance levels
observed (see Figure 3). The second main limitation described above concerns the very low
Arctic Ocean coverage by the standard AVISO dataset. Figure 6 presents a map of data
coverage differences between the standard AVISO and reprocessed datasets over the Arctic
Ocean, positive (red) values indicate an improvement. The Arctic Ocean interior is observed
more often, in particular the Laptev and Beaufort seas. Large areas which were never

observed by the standard AVISO dataset are now sampled, although there are still few points
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available. Some small areas exhibit a decrease in ocean sampling: the Hudson Bay and the
eastern side of Novaya Zemlya Island. On average over the whole 50°N to 82°N area, the data
coverage is improved by 46 data points (5% of the time series length). Locally the
improvement can reach more than 200 data points (22% of the time series length) A careful
look in the Novaya Zemlya region where the sampling drop is important shows that it is
actually an improvement. Figure 7 presents a zoom of the data coverage in the area; the left
panel, derived from the standard AVISO dataset, displays the same data coverage east and
west of the island, while with the reprocessed grids (Figure 7, middle panel) data coverage
values are different. The latter behavior is consistent with the mean sea-ice cover over the
same period derived from the OISSTV2 dataset (Figure 7, right panel) which shows a low
(30%) sea-ice concentration west of the island and much higher values (50% to 60%) east of
the island. Having achieved an improved coverage of the Arctic Ocean, the new dataset
allows us to obtain more reliable estimates of the variability of the MSL both at regional

(basin-wide) and local spatial scales.

Altimetry derived sea level datasets can be validated against tide gauges which provide
independent sea level data. Volkov and Pujol (2012) performed a validation of the standard
AVISO dataset in the Nordic Seas. A similar work, using the reprocessed dataset and
extended in the Arctic Ocean interior is undergoing to investigate in more details the

performance of the dataset presented in this paper.

Arctic mean sea level

We use the reprocessed dataset to estimate regional MSL in the Arctic Ocean. The dataset
covers all latitudes between 50°N and 82°N. We use the 66°N latitude as a limit to define the
Arctic Ocean, so the average is not influenced by the Pacific and Atlantic Oceans. Therefore

regional MSL refers to the average over all grid points between 66°N and 82°N (see Figure
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1). The regional MSL trend is estimated to be 3.6 +/- 1.3 mm/yr over 1993-2009 after
removing the annual and semi-annual signals and without applying any GIA correction. This
value is just slightly larger that the global mean sea level trend over the same time span
estimated to 3 mm/yr when the GIA correction is not applied (Cazenave and Llovel 2010).
Due to the small area covered by the Arctic Ocean (4% of the global ocean area) and close
trend values, adding the Arctic Ocean to the global MSL record does not change significantly

the observed global MSL trend.

The reprocessed datasets exhibits a 3.6 +/- 1.3 mm/yr trend, compared to 2.2 +/- 1.3 mm/yr
estimated from the standard AVISO dataset over the same area and period, as shown in Figure
8. We estimated the uncertainty associated with the MSL trend estimate following the method
proposed by Ablain et al. (2009b) using an inverse formulation (Bretherton et al., 1976). The
altimetry error sources are described in sections 2 and 3. We consider a drift error of 0.6
mm/yr and bias error between the missions used to construct the reference baseline: 2 mm
between T/P altimeters A and B, 3 mm between T/P and Jason-1 and 2.5 mm between Jason-1
and Jason-2 (see section 4 for the bias uncertainty estimation). This leads to an uncertainty of
1.3 mm/yr on the trend over the 1993-2009 period, with 90% confidence interval. Due to the
large inter-annual variability of the Arctic MSL time series, the trend is highly dependent on
the study period. Considering overlapping 10-year periods of the data (from 1993-2002 to
2000-2009 by 1 year increments for start and end years) the Arctic MSL trend ranges from 1.7

mm/yr to 6.4 mm/yr.

To further assess the differences between the standard and reprocessed datasets, we estimated
MSL time series over different latitude bands. In the 50°N to 60°N band, where the standard
AVISO dataset is reliable, the two MSL time series are very close, both in terms of trend and
variability. In this latitude band, the differences between the two datasets exhibit a small 0.6

mm/yr trend and a standard deviation of 0.6 cm. The impact of the reprocessing on the



386

387

388

389

390

391

392

393

394

395

396

397

398

399

400

401

402

403

404

405

406

407

408

409

410

regional MSL becomes larger at higher latitudes. The two datasets shows a +1.2 mm/yr trend
difference and 1.2 cm standard deviation in the 60°N to 70°N latitude band, and +1.4 mm/yr
trend difference and 1.7 cm standard deviation in the 70°N to 80°N band. The two datasets
being in good agreement at lower latitudes brings confidence in the quality of the reprocessed
data at higher latitudes. Two effects can explain observed differences in the MSL trend:
changes at grid points that were already measured in the standard AVISO dataset and impact
of grid points that were not observed in the standard AVISO dataset as a result of the
improved data coverage. To discriminate between these effects, we evaluated regional MSL
from the reprocessed dataset using a grid point only if it contains a valid measurement in the
standard AVISO dataset at the same time step. The largest impact on the Arctic MSL trend
comes from the change in grid points that were already observed in standard AVISO dataset
with a +1.6 mm/yr trend difference over 66°N to 82°N latitudes. The impact of newly
observed grid points gives a small negative -0.2 mm/yr trend difference over the studied

period.

The regional MSL curve is shown in Figure 8. It displays an important inter-annual
variability. Due to time varying sea-ice extent, the dataset is not sampling the same portions
of ocean through time. To investigate which part of the observed variability is related to this
time-varying oceanic domain, we computed MSL using only grid points where time series are
at least 80% complete. Applying this mask does not allow any sampling of the Arctic Ocean
interior. Only the Nordic and Barents Seas are observed. The differences between regional
mean sea level estimated over the whole region and over the masked area are small, with a 0.4
mm/year trend difference and 1.9 cm standard deviation. The standard deviation of the
regional MSL time series is reduced when including the whole area regardless of data
completion. The difference between MSL over the whole area and masked zone exhibits no

inter-annual variability, thus allowing the use of the whole 66°N to 82°N band to estimate the
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Arctic ocean MSL, even though the observed area is not the same through time. We can also
conclude that the inter-annual sea level variability observed is largely dominated by physical
variability in the Nordic and Barents seas and not a consequence of the uneven sampling.
Signals with periods of 3.5 and 5 years were identified in the Arctic MSL time series but no
significant correlation was found with climate indices such as the Arctic Oscillation
(Thompson and Wallace, 1998) or the North Atlantic Oscillation (Jones et al. 1997) that affect
Arctic climate. Proshutinsky and Johnson (1997) identified two circulation regimes for the
Arctic Ocean induced by wind forcing that may affect sea level in the basin. However, over
the still short time span of altimetry data availability, we were not able to identify the effect of

such circulation changes on altimetry-derived MSL time series.

Regional variability

The reprocessed dataset provides a much better coverage than the standard products in nearly
all areas of the Arctic Ocean (see Figure 6). With more data available, we expect to get better
estimates of the regional sea level variability. A direct consequence of the improved coverage
is illustrated on Figure 9 displaying spatial sea level trends from the standard AVISO dataset
(left panel) and from the reprocessed dataset (right panel) estimated over the same 1993-2009
period. The reprocessed dataset is able to catch some well-known features such as a strong
positive signal south of Greenland and a sea level drop in the North Pacific. In the Arctic
Ocean interior, spatial trend patterns appear much more consistent throughout the basin than
in the standard products. The Laptev Sea where trend values were spurious standard AVISO
dataset now exhibits values within the expected plausible range (not larger than 20 mm/yr)
and spatially consistent. The spatial coherence of sea level trends is also improved in the East
Siberian Sea and a large positive signal are found in the Beaufort gyre region which was
previously unobserved. In the Beaufort Sea, the spatial coherence of the observed strong

positive patch is likely indicating a physical signal rather than a sampling artifact although the
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uncertainties associated to regional trends are still high. In a recent study using a different
processing of satellite altimetry data, Giles et al. (2012) reported SLA trends up to 20 mm/yr
in the Beaufort gyre over the 1995-2010 periods, our results show a similar behavior, in
agreement with other recent results regarding freshwater content change in the area (Rabe et
al. 2011). However further work is needed to draw a conclusive comparison between their
results and ours. We checked that over the whole basin, the local trends are evaluated over the
same period by looking at the start and end dates of the local sea level time series. In the
Arctic Ocean interior, even if the time series have seasonal gaps due to sea-ice cover, the time
series cover the whole period except for a very small area off the Canadian and American
coasts where local trends still display spurious values in the reprocessed dataset. The local sea
level trends estimated from our reprocessing differ largely from a previous estimate: over the
1995-2003 period, Scharroo et al. (2006) found a sea level drop of -2.17 mm/yr using only
ERS-2 data. Using our dataset we find a positive trend of 6.4 mm/yr over the same time span,
with an uncertainty on this value higher than the 1.3 mm/yr found for the entire record.
Although the spatial trend pattern strongly resembles ours, there appears to be a regional trend

offset between the two estimates (not shown).

The annual signals were also evaluated; maps of annual signal amplitudes and phases from
the reprocessed dataset are presented on Figures 10 and Figure 11 respectively. Maps of the
amplitude and phase of the annual signal from the DTU model are also shown (available from
ftp://ftp.space.dtu.dk/pub/DTUL0/ANNUAL_SSH_V2). The annual signal amplitude cannot
be properly estimated from the altimetry dataset due to the seasonal data coverage, resulting
in spurious amplitudes larger than 20 cm in the Eastern part of the basin. In this area, the
model displays very low amplitudes for the annual signal. In other areas, where the annual
signal amplitude can be estimated by the altimetry dataset, a good agreement is found with the

model: higher amplitudes at the coast, very low in the central Barents Sea, relative maximum
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in the Lofoten Basin and low values in the North Pacific south of the Bering Strait.
Concerning the annual signal phase, the DTU model and the data show a good agreement in
the North Atlantic, in the Nordic Seas and in the Barents Sea. The phase shift between the
Norway Sea and the Barents Sea is present in both the model and the data. Bathymetry
contours are displayed on the altimetry data (Figure 11, left panel) and demonstrate a good
agreement between phase shifts and bathymetry changes between the Norway and the Barents

Seas.

Conclusions

Starting from the standard AVISO dataset, we identified several problems in
SSALTO/DUACS satellite data processing in the Arctic Ocean. We propose here a new
processing of the data, dedicated to the high latitudes and Arctic Ocean that corrects some of
the problems identified. The generation of a new weekly SLA gridded data set covering the
Arctic Ocean over the 1993-2009 period allows to derive new estimates for the mean sea level
trend and associated regional variability. The new processing allows better quality mono-
mission sea level data to be used for the objective analysis and improves the sampling of the
Arctic Ocean, leading to more reliable estimates of mean sea level variations in this region.
We find that Arctic sea level rise is underestimated in the standard AVISO dataset with a 2.2
mm/yr rate. Sea level in the Arctic Ocean has been rising at a rate of 3.6 mm/yr over the
1993-2009 time period. Over this period the uncertainty on the MSL trend due to the satellite
altimetry errors is estimated to 1.3 mm/yr with 90% confidence interval. On the other hand,
large inter-annual variability implies that the trend estimate is very sensitive to the
observation period. The rather similar rates of sea level rise found for the global mean and
Arctic Ocean imply that the impact of the Arctic Ocean on the global MSL trend is not
significant. The inter-annual variability observed in the Arctic MSL is large and further work

is needed to establish the causes of such variability. No clear correlation was found with
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climatic indices such as the AO or NAO. Spatial trend patterns over the Arctic Ocean were
also estimated and found more spatially consistent and within the plausible range of -15 and
15 mml/yr through the whole Arctic Ocean. Areas where trend estimation was dubious or
impossible from the standard AVISO dataset due to low sampling are better observed in the
reprocessed dataset. A strong positive signal is found in the Beaufort Gyre region which is
likely related to changes in ocean circulation. The new regional dataset provides one of the
first attempts to use satellite altimetry data to estimate sea level in the Arctic Ocean over a

long time span.
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660 Figure 2, SLA data availability (percentage) in the Arctic Ocean from the AVISO Up-To-Date dataset
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669 values means that the variance is reduced when using TPX07.2
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677 Figure 8, Arctic regional MSL(in mm) time series from AVISO (red line) and from the reprocessed dataset (blue line). The
678 linear least-squares fit is overlaid
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Figure 10, Maps of sea level anomaly annual signal amplitudes (in cm) from satellite altimetry (reprocessed data, left
panel) and from the DTU model (right panel)
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ANNEXE :

ARTICLE HENRY et al., 2012 :

« TIDE GAUGE BASED SEA LEVEL
VARIATIONS SINCE 1950 ALONG THE
NORWEGIAN AND RUSSIAN COASTS
OF THE ARCTIC OCEAN :
CONTRIBUTION OF THE STERIC AND
MASS COMPONENTS »

PUBLIE DANS Journal of Geophysical
Research

Ce travail analyse la varibilité du niveau de la mer dans les mers Nordiques et dans 1’ Arc-
tique Russe a partir de données marégraphiques depuis 1950. En ne sélectionnant que les séries
marégraphiques de qualité sur la période, les auteurs montrent que le niveau de la mer a peu
augmenté pendant la période 1950-1980. Au cours de la décennie 1980-1990 un changement de
régime et une rupture de pente sont observés. Pour les dernieres années (1995-2010) la hausse
du niveau de la mer est estimée a 4.07 £ 0.65 mm/an. L’analyse des données stériques suggere
que I’effet stérique est dominant dans cette variabilité. Sur la fin de la période, les données
marégraphiques le long des ctes Norvégiennes sont comparées aux données altimétriques et
un excellent accord entre les deux est observé.
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Tide gauge-based sea level variations since 1950 along
the Norwegian and Russian coasts of the Arctic Ocean:
Contribution of the steric and mass components
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[1] We investigate sea level change and variability in some areas of the Arctic region over
the 1950-2009 period. Analysis of 62 long tide gauge records available during the studied
period along the Norwegian and Russian coastlines shows that coastal mean sea level
(corrected for Glacial Isostatic Adjustment and inverted barometer effects) in these two
areas was almost stable until about 1980 but since then displayed a clear increasing trend.
Until the mid-1990s, the mean coastal sea level closely follows the fluctuations of the
Arctic Oscillation (AO) index, but after the mid-to-late 1990s the co-fluctuation with the
AOQ disappears. Since 1995, the coastal mean sea level (average of the Norwegian and
Russian tide gauge data) presents an increasing trend of ~4 mm/yr. Using in situ ocean
temperature and salinity data down to 700 m from three different databases, we estimated
the thermosteric, halosteric and steric (sum of thermosteric and halosteric) sea level since
1970 in the North Atlantic and Nordic Seas region (incomplete data coverage prevented us
from analyzing steric data along the Russian coast). We note a strong anti-correlation
between the thermosteric and halosteric components both in terms of spatial trends and
regionally averaged time series. The latter show a strong change as of ~1995 that indicates
simultaneous increase in temperature and salinity, a result confirmed by the Empirical
Orthogonal Function decomposition over the studied region. Regionally distributed steric
data are compared to altimetry-based sea level over 1993-2009. Spatial trend patterns of
observed (altimetry-based) sea level over 1993-2009 are largely explained by steric
patterns, but residual spatial trends suggest that other factors contribute, in particular
regional ocean mass changes. Focusing again on Norwegian tide gauges, we then compare
observed coastal mean sea level with the steric sea level and the ocean mass component
estimated with GRACE space gravimetry data and conclude that the mass component has
been increasing since 2003, possibly because of the recent acceleration in land ice melt.

Citation: Henry, O., P. Prandi, W. Llovel, A. Cazenave, S. Jevrejeva, D. Stammer, B. Meyssignac, and N. Koldunov (2012),
Tide gauge-based sea level variations since 1950 along the Norwegian and Russian coasts of the Arctic Ocean: Contribution of the
steric and mass components, J. Geophys. Res., 117, C06023, doi:10.1029/2011JC007706.

to anthropogenic climate change [Intergovernmental Panel
on Climate Change, 2007]. Air temperature increase [e.g.,
Bekryaev et al., 2010; Chylek et al., 2010], sea ice extent
and thickness decrease [e.g., Kwok et al., 2009; Stroeve et al.,
2007] and Greenland ice sheet mass loss [e.g., Holland et al.,

1. Introduction

[2] During the past few decades, the Arctic region has
warmed at a faster rate than the rest of the globe in response
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2008; Steffen et al., 2010; Rignot et al., 2011] are now among
the most visible effects of global warming in the Arctic
region. Other phenomena have been reported as well, such as
permafrost thawing [Lawrence et al., 2008], drying of
Siberian lakes [Smith et al., 2005], Arctic Ocean surface
warming [Karcher et al., 2003; Polyakov et al., 2005],
decline in snow cover and lake ice [Lemke et al., 2007], etc.

[3] Several studies have been dedicated to study Arctic sea
level along the Russian coastlines [Proshutinsky et al., 2001,
2004, 2007a, 2011]. Proshutinsky et al. [2004] estimated sea
level change using data from Russian tide gauges released in
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2003 by the Arctic and Antarctic Research Institute in St
Petersburg (Russia). These authors found that over the
period 1950-2000, the mean sea level along the Russian
coastlines rose at a mean rate of 1.85 mm/yr after correcting
for the Glacial Isostatic Adjustment (GIA) process. They
estimated the different contributions to this rate of rise.
Using an ocean model [Hdikkinen and Mellor, 1992], they
reported a contribution of 35% for the steric effects (due to
ocean temperature and salinity variations). Decrease in
atmospheric sea level pressure was found to account for 30%
of the observed trend while winds had a minor role,
accounting for ~10% to the trend. Since then, the state of the
sea level in the Siberian sector of the Arctic Ocean is pro-
vided annually by Proshutinsky et al. [2007b, 2009, 2011].
[4] In the present study we revisit the sea level variations
over the 1950-2009 time span, considering all available tide
gauge data in the Arctic sector, north of 55°N. Thus in
addition to the Russian tide gauges, we also consider tide
gauge data along the Norwegian coastlines (no tide gauge
records from the Canadian Arctic region are long enough to
be usable). We derive mean sea level time series for these
two areas and a combined “mean” sea level time series
representative of the whole Eurasian sector of the coastline is
produced. The present work differs from previous published
studies [e.g., Proshutinsky et al., 2001, 2004] in several
aspects: we consider tide gauge data in a larger region
(Russian and Norwegian coastlines) and estimate the steric
contribution (i.e., the effects of ocean temperature and
salinity variations) from observations rather than models
using in situ hydrographic measurements from three differ-
ent databases. Because we focus on the steric component
and for the purpose of improved comparison, we correct
observed sea level for GIA and atmospheric pressure loading
effect. Availability of spatially distributed temperature and
salinity data in the North Atlantic and Nordic Seas sectors
allows us also to investigate the spatiotemporal variability in
steric sea level in that region since 1970. Finally we also
present spatially distributed sea level from satellite altimetry
since 1993 and perform comparisons with steric data over
the altimetry period, and since 2002 with GRACE (Gravity
Recovery and Climate Experiment)-based ocean mass.

2. Tide Gauge Sea Level Data From the
Norwegian and Russian Sectors

[s] We use monthly Revised Local Reference (RLR) tide
gauge records from the Permanent Service for Mean Sea
Level (PSMSL) [Woodworth and Player, 2003]. Data have
been downloaded from http://www.psmsl.org/. These
records include 11 sites along the Norwegian coast, 48 sites
along the Russian coast and 3 island sites (Reykjavik, Ler-
wick and Torshavn). Tide gauge data from the Russian
sector have been released only a few years ago (2003) and
start in the 1950s. These data were used by Proshutinsky et al.
[2004] but at that time no data beyond 1999 were available.
Fortunately, updated (up to 2009) sea level data from the
Russian tide gauges are now available in the PSMSL data-
base. Information about the Russian tide gauge data and their
accuracy can be found in Proshutinsky et al. [2007a].

[6] We consider two sets of data: (1) almost continuous
records over the period 1950-2009 (hereafter data setl) and
(2) combination of records covering the whole 1950-2009
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period and shorter records also starting in the 1950s but
ending around year 1990 (data set2). In some cases a few
data gaps are observed. If the gap is less than 3 years, we
linearly interpolate the missing data. Otherwise we exclude
the time series. This leaves us with 27 tide gauge records for
data setl (11 sites along the Norwegian coast, 3 island sites
and 13 sites along the Russian coast with almost continuous
data over 1950-2009). When adding the Russian tide gauges
of data setl the shorter records all located along the Russian
coastlines, we obtain data set2 corresponding to a total of 48
Russian tide gauges time series. Location and site name for
the 62 sites are shown in Figure 1 and Tables la and 1b.

[7] There are no tide gauges along the Canadian coast-
lines. In the PSMSL database a few tide gauge records from
this region are available but non exploitable. They were
much too short and generally affected by multi decade-long
gaps. We explored the possibility to collect data in other
databases (i.e., Fisheries and Oceans Canada) but could not
find usable data for the purpose of the present study.

[8] As we focus here on interannual to multidecadal time
scales, we removed the seasonal cycles from the monthly
tide gauge sea level time series, by fitting sinusoids with
periods of 12 and 6 months (after closing data gaps). As this
procedure may not be optimal if seasonal cycles are not
purely sinusoidal, we further applied a 12-month running
mean smoothing to each tide gauge time series. Figure 2
shows for two tide gauge sites (Bergen, Norway and
Anderma, Russia) the raw tide gauge time series, the raw
time series after removing the 12-month and 6-month
sinusoids and the smoothed time series (after applying a
12-month running mean smoothing to the raw tide gauge
data corrected for the 12-month and 6-month cycles).

3. Effects of Glacial Isostatic Adjustment and
Atmospheric Pressure on Coastal Sea Level

[o] Because in this study we focus on the steric sea level
contribution to observed sea level, the tide gauge data need
to be corrected for unrelated effects such as GIA and the
effect of atmospheric pressure loading. We examine below
these two effects.

3.1. GIA Effect at the Tide Gauge Sites

[10] We corrected the tide gauge-based sea level for GIA.
The GIA correction is crucial in the Arctic region because
this effect is of the same order of magnitude as (or even
larger than) the sea level rates. We used different GIA
models: Peltier’s [2004, 2009] models with different degla-
ciation histories (ICE-3G and ICE-5G) and different Earth’s
mantle viscosity structures (VM2 and VM4). We noticed
quite large differences between the models in a number of
sites. To illustrate this, Figure 3 compares GIA rates in the
Arctic region from the ICE-5G model for the VM2 and VM4
viscosity structures and the ICE-3G model (VM2 viscosity
structure). ICE-5G model gives GIA rates of much larger
amplitude than ICE-3G. To a lesser degree, some differences
are also noticed between the ICE-5G VM2 and VM4 vis-
cosity structures. To discriminate between the various solu-
tions, we decided to choose the model version that
minimizes sea level trend differences between tide gauge-
based and altimetry-based data during the altimetry period
(1993-2009) at the considered tide gauge sites (see section 5).
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Figure 1. Distribution of the 62 tide gauges available in the Arctic region. Color indicates the length of

the record in years as of 1950.

This led us to retain the ICE-5G/VM2 model to correct for
GIA the tide gauge records. However, as we can see from
Figure 3, differences between ICE-5G/VM2 and ICE-5G/
VM4 are small in the Norwegian and Russian sectors, the
region of interest in this study. In Tables 1a and 1b GIA trends
(ICE5G-VM2 model) at each tide gauge site are given.

[11] Estimating the accuracy of the GIA correction is not
an easy task. Some comparisons can be performed at some
selected sites of the Norwegian coast between the preferred
GIA correction used in this study and GPS-based crustal
uplift rates. For example, using GPS precise positioning,
Vestol [2006] finds a crustal uplift in the range 1.2 mm/yr —
1.5 mm/yr in the southwesten part of Norway, in reasonable
agreement with the ICESG-VM2 GIA correction for the tide
gauge of this area (see Tables 1a and 1b; note the reversed
sign because the GIA correction is expressed in terms of
equivalent sea level).

3.2. Atmospheric Pressure Loading

[12] Proshutinsky et al. [2001, 2004] studied in detail the
effects on sea level of atmospheric loading and wind stress at
the Russian tide gauge sites, using a 2-D coupled barotropic
ocean-ice model (see details in the two references quoted
above). Over the period 1950-1990/2000, they found that
wind stress was responsible of the high frequency variability
but caused insignificant trends in sea level, unlike the
atmospheric pressure load that accounted for about 30% of
the observed sea level trend. Unlike in Proshutinsky et al.
[2004], we here do not correct sea level for wind stress
effects. Partly this is justified since we are not interested in

the high-frequency non static atmospheric response. On the
other hand, changing wind-forcing results in a changing cir-
culation which in turn leads to heat redistribution, hence to
steric changes, i.e., the signal we are investigating here. Thus
our preferred approach is to separately estimate steric chan-
ges, and then compare observed sea level with the steric
component. On the other hand, we corrected for the static
atmospheric pressure loading effect (also called inverted
barometer effect, denoted IB hereafter) in the tide gauge
records.

[13] To correct for the atmospheric loading effect we used
surface pressure fields from the National Centers for Envi-
ronmental Prediction (NCEP) [Kalnay et al., 1996] (http://
www.ncep.noaa. gov/), which are available on a 1.5° x 1.5°
grid and at monthly intervals. To correct for the IB effect at the
tide gauges sites, we tested three different methods: (1) using
pressure data from the nearest grid point of the tide gauge site,
(2) computing an average pressure within a 1° radius around
the tide gauge, and (3) interpolating gridded pressure data at
the tide gauge site. The three methods gave similar results. The
IB correction was computed using the classical static correc-
tion relating sea level to surface atmospheric pressure [e.g.,
Ponte, 2006]. It should be stressed that this represents only the
static response of sea level to atmospheric forcing. It is well
known that dynamical effects also exist, in particular at short
time scales (periods from hours to weeks) [Wunsch and
Stammer, 1997]. Thus more realistic sea level responses to
atmospheric forcing have been developed [e.g., Carrére and
Lyard, 2003]. However, in such models, the model response
is essentially similar to the static one on time scales longer than
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Table 1a. Tide Gauge’s Name, Country, Data Length and Location: GIA, IB and Tide Gauge Sea Level Trends at Each Tide Gauge Site

(Data Setl)

Coordinates

Sea Level Trend (GIA and IB
Corrected) (mm/yr)

Start-End Longitude Latitude GIA ICE5G-VM2 1B Tide Gauge Altimetry

Station Country Time (°E) (°N) (mm/yr) (mm/yr) Operating Period Period
Reykjavik Iceland 1956-2010 338.07 64.15 —1.23 0.21 3.42 7.43
Torshavn Faroe Islands 1957-2006 353.23 62.02 1.31 0.37 0.11 4.76
Lerwick United Kingdom 1950-2010 358.87 60.15 —0.12 0.24 —0.11 3.27
Maloy Norway 1950-2010 5.12 61.93 —0.71 0.07 1.22 427
Bergen Norway 1950-2010 5.30 60.40 —1.48 0.02 1.81 3.59
Alesund Norway 1950-2010 6.15 62.47 —0.94 0.14 1.76 3.83
Kristian Norway 1952-2010 7.73 63.12 —1.49 0.14 0.34 4.06
Heimsjo Norway 19502010 9.12 63.43 —2.24 0.00 0.72 3.85
Bodo Norway 1950-2010 14.38 67.28 —-1.73 0.17 0.30 1.41
Kabelvag Norway 1950-2010 14.48 68.22 —0.66 0.13 —0.28 2.44
Harstad Norway 1952-2010 16.55 68.80 —1.12 0.30 —0.05 3.23
Narvik Norway 1950-2010 17.42 68.43 —2.18 0.12 —0.29 1.67
Tromso Norway 1952-2010 18.97 69.65 —1.30 0.27 1.09 3.16
Hammerfest Norway 1957-2010 23.67 70.67 —1.71 0.27 2.33 4.44
Murmansk Russia 1952-2010 33.05 68.97 -2.10 0.28 5.63 7.49
Amderma Russia 1950-2009 61.70 69.75 —0.39 0.24 4.24 11.69
Vise Russia 1953-2009 76.98 79.50 —2.66 0.29 2.62 0.38
Izvestia Tsik Russia 1954-2009 82.95 75.95 —0.58 0.30 3.04 2.83
Golomianyi Russia 1954-2009 90.62 79.55 —1.61 0.41 0.36 0.58
Dunai Russia 1951-2009 124.50 73.93 —0.46 0.26 2.56 12.52
Tiksi Russia 1950-2009 128.92 71.58 —0.58 0.27 2.06 6.08
Sannikova Russia 19502009 138.90 74.67 —0.49 0.19 1.74 5.01
Kigiliah Russia 1951-2009 139.87 73.33 —0.55 0.15 0.95 3.32
Aion Russia 1954-2001 167.98 69.93 —0.36 0.08 0.96 /
Pevek Russia 1950-2009 170.25 69.70 —0.35 0.07 3.66 8.77
Vrangelia Russia 1950-2000 181.52 70.98 0.19 0.08 2.32 /
Vankarem Russia 1950-2002 184.17 67.83 —0.06 0.14 2.78 /

one month. In the Arctic, the situation is more complex as non-
static responses have been reported to exist on time scales
between one month and one year (F. Lyard, personal com-
munication, 2012). But for the purpose of the present study in
which we focus on time scales longer than 1-year, the static
response is a good approximation of the atmospheric pressure
loading effect (F. Lyard, personal communication, 2012). In
Figure 3 are also shown IB trends over the Arctic region (same
area as for GIA) over 1950-2009. For this time span, IB trends
are on the order of ~0.5 mm/yr.

[14] In the following, we compute the IB correction at
each tide gauge site using method 1. As for tide gauge-based
sea level, the seasonal cycles are removed and a 12-month
running mean smoothing is applied.

[15] Figure 4 shows individual tide gauge-based sea level
time series in the Norwegian and Russian sectors (data
setl only) (seasonal cycles removed and further applying
a 12-month running mean smoothing) corrected for GIA
(ICE5G-VM2 model), with and without the IB correction.
At most stations, the corrected and uncorrected curves show
small differences. Accounting for the IB correction in gen-
eral reduces the amplitude of the interannual variability.
IB trends computed for each tide gauge operating period are
presented in Tables 1a and 1b. For data setl, IB trends range
between 0 and 0.3 mm/yr, except at Golomianyi (Russia)
where the trend reaches 0.4 mm/yr.

[16] Tables la and 1b summarize tide gauge trends after
correcting for GIA and IB over two time spans: the total
operating period of each tide gauge and the 1993-2009
satellite operating time span.

3.3. Mean Coastal Sea Level in the Norwegian and
Russian Sectors: Trend and Interannual Variability

[17] The coastal “mean” sea level (corrected for GIA and
IB) (hereafter called CMSL) is displayed in Figure 5 sepa-
rately for the Norwegian and Russian sectors (data sets 1 and
2) based on averages of individual time series in each region.
The light gray area around each curve represents the uncer-
tainty of the corresponding CMSL. It is computed from the
root-mean squared (RMS) difference between individual
time series and the mean.

[18] The Norwegian CMSL curve shows a slight down-
ward trend between 1950 and 1975/1980, followed by an
upward trend beyond 1980. The Russian CMSL curves (data
sets 1 and 2) are rather similar, with an almost flat behavior
between 1950 and 1975/1980 followed by an upward trend
since then. This upward trend since about 1980 appears
common to both Norwegian and Russian coastal regions,
and thus seems to be a robust feature. For that reason, we
averaged CMSL of the Norwegian and Russian sectors, plus
the 3 island time series (i.e., 62 records in total) to obtain an
Arctic CMSL over the whole Eurasian sector (in the fol-
lowing, we use the term ‘Arctic CMSL’ for this regional
average). Arctic CMSL and associated uncertainty (com-
puted as indicated above) over 1950-2009 is shown in
Figure 6. As for the Norwegian and Russian sectors, the
Arctic CMSL displays high interannual variability but
almost no trend until the end of the 1970s. Subsequently it
shows an increasing trend with two periods of marked rise:
between 1980 and 1990 and since about 1995. The Arctic
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Table 1b. Tide Gauge’s Name, Country, Data Length and Location: GIA, IB and Tide Gauge Sea Level Trends at Each Tide Gauge Site

(Data Set2)

Sea-Level Trend (GIA and IB

Coordinates Corrected) (mm/yr)
Start-End Longitude Latitude GIA ICE5G-VM2 1B Tide Gauge Altimetry

Station Country Time (°E) °N) (mm/yr) (mm/yr) Operating Period Period
Mys Pikshueva Russia 1955-1990 32.433 69.55 —1.84 0.39 1.48 /
Murmansk II Russia 1952-1993 33.05 68.967 -2.1 0.38 2.86 /
Murmansk Russia 1952-2010 33.05 68.967 -2.1 0.28 5.63 7.49
Polyarniy Russia 1950-1990 33.483 69.2 —1.46 0.23 —0.23 /
Teriberka Russia 1950-1990 35.117 69.2 —0.7517 0.24 0.75 /
Bolvanskii Russia 1951-1993 59.083 70.45 —0.79 0.44 3.22 /
Ugorskii Shar Russia 1950-1989 60.75 69.817 —0.49 0.27 0.84 /
Amderma Russia 1950-2009 61.7 69.75 —0.39 0.24 4.24 11.69
Russkaia Gavan II Russia 1953-1993 62.583 76.183 —2.35 0.49 1.49 /
Russkaya Gavan Russia 1953-1991 62.583 76.2 —2.37 0.31 1.28 /
Vise Russia 1953-2009 76.983 79.5 —2.66 0.29 2.62 0.38
Dikson Russia 1950-1997 80.4 73.5 0.19 0.5 1.55 /
Uedinenia Russia 1953-1995 82.2 77.5 —191 0.56 2.11 /
Izvestia Tsik Russia 1954-2009 82.95 75.95 —0.58 0.3 3.04 2.83
Sterlegova Russia 1950-1995 88.9 75.417 —0.51 0.55 2.14 /
Isachenko Russia 1954-1993 89.2 77.15 —1.58 0.65 4.49 /
Golomianyi Russia 1954-2009 90.617 79.55 —1.61 0.41 0.36 0.58
Pravdy Russia 1950-1994 94.767 76.267 —1.01 0.52 3.24 /
Russkii Russia 1951-1989 96.433 77.167 —1.24 0.28 2.61 /
Krasnoflotskie Russia 1954-1987 98.833 78.6 —0.95 0.04 3.05 /
Geiberga Russia 1951-1995 101.517 77.6 —0.78 0.55 2.83 /
Peschanyi Russia 1962-1993 102.483 79.433 —0.22 0.67 3.59 /
Fedorova Russia 1950-2000 104.3 77.717 —0.47 0.3 1.84 /
Malyi Russia 1950-1991 106.817 78.083 —0.16 0.43 2.43 /
Andreia Russia 1951-1999 110.75 76.8 —0.12 0.54 33 /
Preobrazhenia Russia 1951-1991 112.933 74.667 —0.39 0.41 0.45 /
Terpiai Russia 1956-1998 118.667 73.55 -0.5 0.5 224 /
Dunai Russia 1951-2009 124.5 73.933 —0.46 0.26 2.56 12.52
Tiksi Russia 1950-2009 128.917 71.583 —0.58 0.27 2.06 6.08
Muostah Russia 1951-1995 130.033 71.55 —0.58 0.41 3.03 /
Sannikova Russia 1950-2009 138.9 74.667 —0.49 0.19 1.74 5.01
Kigiliah Russia 1951-2009 139.867 73.333 —0.55 0.15 0.95 3.32
Sviatoi Russia 1951-1987 140.733 72.833 —0.56 —0.35 3 /
Zemlia Russia 1951-1987 142.117 74.883 —0.48 —0.6 3.78 /
Shalaurova Russia 1950-2001 143.233 73.183 —0.55 0.01 1.18 /
Zhohova Russia 1950-2000 152.833 76.15 —0.14 0.29 1.91 /
Ambarchik Russia 1950-1995 162.3 69.617 —0.47 —0.02 3.63 /
Chetyrehstolbovoi Russia 1951-1994 162.483 70.633 —-04 —0.03 1.73 /
Rau-Chua Russia 1950-1989 166.583 69.5 —0.42 —0.04 0.73 /
Aion Russia 1954-2001 167.983 69.933 —0.36 0.08 0.96 /
Pevek Russia 1950-2009 170.25 69.7 —0.35 0.07 3.66 8.77
Valkarkai Russia 1956-1993 170.933 70.083 -0.3 0.15 3.46 /
Billinga Russia 1953-1995 175.767 69.883 —0.21 0.07 1.92 /
Mys Shmidta Russia 1950-1994 180.633 68.9 —0.13 0.03 1.86 /
Vrangelia Russia 1950-2000 181.517 70.983 0.19 0.08 2.32 /
Vankarem Russia 1950-2002 184.167 67.833 —0.06 0.14 2.78 /
Koluchin Russia 1950-1991 185.35 67.483 —0.04 0.17 2.54 /
Netten Russia 1950-1995 188.067 66.967 0.07 0.08 1.92 /

CMSL trend over 1980-2009 amounts to 2.25 +/— 0.26 mm/yr.
The latter value compares well with the global mean sea
level trend over the same time span (1980-2009) (equal to
2.09 +/— 0.04 mm/yr [Church and White, 2011]). On average
over the whole 60-year time span (1950-2009), we find a
positive Arctic CMSL trend of 1.62 +/— 0.11 mm/yr (after
correcting for GIA and IB). For the Russian sector alone,
Proshutinsky et al. [2004] found a rate of sea level rise of
about 1.3 mm/yr over 1954-1989 after correcting for GIA
and IB. Over the same time span (1954-1989), our Arctic
CMSL trend amounts to 1.70 +/— 0.24 mm/yr. This trend is
slightly larger than Proshutinsky et al.’s [2004] value, but
refers to both Russian and Norwegian coasts.

[19] Considering only the 27 time series of data setl to
construct Arctic CMSL (not shown) gives the same result.
Again Arctic CMSL rate is quite similar to the global mean
rate over 1950-2009 (1.8 +/— 0.15 mm/yr [Church and
White, 2011]). Thus so far, Arctic CMSL does not seem to
rise faster than the global mean sea level.

[20] As indicated above, strong interannual variability
affects Arctic CMSL. On Figure 6, we superimposed the
Arctic Oscillation (AO) index to the CMSL curve. The AO
is an important climate index of the Arctic region, referring
to opposing atmospheric pressure patterns in northern mid-
dle and high latitudes. It exhibits a negative phase with
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Russian sector, dataset 1
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Figure 4. Plots of individual tide gauge time series with (solid line) and without (dashed line) the IB cor-
rection over 1950-2009 for the (left) Norwegian sector (11 tide gauges) and (right) Russian sector (13 tide

gauges).

relatively high pressure over the polar region and low pres-
sure at midlatitudes, and a positive phase during which the
pattern is reversed. Over most of the past century, the AO
alternated between its positive and negative phases. Starting
in the 1970s, however, the oscillation has tended to stay in
the positive phase, with strong positive values in the early
1990s. During the past decade, the AO has been low and
much variable. A number of previous studies reported that
several meteorological and climatic variables of the Arctic
region are highly correlated with the AO index (and with the
North Atlantic Oscillation -NAO- [e.g., Chylek et al., 2010]).

[21] Looking at Figure 6, we indeed observe significant
correlation between Arctic CMSL curve and AO up to
1995-2000. Most of the large interannual oscillations seen
in the CMSL curve, in particular the high positive anomaly
in the early 1990s, are also visible in the AO index. The
correlation, between 1950 and 1995, amounts to 0.68 (95%
confidence). However, surprisingly, beyond the mid-1990s
and especially since 2000, the correlation breaks down, even
if at interannual time scale, there is still some agreement
between the two curves. The Arctic CMSL shows sustained

rise since about 1995 while the AO index does not, oscil-
lating between positive and negative values. We performed
tests with other climate indices such the NAO but the cor-
relation between CMSL and AO was found higher.

[22] It seems surprising at first look to find a significant
correlation between AO and IB-corrected CMSL because
AO is purely sea level pressure-based parameter. However,
AO also reflects large-scale atmospheric forcing and is a
measure of the polar vortex, which defines changes in wind
stress and wind direction that may influence the ocean cir-
culation, hence sea level. So far we have just corrected for the
purely static IB effect. The observed correlation thus sug-
gests that other factors (e.g., wind stress and associated cir-
culation changes, and ocean mass changes due to land ice
melt and possibly river runoff) contribute to the year-to-year
variability in CMSL.

[23] The above results indicate that between 1950 and the
mid-to-late 1990s, Arctic CMSL was mostly driven by
internal climate modes, in particular the AO, possibly
through changes in wind stress and associated ocean circu-
lation (although quantitative analyses of the latter effects
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Coastal mean sea level in the Arctic area
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Figure 5. CMSL curves in the Norwegian (data setl) and Russian sectors (data setl and 2). The light
gray zone represents the uncertainty of the CMSL time series.
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Temperature profile coverage for 3 different periods
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Figure 7. (top) Temperature and (bottom) salinity profile coverage (data from EN3) in the Arctic region
for 3 different depth ranges (0—50 m, 0-200 m and 0—700 m) and 3 different periods (1960-1969, 1980—

1989 and 2000-2009).

remain to be performed), as well as ocean mass changes.
Since the mid-to-late 1990s, Arctic CMSL shows a marked
rise of 4.07 +/— 0.65 mm/yr.

4. Steric Sea Level in the North Atlantic
and Nordic Seas

4.1. Steric Data

[24] In this section we estimate the contribution of the
steric (effect of ocean temperature T (thermosteric compo-
nent) and salinity S (halosteric component)) sea level to
Arctic CMSL. For that purpose, we use T/S data from 3 dif-
ferent databases: the WODO9 [Levitus et al., 2009], the Ishii
and Kimoto [2009] (called IK09 hereafter) databases and the
EN3 database developed by the Met Office/Hadley Centre,
UK [Ingleby and Huddleston, 2007]. The EN3 database
consists of the WODOS5 database [Levitus et al., 2005] plus
additional T data from the ASBO (Arctic Synoptic Basin-
wide Oceanography) project (see NOCS ASBO web page:
http://www.noc.soton.ac.uk/ooc/ASBO/index.php) and Argo

project. The WODO09 and IK09 databases account for depth-
bias corrections on XBT temperature data [e.g., Wijffels et al.,
2008], unlike the WODO5 data included in the EN3 gridded
database (after this study was started, XBT depth bias cor-
rections were posted along T profiles on the EN3 web site;
however, accounting for profile-based depth bias corrections
was found beyond the scope of the present study; neverthe-
less the EN3 database include a large portion of non XBT
data which do not suffer from XBT depth-bias). The T/S data
from the 3 databases are publicly available at: http://www.
nodc.noaa.gov/OC5/indprod.html for WODO09; http://atm-
phys.nies.go.jp/~ism/pub/ProjD/v6.9/ for 1IK09; and http://
www.metoffice.gov.uk/hadobs/en3/index.html for EN3.

[25] The depth and time coverage of these data is very
inhomogeneous in the studied region, leaving much of the
Arctic Ocean uncovered. This is illustrated in Figure 7 which
shows for three periods (1960-1969, 1980-1989 and 2000-
2009) T and S data coverage (from EN3) down to 700 m
(coverage is shown for the 0—50 m, 0-200 m and 0—-700 m
upper ocean layers). The coverage during the 1960s and
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earlier is far too sparse and limited to the near surface layers,
preventing us to quantify the steric contribution in the whole
Arctic and even along the Russian coasts. Before the 1990s,
we also note that the data coverage is poor. This leads us to
not consider data prior to 1970 and only consider a limited
geographical sector bounded by the 75°W—-45°E longitudes
and the 50°N-80°N parallels.

4.2. Steric Spatial Trend Patterns

[26] For each database, we computed the thermosteric sea
level on a 1° x 1° grid at monthly interval since 1970
(at 3-month intervals for WODO09), integrating T anomalies
from the surface down to 700 m. For that purpose, we first
computed density anomalies at each standard level down to
700 m by considering temperature anomalies and using the
classical equation of state of the ocean. Then, we integrated
density anomalies at each grid point (using a climatology for
the salinity) and each time step to obtain the thermosteric sea
level [Gill, 1982; Levitus et al., 2005; Lombard et al., 2005].

[27] We also computed the halosteric sea level using
salinity anomalies available for the IK09 and EN3 databases
(no gridded salinity data are available for WOD09). We
followed the same methodology as for the thermosteric sea
level but now considering salinity anomalies from the sur-
face down to 700 m and a climatology for the temperature.

[28] Figures 8a and 8c show thermosteric trend patterns
computed over 1970-2009 for the IK09 and WODO09 data
over the limited region described above. We note that ther-
mosteric spatial trends are positive almost everywhere and
very similar in both cases, with higher rates than average
south of Iceland, in the Baffin Bay, Greenland and Norwe-
gian seas. Figure 8b shows halosteric spatial trend patterns
for IK09. Halosteric trends are moderately negative over the
studied area, indicating a slight increase in salinity since
1970. Comparing thermosteric and halosteric trend maps for
IK09 shows that the patterns are anticorrelated (with higher
magnitude for the thermosteric trends). This anticorrelation
between thermosteric and halosteric trend patterns suggests
simultaneous increase of both temperature and salinity since
1970 in the North Atlantic and Nordic Seas sector (the two
factors having opposite effects on sea level). A similar
behavior has been reported in several other regions from
in situ hydrographic data and/or ocean circulation modeling
[e.g., Wunsch et al., 2007; Kéhl and Stammer, 2008].

[29] Figure 9 shows the steric (sum of thermosteric and
halosteric) trend patterns over 1970-2009 for the IK09 and
EN3 data (note that computing the steric sea level by sum-
ming the thermosteric and halosteric components or by direct
integration of T- and S-related density anomalies gives
essentially the same result). The two maps show more or less
similar patterns in the North Atlantic and Nordic Seas, in
particular along the Norwegian coast. Some difference is
noticed however in the Baffin Bay and southwest of
Greenland.

4.3. Interannual Variability of the Gridded Steric Data

[30] To investigate the dominant modes of variability of the
steric data in the limited region considered above, we per-
formed an EOF (empirical orthogonal function) decomposi-
tion [Preisendorfer, 1988] of the WODO09 and IK09 gridded
thermosteric data over the 1970-2009 time span. Figure 10
(top) shows corresponding first spatial and temporal mode
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(noted EOF1) for the two thermosteric data. We note that
EOF1s (42.9 and 46.1% of the total variance, respectively)
are highly correlated both spatially and temporally, and
closely resemble the thermosteric trend patterns shown in
Figure 8. The temporal curves are also highly correlated.
They are flat until 1995 but since then show an upward trend.
Figure 10 (bottom) shows EOF1 of IK09 halosteric data
decomposition. The anticorrelation noted above for the spa-
tial trend patterns between thermosteric and halosteric com-
ponents is even more evident in EOFIls. Like EOF1
thermosteric temporal curve, the EOF1 halosteric temporal
curve also displays an upward trend as of 1995 (associated
with negative spatial trend values), suggesting simultaneous
increase of temperature and salinity in the region. To see
more clearly the latter behavior, we have averaged the grid-
ded thermosteric (IK09 and WODO09) and halosteric (IK09)
data at each time step over the region, and computed the
mean thermosteric and halosteric curves. These are shown
in Figure 11. We first note that the two thermosteric curves
agree well. We also note the strong change and opposite
behavior affecting the thermosteric and halosteric curves
as of ~1995.

4.4. Steric Sea Level at the Norwegian Tide Gauges

[31] We computed the steric sea level (thermosteric plus
halosteric components) using the IK09 and EN3 data since
1970 at the 11 Norwegian tide gauge sites by interpolating
the steric grids at the tide gauge locations (averaging the
gridded data within a 1° radius around the tide gauge).
Corresponding curves are shown in Figure 12 (top) super-
imposed to the Norwegian CMSL curve. We first note that
both IK09 and EN3 curves are in general good agreement (as
previously noticed between IK09 and WODO09 thermosteric
components). Although smoother, they correlate also well
between 1970 and 2006 with the CMSL curve (correlation of
0.65). However, as of 2006, the steric sea level curves show a
downward trend not seen in the CMSL curve. The steric sea
level trends over 1970-2006 amounts to 1.63 +/— 0.14 mm/yr
and 1.9 +/— 0.17 mm/yr for IK09 and EN3 respectively, a
value quite comparable to the CMSL trend over the same time
span (of 1.73 +/— 0.23 mm/yr). This suggests that, at least over
this time span (1970-2006), observed CMSL rise along the
Norwegian coast has a steric origin. However, the interannual
variability in steric sea level and Norwegian CMSL are not
well correlated, suggesting that the latter is influenced by other
factors on such time scales, e.g., wind stress-driven ocean
circulation and ocean mass changes.

[32] We computed the residual (observed CMSL minus
steric sea level) curve at the Norwegian tide gauges with
the IK09 and EN3 data. The corresponding time series over
1970-2006 are shown in Figure 12 (bottom). The AO
index is superimposed. The trend of the residual curves
over 1970-2006 amount to 0.11 +/— 0.23 mm/yr and
—0.17 +/— 0.22 mm/yr for the IK09 and EN3 data,
respectively, thus are not significant. On the other hand, the
residual curves show important interannual variability mod-
erately correlated with the AO index. Over 1970-2006, this
correlation is equal to 0.54 only but at some periods (e.g.,
around 1990), the sea level residuals and the AO co-vary
similarly, possibly reflecting the dynamical response of the
sea to wind-forcing. At the end of the studied period (around
2006), the residual curves show an upward trend not seen on
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Figure 11. Top curves are regionally averaged thermosteric sea level over 1970-2009 (region as shown
in Figures 8 and 9) for IK09 (red curve) and WODO9 (blue curve) data. Bottom curve is regionally aver-
aged halosteric sea level (IK09 data, red curve).

100r

Sea level (mm)

Sea level (mm)

Sea level and steric sea level in the Norwegian area at tide gauges location

1970 1975 1980 1985 1990 1995 2000 2005 2010
100

1970 1975 1980 1985 1990 1995 2000 2005 2010

Years

Figure 12. (top) CMSL at the Norwegian tide gauges (black curve) over 1970-2009 on which is super-
imposed the steric sea level (IK09: red curve and EN3: blue curve) interpolated at the tide gauge sites.
(bottom) Residual (observed minus steric) sea level (red and blue curves for IK09 and EN3 respectively).
The AO index is superimposed (black-dashed curve).
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the AO. This may reveal an increased contribution of the
ocean mass component linked to the recently reported
acceleration in land ice melt [i.e., Holland et al., 2008,
Steffen et al., 2010; Rignot et al., 2011] plus regional water
mass redistribution. We will come back to this issue in
section 5.

5. Comparison Between Tide Gauge-Based,
Altimetry-Based and Steric Sea Level in the North
Atlantic and Nordic Seas Over 1993-2009 and
Estimate of GRACE-Based Ocean Mass

Over 2003-2009

[33] In this section, we take advantage of the availability
of gridded altimetry sea level data up to 82°N since 1993 to
investigate in more detail the mean and regional sea level in
the North Atlantic and Nordic Seas sector and its relation-
ship with the steric sea level. Satellite altimetry measures
absolute sea level (i.e., relative to the Earth’s center of mass
[Fu and Cazenave, 2001; Cazenave and Nerem, 2004]), thus
reflects global/regional changes in ocean water volume (due
to density changes and water mass variations) as well as
additional factors causing regional variability in sea level
such as the deformations of ocean basins in response to land
ice melt-induced mass redistribution [Milne et al., 2009,
Tamisiea and Mitrovica, 2011]. As altimetry-based sea level
does not sense vertical crustal motions, it can be compared to
tide gauge-based sea level, once the latter is corrected for
vertical crustal motions. Here we use the multi mission
altimetry data reprocessed by Prandi et al. [2012]. This
reprocessing improves the data coverage and the quality of
the geophysical corrections to apply to the altimetry data in
the Arctic region. The details of the data reprocessing is
described in Prandi et al. [2012]. The inverted barometer
correction is applied to altimetry data as for the tide gauge
data using the Carrére and Lyard [2003] model.

5.1. Spatial Trend Patterns in Altimetry-Based
and Steric Sea Level (1993-2009)

[34] We compared the altimetry-based sea level trend pat-
terns with the thermosteric and halosteric spatial patterns
(IK09 data) for the 1993-2009 time span over the North
Atlantic and Nordic Seas sector. These are shown in
Figures 13a—13c. In several areas, e.g., south of Iceland and
Greenland and in the Norwegian Sea, the spatial trend patterns
of altimetry-based and thermosteric sea level show positive
trends. Thermosteric trends have larger amplitude than
observed (i.e., altimetry-based) ones, but because of opposite
trends in the halosteric component (see Figures 13a—13c),
their sum (i.e., the steric component) will better agree with
altimetry-based trends. This is indeed the case (although not
everywhere), as illustrated in Figures 13d and 13e showing
steric trend patterns over 1993-2009 for the IK09 and EN3
data.

[35] We computed residual trend maps (i.e., altimetry-based
minus steric trends) with the IK09 and EN3 data over 1993—
2009. These are shown in Figure 14. In most areas (northwest
and southeast of Greenland, Greenland and Norwegian seas,
and along the coasts of Norway), the residual trend patterns
roughly agree. Although part of the residual trends may result
from uncertainty and imperfect data coverage of T/S data in
the region, we cannot exclude that they reflect real non-steric
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signals, for example ocean mass changes. Since ~2003, the
latter are measurable by GRACE space gravimetry data. This
is discussed in the next section.

5.2. Tide Gauge-Based, Altimetry-Based, GRACE-
Ocean Mass and Steric Sea Level Along
the Norwegian Coasts

[36] We interpolated the altimetric grids at the tide gauge
locations (as done for the steric sea level in section 4). At the
Norwegian tide gauges, the altimetry-based and tide gauge-
based sea level time series are highly correlated both in
terms of trend and interannual variability, with all correla-
tions >0.9 (not shown). The highest correlation was obtained
when the ICE-5G/VM2 GIA correction was used for the tide
gauge data. This was the basis for preferring this particular
GIA correction (see section 3). We constructed an altimetry-
based CMSL along the Norwegian coast averaging individ-
ual time series at the 11 tide gauge sites of data setl. The tide
gauge and altimetry-based CMSL curves in the Norwegian
sector for 1993-2009 are shown in Figure 15 (top). Both
curves are highly correlated and show an increasing sea level
trend of 3.32 +/— 0.65 mm/yr (from tide gauges) and 4.23
+/— 0.23 mm/yr (from satellite altimetry) over the altimetry
period (1993-2009). The trend difference (0.9 mm/yr) is only
slightly larger than the tide gauge trend uncertainty. Thus the
altimetry data clearly confirm the recent sea level increase in
that particular region. We note in passing that the rate of sea
level rise in this region is very similar to the global mean rate
(of 3.3 mm/yr over 1993-2009 [e.g., Cazenave and Llovel,
2010]), a result confirmed by Prandi et al. [2012] for the
whole Arctic region.

[37] We estimated the ocean mass change along the
Norwegian coast as of 2003 using GRACE space gravimetry
data [Wahr et al., 2004]. GRACE measures temporal varia-
tions of the Earth’s gravity field and, over the oceanic
domain, provides an estimate of ocean mass changes. Several
GRACE products have been released from teams involved in
the GRACE project (CSR, JPL and GFZ), each time with
substantial improvement [Chambers, 2006]. Here we use the
CSR 1° x 1° gridded data over the ocean (RL04 release) at
monthly interval (available at http://grace.jpl.nasa.gov/data/
GRACEMONTHLYMASSGRIDSOCEANY/). These data
include an implementation of the carefully calibrated com-
bination of de-stripping and smoothing, with different half-
width Gaussian filters (the solutions need to be smoothed
because errors increase with wavelength). These gridded
ocean GRACE products are corrected for Glacial Isostatic
Adjustment using the Paulson et al.’s [2007] model. The data
used in this study cover the time span from January 2003 to
December 2009 and are expressed in sea level equivalent.

[38] We interpolated monthly GRACE-ocean mass grids
at the 11 Norwegian tide gauge sites, removed the seasonal
signal as for the other data sets and then averaged the 11
individual ocean mass time series. Corresponding GRACE-
based averaged ocean mass curve is superimposed to the
CMSL curve in Figure 15 (top). Over 2003-2009, the
GRACE ocean mass trend is positive and equal to 2.9 +/—
0.66 mm/yr. This is significantly different from the CMSL
trend over the same time span (equal to —1.14 +/— 0.21 mm/yr).
As the CMSL trend reflects primarily the sum of the steric
plus ocean mass trends, this trend difference is not really
surprising considering the downward trend seen in the mean
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Figure 15. (top) Tide gauge-based (blue curve) and altimetry-based CMSL (black curve) at the Norwegian
tide gauge sites over 1993-2009. The green curve represents the GRACE-based ocean mass component
averaged at the Norwegian tide gauge sites. (bottom) Mean steric sea level (IK09 data, red curve); the green
curve represents the steric component estimated from the difference between tide gauge-based CMSL and
GRACE ocean mass. The dashed vertical line corresponds to the date (early 2007) beyond which no ocean
temperature data are available along the Norwegian coast.

steric sea level averaged at the Norwegian tide gauges
(Figure 12, top). On the other hand, reasonable agreement is
observed between CMSL sea level and GRACE-based ocean
mass in terms of year-to-year variability.

[39] In Figure 15 (bottom) is shown the difference over
2003-2009 between CMSL and GRACE-based ocean mass
averaged at the Norwegian tide gauges. This difference should
primarily reflect the steric component. The coastal steric sea
level from the IK09 data is also shown over 1993-2009. While
both curves show a downward trend over their overlapping
time span (2003-2009), the highly negative observed steric
trend seems somewhat suspect. This highly negative steric
trend may not be real and may simply reflect lack of data in the
very recent years. To check this, we looked at the T/S data
coverage between 2005 and 2009. This is illustrated in
Figure 16 showing yearly coverage in T data for years 2005 to
2009. Figure 16 clearly reveals very poor data coverage along
the Norwegian coast over this time span. We note data down to
200 m only in 2005 and 2006. But in 2007, 2008 and 2009,
there is no data at all along the Norwegian coast. Thus the
interpolated steric curve (Figure 15, bottom) is likely biased
low for these years. Besides considering the 2003—2006 time
span during which there are some T data, we note that the
“CMSL minus GRACE ocean mass” curve closely follows the
steric curve, and both trends (equal to 1.41 +/— 0.7 mm/yr and

1.36 +/— 0.4 mm/yr for “CMSL-GRACE ocean mass” and
steric sea level respectively over 2003—-2006) agree quite well.

6. Discussion

[40] In this study, we estimated the mean sea level over the
past ~60 years along the Norwegian and Russian coasts
using good quality tide gauge data. Between 1950 and 1980,
coastal sea level did not rise significantly but beyond 1980, it
shows a significant upward trend. Estimate of the thermos-
teric and halosteric sea level since 1970 in a limited sector
including the North Atlantic subpolar gyre and the Nordic
Seas indicates a strong change around 1995, with simulta-
neous increase in temperature and salinity. Along the Nor-
wegian coast, a similar behavior is noticed with an increasing
trend of observed sea level (from tide gauges and satellite
altimetry) since the mid-1995s (note that the downward trend
observed in the mean coastal steric sea level as of 2007 is
likely an artifact due to a lack of data in this region over the
very recent years). We also observe an increase in the
GRACE-based averaged ocean mass at the Norwegian coast
since 2003. Its positive trend (of 2.9 +/— 0.66 mm/yr over
2003-2009) is somewhat larger than the global mean ocean
mass increase due to total land ice melt over about the same
time span (of 1.5-2 mm/yr) [e.g., Church and White, 2011].
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It thus includes a regional ocean mass trend component (due
to ocean circulation-driven mass redistribution), in addition
to the global mean mass trend. Anyway, this ocean mass
increase at least partly reflects the recent acceleration repor-
ted in ice mass loss from glaciers and ice sheets [e.g., Steffen
et al., 2010; Rignot et al., 2011].

[41] The results of the present study show that between
1950 and 1995, sea level along Norwegian and Russian
coasts does not display any significant upward trend, while
being highly correlated to the AO. On the other hand, since
the mid-to-late 1990s, coastal sea level in the Norwegian and
Russian sectors has been rising faster during the previous
decades. This coincides with strong changes affecting ther-
mosteric and halosteric sea level in the North Atlantic and
Nordic Seas, with simultaneous increase in temperature and
salinity over the past 15 years.

[42] Recent warming of the Arctic region has been repor-
ted by Karcher et al. [2003] and Polyakov et al. [2005].
These studies observed significant changes in temperature of
the Arctic and Nordic Seas during the 1990s. Rigor and
Wallace [2004] showed that areal coverage of multiyear
sea ice decreased even during 1989—-1990 when the AO was
in extremely high index state. This could be explained by
longer ice free periods during summer, the open ocean
absorbing more heat, preventing formation of sea ice (posi-
tive feedback mechanism). Warming in the Nordic Seas
reduces heat loss from the Atlantic water before it enters the
Arctic Ocean, with warmer Atlantic water propagating into
the Arctic region. Carton et al. [2011] investigated the
interannual/decadal variability of Atlantic water in the Nor-
dic and adjacent seas. Their analysis shows a succession of
four multiyear warm events occurring in the region between
1950 and 2009 (i.e., the same time span as in the present
study), the last reported warm event began in the late 1990s
and persisted for nearly a decade. Our results clearly show
that in the North Atlantic, Nordic Seas and coastal zones of
Norway and even Russia, significant changes also affected
sea level as of mid-to-late 1990s, in agreement with other
recently reported changes in Arctic climate since 1-2 dec-
ades [i.e., Serreze and Barry, 2011]. This period (last 15 years)
may represent a transition in the Earth system evolution as
recently suggested by Peltier and Luthcke [2009] and Roy and
Peltier [2011]. Finally our results also show an increase of the
ocean mass component along the Norwegian coast, at least
partly explained by the recent acceleration in land ice loss as
reported by numerous recent studies.
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ANNEXE :

ARTICLE PRANDI et al., 2012 :

« SEA LEVEL VARIABILITY IN THE
ARCTIC OCEAN OBSERVED BY
SATELLITE ALTIMETRY »

SOUMIS A Ocean Science

Cet article reprend certains des éléments présentés dans les chapitres[3|et[d|de ce manuscrit.
Certaines des échelles temporelles de la variabilité du niveau de la mer dans I’Océan Arctique
observées par les données altimétriques sont décrites. Le niveau stérique est estimé a partir
des champs EN3 (Ingleby et Huddleston, [2007)). Les mesures de la mission spatiale GRACE
sont également exploitées pour étudier le bilan du niveau de la mer dans I’ Arctique. Enfin les
résultats des investigations portant sur la variabilité forcée par le vent sont présentés.
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Abstract. We investigate sea level variability in the Arctic
Ocean from observations. Variability estimates are derived
both at the basin scale and on smaller local spatial scales.
The periods of the signals studied vary from high frequency
(intra-annual) to long term trends. We also investigate the
mechanisms responsible for the observed variability. Differ-
ent data types are used, the main one being a recent repro-
cessing of satellite altimetry data in the Arctic Ocean.

Satellite altimetry data is compared to tide gauges mea-
surements, steric sea level derived from temperature and
salinity fields and GRACE ocean mass estimates. We estab-
lish a consistent regional sea level budget over the GRACE
availability era (2003-2009) showing that the sea level drop
observed by altimetry over this period is driven by ocean
mass loss rather than steric effects.

The comparison of altimetry and tide gauges time series
show that the two techniques are in good agreement regard-
ing sea level trends. Coastal areas of high variability in the
altimetry record are also consistent with tide gauges records.
An EOF analysis of September means altimetry fields allows
identifying two regions of wind driven variability in the Arc-
tic Ocean: the Beaufort Gyre region and the coastal European
and Russian Arctic. Such patterns are related to atmospheric
regimes through the Arctic Oscillation and Dipole Anomaly.

1 Introduction

Various parts of the Arctic climate system are undergoing
changes, among them the Arctic Ocean. Certainly the most
visible and most studied part of these changes is the decline
of sea-ice extent (Stroeve et al., 2012), but many other can af-
fect the Arctic Ocean: changes in ocean circulation, in fresh-
water content (Rabe et al., 2011; McPhee et al., 2009), in sea-
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ice volume (Kwok et al., 2009). Moreover, the rapid mass
loss of the Greenland Ice Sheet (GIS) (Velicogna, 2009) may
affect the surrounding ocean as well as have global impacts.
All these effects can impact sea level, a natural integrator of
various climatic components which is, at a global scale, an
important indicator of climate change (Cazenave and Llovel,
2010; Bindoff et al., 2007).

In the Arctic Ocean sea level studies mainly rely on long
records by tide gauge stations (Proshutinsky et al., 2001,
2004) or outputs from models (Proshutinsky et al., 2007).
For example Proshutinsky et al. (2001) found a sea level rise
of 1.85 mm/yr in the Russian Arctic over 1954-1989 and
Proshutinsky et al. (2007) used model runs from the AOMIP
project to determine the characteristics of sea level variabil-
ity in the Arctic. Proshutinsky and Johnson (1997) identified
two wind regimes driving oceanic circulation and affecting
sea level in the Arctic Ocean, recent updates on the wind
regime were given by Proshutinsky et al. (2011, 2009a). One
of the first use of satellite altimetry to estimate sea surface
height in the Arctic Ocean was made by Peacock and Laxon
(2004) and their technique was used by Scharroo et al. (2006)
who estimated a sea level drop from ERS-2 data over 1995-
2003. Investigations were also conducted on the steric part
by Seigismund et al. (2007) but limited to the Nordic Seas.

Recently efforts were made to use satellite altimetry data
in the Arctic Ocean to study long-term sea level variability.
Prandi et al. (2012) used a dedicated regional processing to
build a dataset suitable for studying sea level variability in the
Arctic Ocean over the 1993-2009 period with an effort to use
reference missions to provide a stable baseline. Henry et al.
(2012) analyzed sea level estimates from different techniques
in the Nordic Seas with a long term perspective and Giles
et al. (2012) derived freshwater content change from satellite
altimetry measurements and linked them to the wind induced
spin-up of the Beaufort gyre.

In this study we investigate sea level variability in the
Arctic Ocean from observations over the 1993-2009 period.
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Different periods from high-frequency signals to long term 120
trends are considered, both at the basin wide scale and at
smaller spatial scales. Sea level data derived from different
techniques are used and compared. First we discuss the ob-
servation capabilities of the different techniques used in the
Arctic Ocean: satellite altimetry, tide gauges, temperature 125
and salinity data and GRACE ocean mass data. We perform

a regional comparison of altimetry based sea level to ocean
mass and steric sea level estimations to look at the regional
sea level budget. Local comparisons are performed at tide
gauges stations for the variability levels and for long term 1
drift. Patterns of altimetry SLA in the Arctic Ocean are de-
rived from an EOF analysis and compared to modeled wind
forcing response.

135
2 Arctic Ocean observation capabilities

2.1 Satellite altimetry

In this study we use the dataset produced by Prandi et al.
(2012). The dataset consists of 887 weekly grids of sea level '*°
anomaly, at 1/8 resolution, covering all latitudes between
50N and 82N and from January 1993 to December 2009.
The processing of this dataset was dedicated to the Arctic
Ocean. The data used to map sea level anomaly in the Arctic
Ocean come from ERS-1, ERS-2 and Envisat missions north
of 66N but all missions were linked to the baseline provided
by Topex/Poseidon, Jason-1 and Jason-2 data to ensure the
stability of the dataset over time. Only the ice-free ocean
is observed by satellite altimetry, as a consequence some ar-
eas of the Arctic Ocean are only sampled by the dataset in’
summer (Prandi et al., 2012), the ocean data coverage is pre-
sented on figure 1. The altimetry data processing used is
subject to errors which were evaluated and resulted in a 1.3
mm/yr uncertainty (with 90% confidence) applied to the re-
gional trend derived over the whole period. For this study, 0
to ensure consistency with other datasets, we used monthly
means derived from the weekly grids.

45

2.2 Tide gauges data

155

Tide gauges stations provide independent relative sea level
measurements that can be usefully compared to satellite al-
timetry data (ref). In this study we use monthly tide gauge
time series obtained from the Permanent Service for Mean
Sea Level (PSMSL, Woodworth and Player (2003)) database. 160
We selected all stations containing data over the 1993-2009
period and with latitudes greater than 50N. Such selection
criteria are applied to match the time-space domain covered
by the satellite altimetry dataset. We therefore use a sub-
set of 46 stations whose positions are presented on figure 1. 165
Although the distribution of the stations along the coasts of
the Arctic basin is good with stations all around the Arctic
Ocean some areas like the coasts of Norway are oversam-
pled and the American and Canadian coasts have only four

stations. The temporal data coverage is also very uneven,
many time series have large gaps, and this is especially true
for stations in Siberia and in the Canadian Arctic. The tide
gauges stations positions, as well as the completeness of the
time series over the satellite altimetry time span are presented
on figure 1. Tide gauges stations in the area are subject to
important vertical land motion due to the GIA effect. This
effect has to be removed to allow comparison with satellite
altimetry data, the time series are corrected for the GIA effect
using ICESG_VM4 model (Peltier, 2004, 2009). Other GIA
models are available such as ICE3G and ICESG_VM2 and
differences between the models can be large as reported by
Henry et al. (2012). The ICE5G_VM4 model is selected af-
ter comparison with satellite altimetry data and other works
who suggest it performs best (Bouin and Wppelmann, 2010).
The stations might be subject to other vertical land motion
than the GIA, unfortunately with no GPS data available these
motions cannot be corrected. To be consistent with satel-
lite altimetry, tide gauges time series are also corrected for
the inverted barometer effect using monthly sea level pres-
sure fields from the NCEP/NCAR reanalysis (Kalnay et al.,
1996).

2.3 Temperature and salinity data

To get an estimate of the steric part of sea level vari-
ability in the Arctic Ocean we use the EN3 dataset
(Ingleby and Huddleston, 2007). The temperature and
salinity profiles used to create EN3s monthly three
dimensional grids mainly come from WODO0S5 (Levi-
tus et al., 2005), GTSPP (Sun and et al.,, 2010) and
Argo (http://www.argo.ucsd.edu) databases. In the Arc-
tic data from the Arctic Synoptic Basin-wide Observations
(ASBO, http://www.noc.soton.ac.uk/ooc/ASBO/index.php)
project are included enhancing the data coverage in the re-
gion. Even with the addition of the ASBO data, the sampling
of the ocean remains low with a mean of 250 profiles avail-
able for each month north of 66 but with a large annual sig-
nal in the number of profiles. The sampling is good in the
Greenland, Iceland, Norway (GIN) Sea and in the Beaufort
Sea. The data coverage is very low in the Russian Arctic.
The number of profiles used to calculate the EN3 grids and
the corresponding mean depth over time is presented on fig-
ure 2. To evaluate steric sea level, we integrate the density
deviation with respect to a reference temperature and salin-
ity over the whole water column, thus obtaining a series of
monthly steric sea level height grids at one degree resolu-
tion. On a global scale, the deployment of ARGO profilers
has greatly improved the T/S sampling of the ocean, however
very few ARGO floats are available in the Arctic Ocean and
the sampling does not really improve in the latest part of the
period.
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2.4 GRACE ocean mass data

220

The GRACE mission was launched in 2002 and provides a
way to evaluate mass changes of the ocean affecting sea level.

In this study we use GRACE fields computed by Chambers
(2006), we used the CSR version of the release 04 of the data.
The period common to altimetry and GRACE data is reduced 225
to less than 8 years from 2002 to 2009. In general, continen-
tal signals are larger than oceanic signals and can leak over
ocean. In the region, the large GIS mass loss represents a
very important GRACE signal that can induce such leakage
of the continental signal over the ocean. To prevent pollution 2%
of the ocean signal the fields we use that include a correc-
tion to minimize continental leakage, but this effect might
not be completely removed. GRACE data is also sensitive to
the GIA and the effect averaged over the global ocean is still
uncertain ranging from -1 mm/yr (Paulson et al., 2007) to -2 23
mm/yr (Peltier, 2009), at high latitudes this effect is likely
more important than the global average. The GRACE grids
used in this study are corrected for the GIA using the model
by Paulson et al. (2007).

240

3 Description of the observed variability
3.1 Regional variability and trends 045

The SLA time series is displayed on figure 3 (red), the vari-
ability observed is large with a mean SLA standard devia-
tion of 2.0 cm after removing the trend (the standard devi-
ation is 0.2 cm for the global MSL time series). Over the 25
whole period the SLA shows a rising trend of 3.6 mm/yr.
In their paper presenting the data Prandi et al. (2012) make
an estimation of the uncertainty affecting the trend estima-
tion over the 1993-2009 period. They find that due to the
measurement and processing errors only, the uncertainty on zss
the trend amounts to 1.3 mm/yr with 90% confidence. This
uncertainty value does not account for the impact of tempo-
rally correlated variability on the trend value estimate over a
given period. Such effect is low on the global average sea
level as the inter-annual variability levels are low (Ablain zso
et al., 2009) but can have a significant impact when consid-
ering regional averages. In order to evaluate the trend sen-
sitivity to the study period, we estimate Arctic regional sea
level trends over a 10-year running window from 1993-2002
to 2000-2009. The results are presented on figure 3 in blue. 265
Trends were estimated from monthly mean time series and
after removing the seasonal signal. The large variability of
SLA leads to 10 year trends ranging from 1.6 to 6.2 mm/yr.
There appears to be a shift in sea level trends in the second
part of the period: after 2003, the 10-year trend shows an im- 27
portant reduction. Given the uncertainty level of 1.3 mm/yr
previously presented all 10 years periods show a significantly
positive trend.

The total sea level rise measured by satellite altimetry is
the sum of steric and mass components. The steric part can
be evaluated from temperature and salinity data. For the last
7 years of the altimetry record (2003-2009), GRACE ocean
mass data is available and provides a way to evaluate the
mass component. The availability of the three records gives
the opportunity to investigate the Arctic regional sea level
rise budget. We compare satellite altimetry, steric sea level
derived from EN3 dataset and ocean mass from GRACE over
the oceanic domain bound between 66N and 82N. The anal-
ysis is performed over the 2003-2009 period which is com-
mon to the three datasets used. Monthly sea level time series
are computed from altimetry, GRACE and EN3 datasets rep-
resenting the total, mass and steric components of sea level
change respectively. Steric and mass parts are summed up
and compared to the altimetry record. Figure 4 presents the
time series obtained from altimetry and from the sum of mass
and steric components, averaged over all ocean grid points
with latitudes between 66N and 82N. A very good agree-
ment is found between the two records, the correlation coef-
ficient is r=0.75 and the standard deviation of the differences
is 2 cm. Regarding the long-term trend, the satellite altime-
try record displays a sea level drop at a rate of -4.3 mm/yr
compared to -4.8 mm/yr for the sum of mass and steric con-
tributions. Separating the mass and steric components of sea
level change, it appears that both the steric and mass parts
contribute to the drop observed over the period with negative
trend values of -0.5 mm/yr and -4.3 mm/yr respectively over
2003-2009. A decrease of the Arctic Ocean mass has been
previously reported from comparisons between GRACE data
and records of bottom pressure near the north pole (Mori-
son et al., 2007). Here we find that the negative SL trend
observed by altimetry over 2009-2009 is dominated by the
Arctic Ocean mass loss rather than steric change.

Considering the annual cycle, amplitudes are 7 and 4.4 cm
for altimetry and the sum of ocean mass and steric sea level.
The uneven coverage of the Arctic Ocean by the altimetry
dataset can be responsible for the differences: as large parts
of the Arctic Ocean interior are not observed all year long the
winter months sampling is biased towards the Nordic Seas.
If we consider mass and steric grid points only if there is
a valid satellite record at the corresponding space and time
(therefore applying the same spatial bias to all datasets) the
annual cycles amplitudes show a better agreement with 7 and
6 cm for the altimetry and sum of mass and steric compo-
nents respectively. The annual cycles for altimetry, steric sea
level, GRACE ocean mass and the sum of ocean and steric
are represented on figure 5. The maximum is reached in Jan-
uary for the altimetry and in October for the sum of steric and
mass parts, the minimum occurs in April for both estimates.
It appears that the annual cycle is mainly driven by changes
in steric sea level (amplitude 4.5 cm) rather than ocean mass
changes (amplitude 2.3 cm). It is interesting to note that the
shape of the annual cycle derived from altimetry shows a lo-
cal maximum reached in July consistent previous estimates
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from tide gauges data (Proshutinsky et al., 2007), however
the sum of ocean mass and steric parts does not show the
same feature.

330
3.2 Local variability and trends

To estimate the spatial distribution of the observed tempo-
ral variability we calculate the map of monthly SLA RMS.
The result is presented on figure 6. It appears that highsss
variability areas are concentrated along the coastlines. The
area experiencing the most important variability is the Cana-
dian Arctic Archipelago but the errors are likely high in this
area mainly due to tidal prediction in a complex geometry
and bathymetry and to other problems affecting altimetry in g,
coastal areas. The East Siberian Sea is another area where
sea level variability is important with respect to other parts of
the basin. High variability areas are located in shallow water
regions and this could indicate an error of the altimetry pro-
cessing. In order to validate the altimetry observations we s
perform a comparison to tide gauge stations. For each tide
gauge we evaluate the correlation coefficient with satellite
altimetry grid points within 200 km of the tide gauge posi-
tion. The altimetric time series is extracted where the maxi-
mum of correlation with the tide gauge time series is found 4,
(Valladeau et al., 2012). The position of the tide gauges sta-
tions, as well as the correlations with altimetry are presented
on figure 7. 7 stations fail to show correlations statistically
different from O at the 1% level and are excluded from fur-
ther analysis; those stations are circled in red on figures 6, 5
7 and 8. Excluding these stations from the comparison, the
mean correlation coefficient is 0.6 with values ranging from
0.3 at Ny-Alesund (Greenland Sea) to 0.77 at Izvestia (Kara
Sea). The tide gauge sea level RMS levels are overlaid on
figure 6. The comparison shows that altimetry SLA time se-
ries generally display lower variability than tide gauges time
series. For the mean of 39 stations, collocated SLA RMS s
values are 9.2 cm and 15.3 cm for altimetry and tide gauges
respectively. The local maximum for SLA RMS in the East
Siberian Sea seen in the altimetry data is also seen by the
tide gauges situated in this area, indicating that the high vari-
ability in this area likely results from a physical signal rather ses
than an altimetry error.

The variability estimated by the RMS is dominated by
short term signals, in order to evaluate long-term variabil-
ity we estimate SLA trends over the whole 1993-2009 period
covered by the satellite altimetry dataset, the map of sea level s7o
trends is presented on figure 8. There is a large positive sig-
nal around the southern tip of Greenland that was already
observed in global datasets. Regarding long term trends, the
agreement between altimetry and tide gauges is good; the
tide gauges trends are superimposed to the map of altimetry s7s
trends on figure 8. Averaging the 39 stations, the collocated
altimetry trend is 5.2 mm/yr, larger than the 4.3 mm/yr ob-
tained from tide gauge data, the mean drift is 0.9 mm/yr, a
value smaller than the uncertainty affecting altimetry trends

determination. At some stations the altimetry and tide gauges
trends are very different, the largest difference is found at sta-
tion Shalaurova (East Siberian Sea) with a 9 mm/yr drift due
to gaps in both time series leading to a trend evaluation based
on very different periods. When both techniques are strictly
matched over time (ie using a satellite measurement only if a
tide gauge measurement is available at the same time and re-
spectively) the drift is reduced to 0.2 mm/yr. Both mean drift
values are lower than the uncertainty affecting the altimetry
trend estimation over the whole period (1.3 mm/yr).

In the Arctic interior, the largest trend signal is found in
the Beaufort Gyre where sea level rise rates can reach val-
ues greater than 15 mm/yr. The observed sea level rise in the
Beaufort Gyre is consistent with results previously reported
using a different processing of satellite altimetry data (Giles
et al., 2012) and estimates of freshwater change in the basin
Proshutinsky et al. (2009b) indicating a freshwater accumu-
lation in the Beaufort Gyre for recent years. We perform an
Empirical Orthogonal Functions (EOF) analysis of Septem-
ber SLA fields in the region bound by 66N to 82N latitudes
and 190E to 270E longitudes. The second mode of altimetry
SLA explains 21% of the signal variance and is presented on
figure 9. This mode has a spatial pattern corresponding to the
Beaufort Gyre circulation. The associated principal compo-
nent is correlated (r=0.66) to the Dipole Anomaly (Wu et al.,
2006) suggesting a wind-driven effect. Observation of such
SLA signature of a wind-driven spin up of the cyclonic circu-
lation in the altimetry dataset is a confirmation of a previous
study by Giles et al. (2012).

3.3 Wind-driven variability over the European Arctic
shelf

Both the satellite and tide gauge data display an area of high
sea level variability along the coasts of the Russian Arctic,
the maximum of altimetry SLA RMS is reached in the East
Siberian Sea, confirmed by tide gauge records available in
the sector (see figure 6). The areas of high sea level variabil-
ity look coherent with the bathymetry which could indicate
errors in the altimetry processing although agreement with
tide gauges points toward a physical process. In order to
characterize the observed SLA variability, we compute the
EOF of the satellite dataset. The sampling of the ocean in
the Arctic interior is heavily biased towards the summer sea-
son when the ice-covered area reaches its minimum. In order
to get maximum coverage of the ocean we therefore analyze
September mean SLA fields (results are similar when con-
sidering JAS means). The first mode of September SLA is
represented on figure 10 (left panel), it explains 29 % of the
total SLA variance. This mode displays a pattern similar to
the one observed in the SLA RMS map with the variability
concentrated along the European and Russian Arctic coasts
indicating that part of this signal has an inter-annual origin.
The principal component associated with the first mode is
strongly correlated (r=0.78, statistically different from O at
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the 1% level) with the September Arctic Oscillation Index
(AOI, Thompson and Wallace (1998)). The principal compo-
nent and the AOI show a very similar behavior both on year-
to-year and longer timescales (see figure 10, bottom panel).

435

Such correlation with an atmospheric based index, along
with the agreement with tide gauge variability, discards an
error of the altimetry processing as the principal driver for
the observed high variability in the region. The correlation
to the AOI, a SLP based indicator, likely indicates a response
of the SLA to atmospheric forcing. In the altimetry process-
ing, atmospheric effects on the SLA are accounted for by
the dynamic atmospheric correction which is the sum of two
terms. The first corresponds to the static inverted barome-
ter (IB) effect and the second to the dynamic response of the
ocean to wind and pressure. The IB, very closely related to
the AO, has a long scale spatial signature (not shown) which
is very different from the pattern of the first SLA EOF. The ,,
dynamic response of SLA to wind and pressure forcing is es-
timated by the Mog2d model (Carrre and Lyard, 2003). The
outputs of the model are filtered to remove all signals with
periods greater than 20 days corresponding to the temporal
resolution achievable by the 10 days cycles of T/P and Ja-
son missions, the resulting high frequency signal is then re-
moved from altimetry data. We perform an EOF analysis on
September mean Mog2d fields after applying a Lanczos fil-
ter to remove signals with periods smaller than 20 days. The
resulting fields represent the low-frequency part of the SLA
response to wind forcing which is not removed from altime-
try data as it represents a physical process of the ocean that
the altimetry is able to resolve. The first EOF explains 45 %
of the total variance of Mog2d September mean fields and is
presented on figure 10 (right panel), it displays a very similar
spatial pattern of variability than the first SLA EOF with the
largest signal found along the European and Russian Arctic
coasts and in the East Siberian Sea. The principal component
is strongly correlated to the altimetry SLA principal compo-
nent (r=0.83) and to the AOI (r=0.76). The agreement be-
tween the altimetry observations and the low frequencies of
Mog2d model shows that inter-annual September SLA vari-
ability in the Russian sector of the Arctic Ocean is dominated 47
by the dynamic response of the ocean to atmospheric forc-
ing. This response is thus related to the Arctic Oscillation
which affects the atmospheric pressure patterns and the wind
regime. A previous study based on the analysis of ocean
models demonstrated an agreement between the first princi- *”°
pal component of the modeled SLA in the Arctic and the AO
on decadal timescales (Proshutinsky et al., 2007). Here we
demonstrate that on shorter time scales, and over a shorter
analysis period, the satellite altimetry record is observing a
dominant wind-driven, AO related, variability in the coastal
European and Russian Arctic.

440

460

4 Summary & Conclusions

In this study we used different type of data to describe and
investigate sea level variability in the Arctic Ocean over the
1993-2009 period. We demonstrate that the regional sea level
time series high variability has an important impact on 10
year trends but that over all the 10 year windows available
the sea level trends remained constantly positive given the
1.3 mm/yr uncertainty level. For the last part of the record
(2003-2009) the combination of GRACE ocean mass data
and steric sea level estimates allows to derive a consistent re-
gional sea level budget for the Arctic Ocean. Over this short
period, the satellite record exhibits a negative sea level rise
trend which is mainly explained by ocean mass loss in the
region. We establish that the high regional variability is un-
evenly distributed in the Arctic Ocean, the coastal areas of
the Russian Arctic exhibit the largest variability levels. Tide
gauge data available in the basin generally show higher lev-
els of variability than altimetry but the spatial distribution
of tide gauge RMS is in agreement with altimetry suggest-
ing that the altimetry derived variability levels result from a
physical signal rather than errors. Regarding the sea level
trends, the agreement is good although some stations show
large differences; in some cases the tide gauge data can be
questioned. In the East Siberian Sea, where the SLA vari-
ability is high in both the altimetry and tide gauges records,
we showed that first mode of September mean variability is
closely correlated to the Arctic Oscillation and results from
low frequency wind-driven SLA changes as a consequence
of the modification of the atmospheric circulation. A simi-
lar process is likely occurring in the Beaufort Gyre region, in
relation with the Arctic Dipole Anomaly. A continuous mon-
itoring of the Arctic Ocean is still necessary as processes cru-
cial for climate might be detected through sea level rise. The
recent launch of CryoSat-2 mission and the future launch of
SARAL/AItiKa and Sentinel-3 missions will certainly permit
such monitoring from the altimetry side.
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Fig. 5. Sea level annual cycle from altimetry (red), steric (blue),
ocean mass (green) and the sum of steric and ocean mass compo-
nents (violet)

Fig. 7. Map the of the correlations coefficients between altimetry
and tide gauges SLA time series. Red circles represent the stations
where the correlation coefficient is not significantly different from
0 at the 1% level
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Fig. 6. Map of satellite altimetry SLA RMS values. The tide gauges
SLA RMS are overlaid at the tide gauges positions
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Fig. 9. (top) map of the second mode of September mean altimetry
SLA in the Beaufort Gyre area and (bottom) time series of the as-
sociated principal component in red, the Dipole Anomaly Index is
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Fig. 10. (top left) map of the first mode of September mean al-
timetry SLA, (top right) map of the first mode of September mean
low-pass filtered DAC from Mog2d model and (bottom) time series
of the associated principal components for altimetry in red and DAC
in blue. The Arctic Oscillation Index is overlaid in black
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RESUME

Le niveau de la mer varie a des échelles de temps tres différentes. Aux échelles variant
de I’annuel aux tendances sur quelques dizaines d’années, c’est un indicateur important des
changements climatiques. C’est en effet un intégrateur naturel de différentes contributions :
expansion thermique liée au réchauffement océanique, apport de masse a 1’océan résultant de
la fonte des glaces continentales, échange de masse avec les grands bassins fluviaux.

Depuis le lancement de la mission spatiale TOPEX/Poséidon en Aofit 1992, I’altimétrie
constitue un instrument de mesure essentiel pour 1’étude des variabitions de niveau de la mer.
En moyenne globale et sur la période 1993-2012, la hausse du niveau moyen de la mer est
estimée a partie de ces mesures a 3.2 £ 0.6 mm/an.

De son coté, le climat de la région Arctique connait des modifications rapides et impor-
tantes. La plus visible et la plus connue de ces modifications est certainement la réduction
dramatique de la glace de mer dont le précédent record (2007) a été battu cette année (2012).
L’océan y connait également d’importantes modifications (contenu en eau douce et tempéra-
ture), de méme que les surfaces continentales (couverture neigeuse, dégel du permafrost), et les
réservoirs glaciaires (perte de masse au Groénland). Tous ces changements sont susceptibles
d’avoir un effet sur la variabilité du niveau de la mer dans I’ Arctique, et pourtant celle-ci reste
largement inconnue.

L’ objectif de ce travail de these est d’utiliser 1’altimétrie spatiale, complétée par d’autres
types de données, pour observer, décrire et tenter d’expliquer les caractéristiques de la variabi-
lité climatique du niveau de la mer dans I’Océan Arctique.

Les mesures altimétriques provenant de sept missions différentes sont utilisées pour pro-
duire une série de cartes régionales du niveau de la mer dans I’Océan Arctique sur la période
1993-2009. Les différentes étapes des traitements sont adaptées aux caractéristiques régionales
pour produire un jeu de données amélioré par rapport aux produits globaux existants. Les er-
reurs identifiées et les solutions qui y sont apportées sont décrites, et les améliorations obtenues
sont démontrées.
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long-terme. La hausse régionale est ainsi estimée a 3.6 £ 1.3 mm/an sur 17 années. Les données
marégraphiques disponibles dans la région sont également exploitées.

Enfin des données de température et de salinité, de gravimétrie GRACE et les sorties d’un
modele de réponse de 1I’océan au vent sont exploitées pour étudier les différentes contributions
a la variabilité vue par I’altimétrie et proposer des mécanismes explicatifs.
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